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“When standing in the middle of one of these desert plains and looking 
towards the interior, the view is generally bounded by the escarpment 
of another plain, rather higher, but equally level and desolate; and in 
every other direction the horizon is indistinct from the trembling 
mirage which seems to rise from the heated surface.”

Charles Darwin, 1833   
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Résumé

L'étude géomorphologique et thermochronologique menée en Patagonie centrale montre 

l’influence de la subduction de la dorsale du Chili sur la dynamique de surface. Depuis 14 

Ma, la migration vers le nord du point triple entre plaques Nazca, Antarctique et Amérique 

du Sud s’accompagne d’un soulèvement de grande longueur d’onde. Celui-ci affecte les 

Andes de Patagonie, où les âges (U-Th)/He sur apatite sont plus jeunes au sud du point 

triple (~7-5 Ma) qu’au nord, mais aussi le bassin à l'est de la chaîne, où les terrasses mises en 

place depuis le Miocène moyen ont subi des basculements N-S de ~0,1-0,2%. Ces valeurs 

correspondent à celles prévues par des calculs analytiques de topographie dynamique. Des 

modèles analogiques du processus de subduction montrent les interactions entre processus 

profonds et dynamique de surface : nous observons un lien entre changement de pendage du 

slab et déformation de la plaque supérieure, et étudions les phénomènes liés à l’ouverture 

d’une fenêtre de slab.

Abstract

The geomorphological and thermochronological studies carried out in the central Patagonia 

show the influence of the Chile spreading-ridge subduction on the surface dynamics. During 

the last 14 Myr, the migration of the triple junction between the Nazca, Antarctic and South 

America plates towards the north goes hand in hand with a long-wavelength uplift. It affects 

the Patagonian Andes, where Apatite (U-Th)/He ages are younger south of the triple 

junction (~7-5 Ma) than north of it, but also the basin located east of the mountain chain 

where terraces, emplaced since middle Miocene, are tilted in the N-S direction with values of 

0.1-0.2%. These values correspond to the ones expected from semi-analytical analysis of 

dynamic topography. Analogue modelling of the subduction process shows the interaction 

between processes at depth and surface dynamics: we observe a link between variations of 

the slab dip and deformation of the overriding plate and we study the effects of the opening 

of a slab window.
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1. Introduction et problématique

1.1. Géodynamique andine

1.1.1. Segmentation de la chaîne andine

La Cordillère des Andes est la plus longue chaîne de montagne actuelle, s’étendant sur 

plus de 8000 km le long de la bordure occidentale du continent sud-américain, depuis le 

Vénézuela au nord, jusqu’à la Terre de Feu au Sud. Elle constitue un exemple classique de 

chaîne de montagne non-collisionnelle, formée le long d’une marge active par la subduction 

de plusieurs plaques océaniques (Nazca, Antarctique) sous la plaque Amérique du Sud. 

Même si cette subduction est probablement active depuis au moins le Jurassique moyen, les 

principaux caractères morphostructuraux actuels de la chaîne andine ont été acquis au cours 

du Cénozoïque et plus particulièrement depuis l’Oligocène supérieur (e.g. Rutland, 1971; 

Isacks, 1988; Sempere et al., 1990; Allmendinger et al., 1997; Lamb et al., 1997; Charrier et al., 

2002), au moment où la convergence entre plaques est devenue plus orthogonale (Pardo-

Casas et Molnar, 1987; Somoza, 1998). La Cordillère des Andes est classiquement subdivisée 

en trois grands domaines morphostructuraux (Figure 1.1) (Jordan et al., 1983) :

1) Les Andes septentrionales qui s’étendent depuis le Vénézuela au nord (12°N) jusqu’à la 

frontière Équateur-Pérou (4°S) et qui se développent dans un contexte géodynamique 

transpressif faisant intervenir à la fois la plaque Nazca et la plaque Caraïbes. Dans cette 

région, la  chaîne est relativement restreinte en largeur, n’excédant pas 500 km. 

2) Les Andes centrales qui résultent de la subduction de la seule plaque Nazca entre 4° et 

35° de latitude sud. Ce segment est marqué par une géométrie arquée, concave vers 

l’ouest. Ici, la largeur de la chaîne atteint 800 km dans sa partie centrale, en Bolivie, où la 

croûte continentale est fortement épaissie, atteignant localement 80 km d’épaisseur 

(Wigger et al., 1994; Zandt et al., 1994, 1996; Beck et al., 1996). Cet épaississement est 

compensé par une anomalie topographique majeure, le haut plateau de l’Altiplano-Puna, 

dont l’altitude moyenne est de l’ordre de 4000 m.

3) Les Andes méridionales (ou australes), qui nous concernent plus particulièrement, 

s’étendent à cheval entre le Chili et l’Argentine depuis la latitude de 35°S jusqu’à la Terre 

de Feu (55°S). Elles résultent de la subduction des plaques Nazca et Antarctique, qui 
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forment avec la plaque Amérique du Sud, un point triple (point triple du Chili), 

aujourd’hui localisé à 46°30’S, au large de la péninsule de Taitao. L’altitude de la chaîne 

diminue de manière non linéaire depuis le nord (4000-5000 m) vers la pointe méridionale 

du continent (2000-3000 m).

Figure 1.1.  Modèle Numérique de Terrain et contexte géodynamique de l’Amérique du Sud. Sont 

séparés par des traits pointillés noirs les trois domaines morphostructuraux andins: Andes 

septentrionales, Andes centrales, Andes méridionales. La plaque Nazca présente plusieurs rides 

asismiques ou plateaux océaniques qui sont en cours de subduction sous le continent sud-américain 

(du nord au sud: ride Carnegie, ride Nazca, ride Iquique et ride Juan Fernandez). Le volcanisme d’arc, 

indiqué par les triangles rouges, n’est pas présent le long de toute la marge mais est observé au sein de 

quatre zones : zone volcanique nord (ZVN), zone volcanique centrale (ZVC), zone volcanique sud 

(ZVS) et zone volcanique australe (ZVA). Les données bathymétriques proviennent des satellites 

Geosat et ERS-1 (Smith et Sandwell, 1997) et les données topographiques de la mission NASA SRTM 

Gtopo 30. Les vitesses convergence entre les plaques Nazca et Antarctique par rapport à la plaque 

Amérique du Sud sont indiquées (De Mets et al., 1994). 
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D’un point de vue magmatique, la chaîne andine est marquée par une alternance de 

régions où le volcanisme d’arc est actif et de régions marquées par une lacune du 

magmatisme d’arc. Géographiquement, le volcanisme d’arc actif est observé au sein de 

quatre zones (Thorpe et al., 1981) (Figure 1.1) : 

1) la zone volcanique nord (ZVN) entre 5°N et 2°S.

2) la zone volcanique centrale (ZVC), entre 16°S et 28°S.

3) la zone volcanique sud (ZVS) entre 35°S et le point triple du Chili.

4) la zone volcanique australe (ZVA), au sud de 48°S.

Les lacunes de volcanisme d’arc sont généralement associées à des anomalies au sein de la 

plaque plongeante: soit à un pendage localement faible du plan de subduction (subduction 

horizontale) pour les régions situées entre 2°S et 16°S et entre 28°S et 35°S (Kay et Abbruzzi, 

1996; Kay et Mpodozis, 2002; Pardo et al., 2002; Ramos et al., 2002), soit à l’ouverture d’une 

fenêtre au sein du panneau plongeant, comme c’est le cas entre 46°30’S et 50°S (e.g. Ramos et 

Kay, 1992; Kay et al., 1993; Gorring et al., 1997). 

1.1.2. Processus contrôlant l’orogenèse andine

La configuration morphostructurale d’une chaîne de montagne au-dessus d’une zone de 

subduction est le résultat de l’interaction complexe de différents processus, qui ont un effet 

constructif ou destructif sur cette dernière. Le processus majeur permettant la construction 

du relief est la tectonique. Sous l’effet de forces compressives, la croûte est épaissie et un 

relief positif se forme. La construction du relief peut aussi résulter d’un amincissement du 

manteau lithosphérique, par exemple à la suite du détachement d’une partie du manteau 

froid à la suite d’un raccourcissement de la lithosphère (Garzione et al., 2006). Enfin, le 

volcanisme et la sédimentation peuvent aussi contribuer à l’augmentation de l’altitude de la 

surface terrestre. A l’inverse, le relief peut être soumis à des processus destructifs, qui vont 

avoir tendance à diminuer l’altitude de la surface terrestre. Ils correspondent principalement 

à l’érosion sous toutes ses formes, qui est fortement dépendante du climat. La tectonique 

extensive peut également créer de la subsidence et donc être considérée comme un processus 

destructif du relief. 

Dans un contexte de subduction, la topographie terrestre va également être affectée par 

des forces sublithosphériques, engendrées par le mouvement du slab et la convection 
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mantellique associée, qui vont être à l’origine de mouvements verticaux. Selon le contexte, 

ces forces vont créer une subsidence ou une surrection en surface contrôlée de manière 

dynamique. La topographie ainsi créée est appelée “topographie dynamique” : c’est la 

composante de la topographie qui ne résulte pas du phénomène d’isostasie. Nous verrons 

dans cette thèse que la topographie dynamique intervient de manière modérée dans 

l’altitude de la Cordillère. Par contre, son influence relative peut devenir prépondérante au 

niveau des bassins d’avant-pays, à l’est de la chaîne.

Les processus qui contrôlent la topographie d’une chaîne de montagne active sont donc 

nombreux et trouvent leur origine à différents niveaux terrestres : asthénosphère, manteau 

lithosphérique, croûte continentale, surface. Les interactions entre ces processus sont fortes et 

complexes. Par exemple, un climat humide va favoriser une érosion importante du relief et 

dans le même temps alimenter en sédiments les bassins d’avant-pays de part et d’autre de la 

chaîne. Ainsi, l’accumulation de sédiments au niveau de la fosse de subduction agissant 

comme un lubrifiant limiterait la friction interplaque et par conséquent le raccourcissement 

de la plaque supérieure (Lamb et Davies, 2003). On voit ici un contrôle possible de la 

tectonique par le climat mais l’inverse est également vrai, puisque la surrection d’une chaîne 

de montagne peut créer une barrière orographique qui, si elle est orientée 

perpendiculairement aux circulations atmosphériques principales, va générer une 

augmentation des précipitations et donc de l’érosion sur le versant sous le vent de la chaîne 

(e.g. Hoffman et Grotzinger, 1993). L’acquisition du relief résulte donc de l’ensemble de ces 

interactions qui jouent à différentes échelles de temps et d’espace.

La déformation de la plaque située au-dessus d’une zone de subduction est le résultat de 

plusieurs facteurs :

1) la vitesse absolue des plaques et notamment celle de la plaque chevauchante : il a été 

établi par différentes études une relation forte entre vitesse absolue (dans un référentiel lié 

aux points chauds) de la plaque supérieure et déformation de cette même plaque (e.g. 

Silver et al., 1998; Heuret et Lallemand, 2005). Lorsque le mouvement absolu de la plaque 

supérieure est en direction de l’océan, il se produit un raccourcissement de la plaque 

chevauchante alors que lorsque la plaque supérieure se déplace dans la direction opposée, 

cette dernière enregistre de l’extension. Heuret et Lallemand (2005) montrent que cette 

relation est vérifiée pour 75% des zones de subduction océanique. Ils interprètent ce 
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résultat comme la conséquence de l’ancrage des slabs dans le manteau inférieur qui 

s’opposerait au déplacement des zones de subduction. Schellart (2008a) montre que 

l’extension est facilitée lors d’un retrait rapide de la fosse en direction de l’océan, situation 

qui se produit préférentiellement aux extrémités d’une zone de subduction, où le matériel 

mantellique peut fluer plus facilement. Il montre également que les éléments nécessaires à 

un raccourcissement de la plaque supérieure seraient d’une part, un retrait lent ou nul de 

la fosse voire une avancée de cette dernière, situation rencontrée à une distance 

importante des extrémités de la zone de subduction et d’autre part une avancée de la 

plaque chevauchante en direction de l’océan. Dans le cas des Andes, Silver et al. (1998) 

mettent en évidence une accélération de la dérive vers l’ouest de la plaque Amérique du 

Sud après 30 Ma (Figure 1.2b), bien corrélée avec la dernière phase de déformation 

majeure de la marge continentale (e.g. Allmendinger et al., 1997; Isacks, 1988; Lamb et al., 

1997; Rutland, 1971; Sempere et al., 1990; Charrier et al., 2002). Cette période correspond 

également approximativement à une phase d’accélération de la convergence entre plaque 

Nazca et Amérique du Sud (Figure 1.2), suite à la rupture de la plaque Farallon en plaques 

Cocos et Nazca à 24 Ma (Lonsdale, 2005).

2) le couplage interplaque : la transmission de contrainte de la plaque plongeante vers la 

plaque chevauchante est fonction de la pression de fluide sur l’interface sismogénique et/

ou de la viscosité du chenal de subduction (Lamb et Davies, 2003). Ainsi, la contrainte 

cisaillante à l’interface va être sensible à la présence ou non de sédiments au niveau de la 

fosse de subduction. L’absence de sédiments engendrerait donc une contrainte plus élevée 

au sein de la plaque chevauchante. C’est l’hypothèse développée par Lamb et Davies 

(2003), qui proposent que la croissance des Andes est contrôlée par les processus d’érosion 

et de sédimentation, eux-même étant fonction du climat. Un climat aride au cours du 

Cénozoïque sur le versant oriental des Andes centrales serait à l’origine des hauts reliefs 

actuellement préservés, alors que les Andes septentrionales et méridionales, au climat plus 

humide sont moins déformées et ont un relief moins prononcé.
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Figure 1.2. (a) Vitesse de convergence entre plaques Farallon-Nazca et Amérique du Sud au cours des 

70 derniers millions d’années à la latitude de 40°S (Pardo-Casas et Molnar, 1987). (b) Vitesse absolue 

de la plaque Amérique du Sud en direction de l’ouest (cercles noirs) et demi-taux d’expansion entre 

plaques Amérique du Sud et Afrique (losanges gris) au cours des 70 derniers millions d’années (Silver 

et al., 1998). Il faut noter l’augmentation de la vitesse absolue de la plaque Amérique du Sud après 30 

Ma alors que la vitesse de divergence entre plaques Afrique et Amérique du Sud diminue faiblement. 

Les vitesses actuelles sont issues du référentiel des points chauds Pacifique (Gripp et Gordon, 2002), 

basé sur le modèle de convergence de plaques de DeMets et al. (1994).

3) la présence d’anomalies topographiques au niveau de la plaque plongeante : ces reliefs 

de dimensions plus ou moins grandes correspondent à des volcans sous-marins, des rides 

asismiques et des plateaux océaniques. Ils modifient de manière plus ou moins localisée, 

selon la dimension et la nature de l’objet, le couplage interplaque et influent donc sur l’état 

de contrainte de la plaque supérieure. Ils résultent également d’une modification de la 

densité moyenne de la plaque océanique. Par conséquent, ils marquent une augmentation 
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de la flottabilité de la plaque plongeante. Le long de la marge andine, plusieurs rides 

asismiques ou plateaux océaniques sont en cours de subduction. Il s’agit, du nord au sud, 

de la ride Carnegie (~2°N), de la ride de Nazca (~15°S), de la ride d’Iquique (~22°S) et de 

la ride Juan Fernandez (~33°S). La subduction de deux de ces rides (Nazca et Juan 

Fernandez) coïncide avec une horizontalisation du slab (Figure 1.3), qui génère une 

migration vers l’avant-pays de la déformation (Gutscher et al., 2000; Ramos et al., 2002; 

Espurt et al., 2008) (Figure 1.3), une cessation du volcanisme d’arc (Nur et Ben-Avraham, 

1981; McGeary et al., 1985) ainsi qu’un soulèvement de la zone d’avant-arc (e.g. Macharé 

et Ortlieb, 1992; Hampel, 2002; Clift et al., 2003; Saillard, 2008).

Figure 1.3. Coupe verticale de la sismicité enregistrée sur un profil localisée à la latitude de 31°S 

(d’après Pardo et al., 2002). Sous cette région des Andes, suite à la subduction de la ride Juan 

Fernandez, un segment horizontal de slab se développe, bien mis en évidence par la sismicité. A 

l’avant de ce segment plat se développe une forte sismicité crustale, qui témoigne de la transmission 

des contraintes vers l’avant-pays, dans la région des Sierras Pampeanas. 

4) la rhéologie de la plaque supérieure : de la structure rhéologique de la lithosphère 

continentale dépend sa rigidité et donc sa capacité à se déformer. Or, la structure 

rhéologique de la lithosphère continentale est fonction de l’épaisseur et de la composition 

de la croûte continentale et du manteau lithosphérique mais également d’autres 

paramètres tels que la température, la présence de fluides, et enfin de l’histoire géologique 

de la plaque (e.g., Kehle, 1970; Brace et Kohlstedt, 1980; Carter et Tsenn, 1987; Kirby et 

Kronenberg, 1987, Ord et Hobbes, 1989; Burov et Diament, 1996).
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1.2. Problématique : Évolution cénozoïque des Andes méridionales 

Les Andes méridionales ont fait l’objet de nombreuses études géologiques qui ont 

démarré avec celle de Charles Darwin, au cours de son expédition sur le Beagle, dont le récit 

a été publié en 1846 (Figure 1.4). Plus tard, au 20ème siècle, de nombreux autres travaux ont 

été menés dans la région; nous retiendrons particulièrement les travaux pionniers de 

Feruglio (1949-1950), pour sa description très complète de la géologie de la Patagonie et ceux 

de Caldenius (1932) pour ses travaux sur les glaciations en Patagonie et Terre de Feu.

Figure 1.4. Illustration du port de la ville de Port Desire sur la côte Atlantique de la Patagonie peinte 

par Conrad Martens au cours du voyage sur le Beagle (décembre 1833).

 D’un point de vue tectonique, les Andes méridionales se sont structurées au cours du 

Cénozoïque et plus particulièrement depuis l’Oligocène. Actuellement, on peut observer une 

différence de morphologie de part et d’autre du point triple du Chili, à 46°30’S. Au nord, la 

chaîne est organisée selon une direction ouest-est. Depuis la fosse de subduction, on 

distingue la zone d’avant-arc (cordillère de la côte et dépression centrale), la cordillère 

principale et la zone d’arrière-arc (zone sub-andine) (Figure 1.5). Au sud du point triple, la 

cordillère de la côte et la dépression centrale sont absentes, et la cordillère principale est 
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divisée en cordillère de Patagonie, d’orientation N-S, et en cordillère Darwin orientée ONO-

ESE, au sud de la faille Magallanes (~54°S). D’un point de vue magmatique, la région au 

droit de la position du point triple est marquée par un hiatus du volcanisme d’arc, qui se 

développe par ailleurs plus au nord (zone volcanique sud) et plus au sud, à partir de 48°S 

(zone volcanique australe) (Figure 1.5).

Figure 1.5. Les différentes unités morphostructurales des Andes méridionales. CC : Cordillère de la 

Côte; DC : Dépression Centrale; CP : Cordillère Principale; ZS : Zone sub-andine; CPa : Cordillère de 

Patagonie; CD : Cordillère Darwin; PS :  Province de Somuncura; MD : Massif du Deseado. Le 

volcanisme d’arc est interrompu entre 46°30’S et 48°S. Au nord se trouve la zone volcanique sud (ZVS) 

et au sud la zone volcanique australe (ZVA) (traits pointillés). FM : Faille de Magallanes.

Après l’enregistrement d’une phase de raccourcissement au cours de l’Oligocène-Miocène 

inférieur, la région a été marquée par la subduction, entre les latitudes 55°S et 46°30’S, d’une 

dorsale océanique active, la dorsale du Chili, au cours des 14 derniers millions d’années 

(Cande et Leslie, 1986). Au nord de la dorsale, la convergence entre plaques Nazca et 

Amérique du Sud est de l’ordre de 8 cm.an-1 alors qu’au sud, la convergence entre plaques 

Antarctique et Amérique du Sud n’est que de 2 cm.an-1 (DeMets et al., 1994). La géométrie 
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particulière de cette dorsale, dont les différents segments sont sub-parallèles à la direction de 

la fosse de subduction, et la dérive vers l’ouest de la plaque Amérique du Sud à la vitesse de 

2-3 cm.an-1 depuis 14 Ma (Silver et al., 1998) entraîne la remontée du point triple en direction 

du nord et la création d’une fenêtre asthénosphérique sous la pointe méridionale du 

continent sud-américain.

Les Andes de Patagonie constituent donc un objet particulièrement intéressant pour 

étudier l’effet de certains processus profonds (vitesse de convergence, circulation 

mantellique) sur la construction d’une chaîne de marge active.

1.3. Objectif et démarche

Cette thèse a fait l’objet d’un travail de recherche d’une durée de trois ans au sein du 

Laboratoire des Mécanismes et Transferts en Géologie (LMTG), dont quatre mois passés au 

sein de l’Université du Chili, à Santiago du Chili, trois mois passés au sein du département 

des Sciences de la Terre de l’Université Roma Tre pour la réalisation des différents modèles 

analogiques, et un mois passé au sein du laboratoire Interactions et Dynamique des 

Environnements de Surface de l’Université de Paris-Sud pour le tri et la mesure de la 

concentration en 4He des apatites de nos échantillons pour la méthode de thermochronologie 

basse température (U-Th)/He sur apatite.

Les deux objectifs majeurs de cette thèse sont :

1) de contraindre dans le temps et l’espace les mouvements verticaux associés à la 

subduction  de la dorsale du Chili. Pour ce faire, nous nous sommes particulièrement 

concentrés sur la région de Patagonie centrale comprise entre 44° et 48°S, qui a l’avantage 

d’être à cheval de part et d’autre de la position du point triple du Chili.

2) de mieux comprendre les relations entre la dynamique du slab en profondeur et la 

dynamique de la plaque chevauchante. Pour cela, nous avons réalisé des modèles réduits 

à l’échelle du laboratoire du processus de subduction.
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Pour atteindre ces objectifs, j’ai choisi une approche pluridisciplinaire, intégrant à la fois 

géologie régionale, géomorphologie, mais également thermochronologie basse température 

et modélisation analogique. La suite de cette thèse s’articule en cinq chapitres:

•  Le premier chapitre intitulé “Contexte géodynamique et évolution géologique des 

Andes méridionales” qui présente une synthèse bibliographique de l’histoire géologique 

1) de la Patagonie depuis le Paléozoïque et 2) de la zone septentrionales des Andes 

méridionales depuis le Crétacé.

• Le deuxième chapitre “Géomorphologie du bassin de Patagonie centrale : 

enregistrement de la réponse dynamique à l’ouverture d’une fenêtre de slab” décrit les 

modifications en terme de relief et d’enregistrement sédimentaire associées à la migration 

vers le nord du point triple du Chili au cours du Néogène. Ce chapitre est présenté sous la 

forme d’un article sous presse dans la revue Tectonics. 

• Le troisième chapitre “Influence de la subduction de la dorsale du Chili sur la 

dénudation des Andes de Patagonie” présente les premiers résultats d’une étude portant 

sur la dénudation de la Cordillère de Patagonie à l’aide de mesures (U-Th)/He sur apatite.

• Le quatrième chapitre “Interaction entre subduction et dynamique de la plaque 

chevauchante : apports de la modélisation analogique” présente les résultats de 

modélisations analogiques 3D réalisées au sein de l’Université Roma Tre en Italie. Ce 

chapitre est subdivisé en trois parties: 1) une première partie aborde les relations entre 

variations de pendage du slab et déformation de la plaque chevauchante. Elle correspond à 

un article publié dans la revue Tectonophysics; 2) une deuxième partie traite des effets 

transitoires et à long terme d’un changement de largeur du slab sur la cinématique de la 

subduction, sur la géométrie du slab et sur la déformation de la plaque chevauchante; 3) 

une dernière partie présente une analyse des circulations mantelliques associées à 

l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique.

• Le cinquième chapitre “Réponse de la plaque Amérique du Sud à la dynamique de la 

subduction et au flux mantellique associé” correspond à la discussion des principaux 

résultats de cette  étude et aux conclusions que l’on peut en tirer sur la dynamique de la 

marge active andine.
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2. Contexte géodynamique et évolution géologique des 

Andes méridionales 

2.1. Histoire géologique de la Patagonie du Paléozoïque au Paléogène

La Patagonie qui s’étend géographiquement depuis le Río Colorado au nord (38°S) 

jusqu’à la Terre de Feu au sud (55°30’S) a suivi une évolution tectonique complexe, marquée 

par une succession de cycles orogéniques depuis le Paléozoïque, et dont les principaux traits 

vont être présentés dans le chapitre suivant. 

2.1.1. Socle patagonique

Le socle patagonique a fait l’objet de nombreuses études (Chebli et al., 1976; De Giusto et 

al., 1980; Di Persia, 1962; De Barrio et al., 1982; Palma, 1991; Giacosa et al., 1997; Loske et al., 

1999; Giacosa et Márquez, 2002; Giacosa et al., 2002) malgré la faible densité d’affleurements 

dans la région. 

2.1.1.1. Massif du Deseado

Les âges les plus anciens ont été obtenus par Loske et al. (1999) dans la région de 

l’Estancia Tres Hermanas (47,5°S, cf. Figure 2.1) sur la fraction détritique de métaquartzites 

qui a été datée à 903 Ma par la méthode U/Pb, et par Pankhurst et al. (1994) dans la région 

de l’Estancia Dos Hermanos sur des zircons de la fraction détritique d’une métamorphite 

datée à 1200 Ma par la méthode Sm/Nd. Ils correspondent aux expressions les plus 

anciennes du protolithe du Massif du Deseado. Dans cette même région du Massif du 

Deseado (Figure 2.1), entre le Précambrien supérieur et le Dévonien s’est mis en place le 

complexe Río Deseado (Giacosa et al., 2002) qui a enregistré une phase de sédimentation au 

Précambrien supérieur et un premier épisode métamorphique au cours de l’Éocambrien. 

Dans le secteur occidental du Massif du Deseado, les séries métamorphiques attribuées au 

Précambrien sont réunies au sein de la Formation des schistes La Modesta.

Au Cambrien, une activé magmatique mafique est enregistrée (Pankhurst et al., 2003). 

Une autre phase métamorphique, qui s’accompagne de déformation ductile pénétrative, se 
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déroule durant l’Ordovicien alors que les principales phases de plutonisme reconnues dans 

ce Massif du Deseado au Paléozoïque ont lieu dans l’intervalle Silurien précoce-Dévonien 

précoce. L’ensemble a été postérieurement exhumé, et dès le Dévonien supérieur cette 

ceinture ignéo-métamorphique est une zone haute dont le démantèlement est la source 

d’apport sédimentaire du bassin gondwanien situé plus à l’ouest (Giacosa et al., 2002). Le 

Permien inférieur est l’époque qui voit le début d’une phase d’extension crustale sur ce socle 

dans la région centrale et orientale du Massif du Deseado qui se prolongera par 

intermittence durant le Mésozoïque (Homovc et al., 1996).

2.1.1.2. Cordillère Patagonique Australe

Sur le flanc oriental de la Cordillère, le socle affleure entre les lacs Pueyrredón au nord et 

Argentino au sud (Figure 2.1). Ce socle est divisé en deux unités: (1) la Formation Río Lacteo 

que l’on retrouve dans la région des lacs Pueyrredón, Belgrano et Nansen et qui est 

constituée de métasédiments présentant un degré de métamorphisme correspondant à la 

partie basse du faciès des schistes verts (Franchi, 1983; Giacosa, 1987; Giacosa et al., 1998; 

Ramos, 1979, 1982a), et (2) la Formation Bahia La Lancha qui affleure dans la région des lacs 

San Martín, Viedma et Argentino et qui contient des sédiments détritiques non 

métamorphisés ou ayant subi des conditions anchimétamorphiques (Riccardi, 1971; Genini, 

1975, 1981; Nullo, 1978; Nullo et al., 1979; Ramos, 1981; Márquez, 1984; Kraemer et Riccardi, 

1997). 

Ces unités correspondent à la formation d’un prisme sédimentaire qui s’est développé sur 

la bordure occidentale du continent. La mise en place de ce prisme s’est effectuée sur une 

croûte continentale dans la partie orientale alors que progressivement vers l’ouest elle a eu 

lieu sur des terrains quasi-océaniques à océaniques (Giacosa et Márquez, 2002). Une grande 

partie des clastes qui constituent ces formations sont issus de la désagrégation de la ceinture 

ignéo-métamorphique située plus à l’est et exhumée au Dévonien supérieur. Le prisme 

sédimentaire serait d’âge dévonien supérieur à Carbonifère en Patagonie argentine et 

pourrait atteindre des âges triasiques à crétacés dans certains secteurs de la marge Pacifique 

(Hervé et al., 2000).

Ces unités paléozoïques possèdent des équivalents à la fois dans la Cordillère de la Terre 

de Feu mais également dans la Cordillère et la pré-Cordillère de la province de Chubut plus 
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au nord, témoignant d’un contexte géodynamique commun sur la marge occidentale du 

Gondwana.

2.1.1.3. Évolution tectonique du socle

La faible quantité d’affleurements et de datations existantes concernant le socle 

patagonique rendent difficile l’interprétation claire de son évolution tectonique. Deux 

scénarios, difficilement compatibles entre eux, sont évoqués. Le premier scénario défendu 

par différents auteurs (Forsythe, 1982; Uliana et al., 1985; Caminos et al., 1988) est celui d’un 

socle patagonique faisant partie intégrante du Gondwana. Cette hypothèse induit la présence 

d’un noyau précambrien, situé dans la région du Massif de Somuncura, et qui aurait crû en 

direction du sud-ouest par érosion et accrétion latérale durant le Paléozoïque. Le problème 

de cette hypothèse est qu’elle n’explique pas le magmatisme eopaléozoïque observé dans le 

Massif du Deseado. Elle implique également que la subduction sur la marge pacifique ait 

débuté à l’Ordovicien et se soit poursuivie au cours du Silurien.

Le deuxième scénario considère, au contraire que le socle du Massif du Deseado était 

séparé du reste de la Patagonie par une paléo-fosse de subduction (Frutos et Tobar, 1975; 

Gallagher, 1990; Ramos et Aguirre-Urreta, 2000; Ramos, 2002). Les caractéristiques du socle 

du Massif du Deseado, considéré alors comme un terrain allochtone, seraient héritées d’une 

orogenèse qui aurait généré une déformation pénétrative préférentielle de direction N145° et 

d’inclinaison vers le sud-ouest (Ramos, 2002), qui serait compatible avec un plan de 

subduction à plongement vers le sud-ouest (Figure 2.1). Le terrain Deseado correspondrait 

alors à une marge active sur laquelle on retrouve dans sa partie septentrionale des 

granitoïdes et des tonalites d’âge ordovicien à silurien qui témoigneraient de la mise en place 

d’un arc magmatique à cette époque-là.
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Figure 2.1.  Principaux affleurements du socle paléozoïque du Massif du Deseado et de la Cordillère 

Patagonique Australe (d’après Giacosa et al., 2002 et Giacosa et Márquez, 2002). Les positions de la 

zone de subduction séparant les terrains Deseado et Somuncura et de l’arc magmatique associé au 

cours de l’Ordovicien-Silurien sont également indiquées (Ramos, 2002).

2.1.2. Cycle orogénique gondwanien

Il existe différents modèles d’évolution tectonique pour le cycle gondwanien de la 

Patagonie méridionale. Les modèles divergent essentiellement sur la caractéristique 

allochtone ou autochtone de la Patagonie. Certains auteurs considèrent la Patagonie comme 

faisant partie intégrante du Gondwana depuis son accrétion protérozoïque alors que d’autres 

voient la Patagonie comme un ensemble allochtone qui vient s’accréter au cours du cycle 

orogénique gondwanien. Dans une synthèse publiée en 2002, Ramos décrit 3 des principales 

hypothèses proposées:
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(1) L’hypothèse défendue par Forsythe (1982) selon laquelle une subduction se déroulait 

le long de la marge pacifique. Ce modèle considère que cette dernière a produit un large 

arc magmatique regroupant à la fois la partie orientale de la Patagonie australe mais aussi 

la région de Somuncura et la partie centrale de l’Argentine. Des études ultérieures ont 

néanmoins démontré que de nombreux granitoïdes n’ont pas une origine liée à un 

magmatisme d’arc (Caminos et al., 1988; Pankhurst et al., 1993), ce qui réduirait 

considérablement l’extension de la zone préalablement considérée comme affectée par un 

magmatisme d’arc.

(2) L’hypothèse de Lock (1980), Dalziel (1982) et Dalziel et al. (2000) qui propose une 

subduction horizontale vers le nord avec une fosse située au niveau de la Terre de Feu 

pour rendre compte de la déformation et du magmatisme synchrone observés dans le 

Massif Nord-Patagonique. Cette subduction horizontale serait responsable de la 

déformation permienne enregistrée plusieurs centaines de kilomètres au nord dans le 

système de Ventania. Comme cette hypothèse ne pouvait expliquer l’activité plutonique 

intense enregistrée au Permien dans la région du Somuncura, Dalziel et al. (2000) font 

également intervenir l’activité d’un point chaud à cette époque-là. Néanmoins, les 

datations disponibles donnent des âges carbonifères et permiens et les caractéristiques 

géochimiques des roches étudiées ne peuvent être expliquées par le fonctionnement d’un 

point chaud sous la région de Somuncura (Ramos, 2002).

(3) La dernière hypothèse, proposée par Ramos (1984, 1996) et Palma (1989), qui est la 

plus largement répandue, considère que la Patagonie était un ensemble totalement 

indépendant du Gondwana jusqu’au Permien. Les terrains de Somuncura et Deseado 

auraient été préalablement amalgamés pour être ensuite accrétés au Gondwana au cours 

du Permien. Le plan de subduction serait alors incliné vers le sud et un arc magmatique 

se serait développé au niveau du Massif Nord-Patagonique (Figure 2.2). Cette accrétion 

des terrains Somuncura-Deseado serait également responsable de l’importante 

déformation pénétrative enregistrée au Permien inférieur à la fois au niveau de Ventania 

mais également dans le Massif de Somuncura (Von Gosen et al., 1991; Von Gosen, 2002, 

2003). Suite à cette collision, un régime extensif se met progressivement en place. Il est 

associé à des épisodes de rifting observables aussi bien dans le Massif du Deseado que 
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dans le bassin de San Julián, dans la plaque supérieure de la suture eopaléozoïque, et qui 

correspond au dépôt de la Formation La Golondrina. Durant cette même période 

(Permien supérieur-Trias), la marge occidentale du Gondwana est affectée par un 

important épisode de magmatisme acide qui correspond à la mise en place de la province 

de Choyoi (Kay et al., 1989). Ce magmatisme acide est à la transition entre la phase de 

construction du supercontinent gondwanien par subduction et accrétion et précède la 

phase de démantèlement de ce même supercontinent qui démarre au Trias-Jurassique.

Figure 2.2. Modèles d’évolution tectonique de la Patagonie au cours du cycle orogénique gondwanien 

considérant la Patagonie comme un terrain allochtone accrété à la fin du Paléozoïque. La principale 

différence entre les deux modèles réside dans la direction de plongement du plan de subduction qui 

précède la collision entre le Gondwana et la Patagonie. (A) Coupe nord-sud de la Patagonie selon le 

modèle proposé par Ramos (2002). Les terrains Deseado-Somuncura seraient accrétés au Gondwana 

au cours du Permien le long d’un plan de subduction à plongement vers le sud. (B) Coupe sud-ouest/

nord-est de la Patagonie septentrionale avant, pendant et après la collision continentale qui a lieu au 

Carbonifère selon le modèle de Pankhurst et al. (2006).
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Pankhurst et al. (2006) propose un modèle alternatif à celui proposé par Ramos (2002) 

bien qu’il considère également la Patagonie du Sud comme un terrain allochtone. La collision 

entre ce dernier et le Gondwana aurait lieu au Carbonifère-Permien et serait responsable de 

la déformation de la ceinture de plis Gondwanides. Cette collision a lieu au sud-ouest du 

Massif Nord-Patagonique et résulte de la fermeture d’un océan par une subduction dirigée 

vers le nord-est sous le Gondwana, contrairement à la théorie de Ramos (2002) qui considère 

que le plan de subduction est orienté vers le sud.

2.1.3. Ouverture de l’Atlantique Sud

Le cycle orogénique gondwanien est suivi d’une phase de quiescence tectonique et de 

refroidissement thermique qui contrôle la subsidence des bassins du Deseado et de San 

Julián et le dépôt de la Formation El Tranquilo au Trias moyen dans ces derniers (Homovc et 

Constantini, 2001). Au Trias supérieur, une période d’extension généralisée débute dans le 

nord de la Patagonie puis migre progressivement jusqu’au Massif du Deseado au cours du 

Jurassique inférieur à moyen, à la suite de l’extension initiée au Permien supérieur (Ramos, 

2002). Le magmatisme associé est de type rhyolitique et correspond à la mise en place de la 

province de Chon Aike (Kay et al., 1989) (Figure 2.3). Ce magmatisme migre également 

depuis le Massif de Somuncura où il atteint son climax entre 185 et 175 Ma (Alric et al., 1996) 

jusqu’au Massif du Deseado entre 177 et 168 Ma (Alric et al., 1996; Feraud et al., 1999; 

Pankhurst et al., 2000). 

L’origine de cette province rhyolitique est encore controversée. Pankhurst et Rapela (1995) 

interprètent ces rhyolites comme les produits de la fusion anatexique de la croûte inférieure 

en relation avec le développement d’un panache qui aurait fracturé le Gondwana occidental. 

Kay et al. (1989) interprètent ce magmatisme rhyolitique comme un plateau rhyolitique mis 

en place en contexte intraplaque et indépendant des processus de subduction.

Associé à ce magmatisme acide, un amincissement crustal est enregistré notamment dans le 

Massif du Deseado au Jurasssique où une série de demi-grabens structure le socle. Ces demi-

grabens sont remplis de produits d’effusion rhyolitiques et présentent un basculement 

régional vers l’est (Ramos, 2002). Le développement du régime extensif de type rift en 

position d’arrière-arc atteint son apogée au cours du Jurassique moyen (Aalénien-Bajocien) 

et serait le produit d’une augmentation du pendage du slab issu de la subduction sous la 

marge occidentale du continent sud-américain ou d’un recul (“roll-back”) du slab qui 
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entraîne la migration de la position de la fosse (Bertrand et al., 1999; Feraud et al, 1999). Ce 

phénomène serait également responsable de l’ouverture du bassin marginal Rocas Verdes et 

de la création de croûte océanique dans les régions les plus australes de la Patagonie (Dalziel 

et al., 1974) (Figure 2.4). Selon ces auteurs le bassin Rocas Verdes serait donc un bassin 

d’arrière-arc extensif lié à une subduction localisée au niveau de la bordure actuelle du 

continent sud-américain. Godoy (1979) et Mpodozis (2007) donnent une autre explication de 

l’ouverture de ce bassin océanique. Ils pensent que la Patagonie australe ne constituait pas, 

au Mésozoïque, la marge occidentale du continent mais que la péninsule Antarctique était, à 

l’époque, située au sud-ouest. Par conséquent, la distance entre le bassin Rocas Verdes et la 

subduction aurait été trop grande pour que ce bassin puisse être un bassin d’arrière-arc. Ils 

proposent donc que ce bassin soit la terminaison nord-occidentale de la dorsale séparant les 

plaques Afrique et Antarctique. Ce segment de la dorsale cesse son activité lorsque s’ouvre 

l’océan Atlantique sud.
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2.1.4. Cycle orogénique patagonique

Le début de ce cycle orogénique est marqué par l’initiation de la subduction sur la marge 

Pacifique de la Patagonie qui se traduit par la mise en place de dacites et d’andésites, 

formant l’unité inférieure du Complejo El Quemado, visible dans la région interne de la 

Cordillère Patagonique depuis le Río Furioso jusqu’à la partie occidentale des lacs Viedma et 

Argentino (Nullo et al., 1979; Ramos, 1981, 1982a). L’expression la plus ancienne du début de 

la subduction enregistrée en Argentine est datée à 173±10 Ma au niveau du lac San Martín 

Figure 2.3. Carte de la partie 

méridionale de l’Amérique du Sud 

p r é s e n t a n t l ’ e x t e n s i o n 

paléogéographique des granites et 

rhyolites des provinces de Choiyoi 

et de Chon Aike, mises en place 

respectivement au Permien 

supérieur-Trias et au Jurassique 

moyen (d’après Kay et al., 1989). 

En noir sont représentés les 

affleurements actuels de ces 

provinces magmatiques. Les 

systèmes de rift triasiques sont 

également indiqués (d’après 

Ramos, 1999).
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(U/Pb dans la Formation Tobífera, Pankhurst et al., 2000). Cette activité magmatique au 

Jurassique moyen est associée à un régime tectonique dominant extensif, précurseur de 

l’ouverture de l’Atlantique Sud, et synchrone de l’initiation de la convergence pacifique 

(Uliana et Biddle, 1988). Le magmatisme d’arc est continu jusqu’au Jurassique moyen à 

supérieur, avec des âges entre 155 et 145 Ma dans les niveaux supérieurs (Ramos, 1982a; 

Suárez et al., 1997; Bertrand et al., 1999; Feraud et al., 1999; Pankhurst et al., 2000).

Les évidences de la présence d’un arc magmatique, postérieurement à l’activité de l’unité 

Complejo El Quemado, sont l’importante activité plutonique enregistrée dans le batholite 

patagonique au Crétacé inférieur (Ramos et al., 1982). Ce batholite qui s’est construit 

principalement entre 120 et 80 Ma, s’étend actuellement sur plus de 1500 km de long.

Le cycle orogénique patagonique a connu deux phases de déformation. La première s’est 

déroulée entre le dépôt des séries du Néocomien et la mise en place des volcanites du 

Crétacé inférieur (Hervé et al., 2000). Elle serait liée à une augmentation de la vitesse de 

convergence, qui a été enregistrée sur toute la marge Pacifique sud-américaine depuis la 

Colombie jusqu’aux Andes méridionales (Ramos, 1999). La deuxième phase de déformation 

a lieu entre le Cénomanien supérieur et le Coniacien inférieur et correspond à la fermeture 

du bassin marginal de Rocas Verdes (Diraison et al., 2000). Cette seconde phase de 

déformation est synchrone à la fois du climax de l’activité du batholite patagonique à 98±4 

Ma (Ramos et al., 1982; Bruce et al., 1991) et de la discordance entre dépôts éocrétacés et les 

basaltes crétacés d’arrière-arc dans la région externe pré-andine (Ramos, 2002). Tout comme 

la première phase de déformation, ce second épisode correspondrait également à une phase 

de convergence rapide qui culminerait avec la subduction d’une dorsale océanique (Ramos 

et al., 1994).
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Figure 2.4. Reconstruction paléogéographique de la partie méridionale de l’océan Atlantique Sud au 

Crétacé inférieur, époque à laquelle se développent de grandes structures extensives et leurs bassins 

associés (d’après Ramos, 1999). A la pointe méridionale de l’Amérique du Sud, de la croûte océanique 

est créée au niveau du bassin marginal Rocas Verdes. Ce bassin sera fermé au Crétacé supérieur au 

cours de la seconde phase de déformation du cycle orogénique patagonien (Diraison et al., 2000).

2.1.5. Cycle orogénique andin

Le cycle orogénique andin est également caractérisé par deux phases de déformation, une 

ayant lieu au Paléogène, la seconde se déroulant au cours du Néogène. La déformation 

paléogène correspond à l’orogenèse Inca et est associée à une période de convergence rapide 

au cours de l’Éocène inférieur à moyen (Pardo-Casas et Molnar, 1987) (Figure 2.5). 
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Figure 2.5. Diagramme présentant l’évolution de la vitesse de convergence entre la plaque sud-

américaine et la plaque océanique (Farallon puis Nazca) au cours des soixante-dix derniers millions 

d’années à la latitude de 40°S (d’après Pardo-Casos et Molnar, 1987). Deux périodes d’accélération de 

la vitesse de convergence sont enregistrées au cours de l’Éocène inférieur à moyen et au Miocène, 

correspondant respectivement aux phases orogéniques Inca et Quechua.

Les séquences de dépôt synorogéniques sont très développées dans les régions au sud de 

50°S, alors que plus au nord, dans la région du Río Lista (Ramos, 1982b) et à l’ouest de la 

Meseta Buenos Aires (Flint et al., 1994), les épaisseurs sont beaucoup plus réduites. Le début 

du dépôt de la molasse synorogénique coïncide avec la période d’activité maximale du 

basalte Posadas d’âge yprésien-lutétien (Ramos, 2002). La période de convergence rapide 

entre 50 et 42 Ma (Pardo-Casas et Molnar, 1987) est donc synchrone d’une activité 

orogénique importante dans la Cordillère Patagonique. Elle est également marquée par le 

passage d’une fenêtre asthénosphérique sous le continent sud-américain en réponse à la 

subduction de la dorsale Farallon-Aluk (Ramos et Kay, 1992). Le point triple associé migre 

du nord vers le sud, depuis la depuis la latitude 43°30’S à 52 Ma jusqu’à la latitude 52°S à 42 

Ma (Cande et Leslie, 1986) (Figure 2.6).

Kraemer et al. (2002) proposent que le soulèvement paléogène de la Cordillère Patagonique 

serait le résultat de l’empilement tectonique du secteur interne de la ceinture plissée.
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A la fin de l’Éocène (30-35 Ma) la plaque Scotia s’individualise au travers de l’ouverture du 

passage de Drake entre la partie méridionale de l’Amérique du Sud et l’Antarctique (Barker 

et Burell, 1977; Lawver et al., 1985; Diraison et al., 1997). Cette individualisation accommode 

la rotation anti-horaire de la plaque sud-américaine et la rotation horaire de la plaque 

Antarctique.

Figure 2.6.  Reconstruction tectonique du sud-est Pacifique au cours du Paléocène-Éocène (d’après 

Cande et Leslie, 1986). La dorsale Farallon-Aluk a migré depuis le nord vers le sud le long de la fosse 

du Chili au cours de cette période, provoquant l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique sous la 

zone méridionale du continent sud-américain.
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2.2. Histoire géologique de la Patagonie depuis l’Oligocène

2.2.1. Subduction de la dorsale active du Chili sous la Patagonie et 

migration du Point Triple

2.2.1.1. Cinématique de la subduction depuis le Néogène

L’histoire tectonique néogène de la Patagonie débute, il y a environ 24 Ma, par la rupture 

de la plaque Farallon, subductant sous le continent sud-américain, qui se sépare pour former 

les plaques Cocos et Nazca (Lonsdale, 2005) (Figure 2.7). La rupture de la plaque Farallon 

serait liée à une différence dans la direction de traction du slab entre la zone de subduction 

d’Amérique centrale et la zone de subduction du Pérou-Chili (Lonsdale et Klitgord, 1978). La 

présence du point chaud des Galapagos pourrait avoir également facilité la rupture de la 

plaque Farallon, en abaissant le seuil au-delà duquel la rupture de la plaque est possible 

(Hey, 1977).

Cette période est également marquée par une augmentation de la convergence entre la 

nouvellement formée plaque Nazca et la plaque Amérique du Sud (Pardo-Casas et Molnar, 

1987) (Figure 2.5) ainsi que d’un changement dans la direction de la convergence entre ces 

plaques qui devient plus orthogonale (Cande et Leslie, 1986) (Figure 2.8). Cette 

augmentation de la convergence correspond à la phase orogénique Quechua (Pardo-Casas et 

Molnar, 1987).
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Figure 2.8. Mouvement relatif de la plaque Amérique du Sud par rapport à la plaque Nazca (Farallon) 

et la plaque Antarctique depuis 52 Ma (Cande et Leslie, 1986). La convergence entre la plaque Nazca et 

l’Amérique du Sud devient plus orthogonale,  passant d’une direction N30 à N75, entre 27 et 25 Ma. Ce 

changement de direction s’accompagne également d’une augmentation de la vitesse de convergence 

qui passe de 12 cm.an-1 à 18 cm.an-1environ.

Figure 2.7. Reconstruction 

géographique de la plaque 

Farallon au moment de la 

séparation de cette dernière 

en plaques Cocos et Nazca 

à 24 Ma (modifié d’après 

Lonsdale, 2005). Les limites 

approximatives des futures 

plaques Cocos et Nazca 

sont respectivement 

représentées en vert et 

marron.
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Plus au sud, à la latitude de 55°S, à 18 Ma, le point triple entre les plaques Nazca, 

Antarctique, Phoenix (autre nom donné à la plaque Aluk) de type ride-ride-ride entre en 

subduction sous le continent sud-américain, créant une situation inédite et transitoire de 

quadruple jonction qui perdure jusqu’à 16 Ma (Breitsprecher et Thorkelson, 2008). Cette 

configuration évolue vers une paire de points triples de type fosse-ride-fosse migrant vers le 

sud pour le système Antarctique-Phoenix-Amérique du Sud et vers le nord pour le système 

Nazca-Antarctique-Amérique du Sud (Figure 2.9). 

Dans le système méridional, les segments de la dorsale entre les plaques Antarctique et 

Phoenix sont très obliques à la direction de la fosse de subduction. L’activité de cette dorsale 

cesse à 3,3 Ma (Livermore et al., 2000 ; Eagles, 2003). 

Figure 2.9 (Page suivante). Reconstruction tectonique du sud-est Pacifique à l’Éocène et au cours du 

Néogène (modifié d’après Breitsprecher et Thorkelson, 2008).  Les fenêtres de slab créées sous le 

continent sud-américain et sous la péninsule antarctique sont indiquées en orange. ZVS : Zone 

Volcanique Sud ; ZVA : Zone Volcanique Australe ; FM : Faille Magallanes-Fagnano ; FS : Faille 

Shackleton.
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Figure 2.10.  Reconstruction de la position de la dorsale active du Chili par rapport à un continent sud-

américain fixe depuis 18 Ma (d’après Cande et Leslie, 1986). La subduction de segments de cette 

dorsale (SCR-3, SCR-2,  SCR-1, SCR0), de direction sub-parallèle à celle de la fosse de subduction, a 

lieu respectivement à 14 Ma, 12 Ma, 6 Ma et 3 Ma et le segment SCR1 est actuellement subducté à la 

latitude de la péninsule de Taitao.

2.2.1.2. Ouverture d’une fenêtre asthénosphérique sous la Patagonie

De part et d’autre du PTC, la vitesse de convergence entre les plaques océaniques en 

subduction et la plaque Amérique du Sud varie d’un facteur quatre environ. Au nord du 

point triple la vitesse de convergence entre les plaques Nazca et Amérique du Sud atteint 7,8 

cm.an-1 alors qu’au sud du point triple, la vitesse de convergence entre les plaques 

Antarctique et Amérique du Sud diminue à 2 cm.an-1 (De Mets et al., 1994). La conséquence 

de cette différence de vitesse de convergence est la création d’une fenêtre asthénosphérique 

(Thorkelson, 1996) sous le continent sud-américain, au sud du PTC, qui permet le passage de 

matériel mantellique originellement situé dans la zone Pacifique, sous le slab, vers le coin 

mantellique sous-continental, au-dessus du slab. La largeur de cette fenêtre est d’autant plus 

grande que le segment de dorsale au droit duquel elle s’est formée est ancien (Figure 2.11). 

Au nord du PTC, la subduction de la plaque Nazca est continue, sans fenêtre 

asthénosphérique.
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Figure 2.11.  Reconstruction de la localisation de la fenêtre asthénosphérique (en jaune) sous le 

continent sud-américain au cours du Néogène (Breitsprecher et Thorkelson, 2008). L’ouverture de 

cette fenêtre est liée à la différence de vitesse de convergence entre les plaques Nazca et Antarctique et 

la plaque Amérique du Sud, au nord et au sud du point triple. Les flèches rouges indiquent le 

mouvement des plaques Nazca et Antarctique par rapport à une plaque sud-américaine fixe. Les traits 

beiges indiquent la position reconstruite des bords du slab et ne prennent pas en compte une 

potentielle érosion thermique.  La profondeur actuelle du toit du slab est représentée sur la dernière 

figure par des traits pointillés rouges. Les cercles rouges et bleus marquent les volcans actifs de l’arc 

magmatique.
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2.2.2. Enregistrement sédimentaire et changement de dynamique du bassin 

patagonien

2.2.2.1. Transgression marine (Oligocène-Miocène)

Au cours de l’Oligocène, le bassin de Patagonie connaît un épisode transgressif décrit 

sous le nom de “transgression patagonienne”, qui se poursuit jusqu’au Miocène inférieur et 

durant lequel se déposent des séries marines circa-littorales (Malumián et Náñez, 1998) 

(Figure 2.12). Ces séries sont constituées de conglomérats grossiers, de grès et de pélites 

contenant des coquilles et des micro-fossiles et forment une séquence progradante vers l’est 

(Ramos, 1989; Barreda et Caccavari, 1992; Bellosi et Barreda, 1993; Frassinetti et Covacevich, 

1999; Malumián, 1999). Elles sont regroupées au sein de la formation Centinela et de ses 

équivalents latéraux (Formation Monte León pour la plate-forme orientale, Formation 

Chenque dans le bassin du golfe San Jorge) (Malumián, 2002). Au Chili, l’équivalent de ces 

dépôts marins compose la Formation Guadal (Suárez et al., 2000). La transgression 

patagonienne a été enregistrée jusqu’au sud du lac Buenos Aires-General Carrera (BAGC, 

47°S), où des sédiments marins ont été conservés au sein du bassin Cosmelli (Flint et al., 

1994) (voir Figure 3.1 pour la localisation du lac BAGC et du bassin Cosmelli). Néanmoins, 

les Andes de Patagonie constituaient alors une barrière topographique individualisant les 

dépôts atlantiques et les dépôts de la marge Pacifique, comme en témoignent les différences 

de faunes de macro-invertébrés présents dans les sédiments d’âge Oligocène-Miocène 

inférieur (Frassinetti et Covacevich, 1999; Flynn et al., 2002). L’épaisseur des dépôts marins 

varie entre 225 et 375 m au pied de la Cordillère et atteint 450 m au niveau actuel de la côte 

Atlantique. 
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Figure 2.12. Reconstruction paléogéographique de la Patagonie  à la fin de l’Oligocène-début Miocène 

(26-20 Ma) et au Miocène précoce-Miocène moyen (19-10 Ma) (Malumián, 1999). La ligne de côte, 

représentée par un trait épais noir,  s’avance jusqu’à la longitude du lac Buenos Aires-General Carrera 

au cours de la transgression patagonienne.

2.2.2.2. Molasse continentale (Miocène inférieur-Miocène moyen)

A la suite du dépôt de ces séries marines, à la fin du Miocène inférieur, le bassin de 

Patagonie enregistre le dépôt de sédiments d’origine continentale, regroupés au sein de la 

Formation Santa Cruz (Figure 2.13) et de ses équivalents latéraux (Groupe Río Zeballos et 

Formation Galera au Chili, Ramos (1989), Suárez et al. (2000)). Ces dépôts sont constitués de 
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grès et de silts présentant localement des lentilles conglomératiques (Ramos, 1989). Ils sont 

impliqués au sein de structures attestant d’une déformation syn-sédimentaire (plis de 

croissance, chevauchements intraformationnels) à la fois dans la région du basin Cosmelli, 

comme au niveau du front de chevauchement oriental (Río Las Horquetas, Meseta del 

Guenguel) (Flint et al., 1994; Suárez et de la Cruz, 2000; Lagabrielle et al., 2004). L’épaisseur 

de ces séries continentales varie fortement au nord et au sud du PTC; au nord de ce dernier, 

les équivalents de la Formation Santa Cruz (Formations Río Frias, Río Mayo et Pedregoso) 

sont très peu développés avec une épaisseur moyenne d’environ 250 m alors qu’au sud du 

PTC, cette même Formation Santa Cruz présente une épaisseur moyenne de 800 à 900 m et 

atteint une épaisseur maximale de 1500 m au sud du lac Buenos Aires-General Carrera 

(Ramos, 1989). Des tuffs intercalés au sein de cette molasse continentale ont permis de dater 

par la méthode Ar/Ar la Formation Santa Cruz entre ~22 et 14 Ma (Blisniuk et al., 2005).

Figure 2.13. Formation Santa Cruz (au premier plan) affleurant dans la vallée du Río Senguerr.
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2.2.2.3. Couverture détritique (Miocène moyen-Holocène)

Au Miocène moyen, la dynamique du bassin de Patagonie change. La molasse 

continentale est alors coiffée d’un couverture détritique constituée de conglomérats peu 

consolidés, d’une épaisseur très limitée (~5-10 m) et formant des structures tabulaires très 

étendues, depuis le piedmont de la Cordillère jusqu’à la côte Atlantique. Ces séries sont 

connues sous le nom de “Rodados Patagónicos” et ont été largement décrites dans les 

travaux pionniers de Caldenius (1940) et Feruglio (1950). L’origine de ces grandes mesetas 

n’est pas clairement tranchée. La couverture détritique est interprétée, selon certains auteurs, 

comme résultant d’un épandage fluvio-glaciaire (Mercer et al., 1975; Mercer, 1976; 

Clapperton, 1993; Cesari et Simeoni, 1994, Strelin, 1995, Schellman, 2000) ou comme le 

résultat de dépôts fluviatiles (Trombotto et Ahumada, 1995). Localement, ces dépôts ont pu 

être remaniés par des processus fluviatiles, de pédimentation, ou de mouvements en masse, 

expliquant l’aspect polygénique de ces sédiments (Fiddalgo et Riggi, 1970; Riggi et Fidalgo, 

1971). Panza (2002) définit, au sein de ces “Rodados Patagónicos”, deux types de surfaces 

d’origine distincte:

- (1) d’une part, les surfaces d’origine clairement fluviatiles, qui correspondent aux 

différents niveaux de terrasses des principaux cours d’eau de la région (Río Senguerr, Río 

Mayo, Río Chico, Cañadon Salado, Cañadon del Carril, Río Deseado) (Figure 2.14). Dans ce 

cas, les niveaux topographiquement les plus élévés sont chronologiquement les plus 

anciens. 

- (2) d’autre part, les surfaces formant des plaines structurales associées à différents 

épisodes successifs d’aggradation de piedmont. Ces surfaces résulteraient de la coalescence 

de cônes alluviaux et témoigneraient alors de différentes phases de soulèvement dans la 

Cordillère, se  produisant à partir du Miocène moyen.

Concernant l’âge de mise en place de ces “Rodados Patagonicos”, très peu de contraintes 

existent. Néanmoins, ces derniers sont postérieurs au dépôt de la Formation Santa Cruz et 

ont donc un âge maximal de 14 Ma. L’épanchement de coulées basaltiques sur certains des 

niveaux observés permet de confirmer un âge minimal de 5,28 Ma, âge Ar/Ar du basalte 

Cerro Negro au sud du Río Deseado (Gorring et al., 1997), pour les niveaux d’aggradation 

ainsi que pour les huit niveaux supérieurs du système fluviatile du Río Deseado. Ces dépôts 

sont donc au minimum d’âge Miocène supérieur. Dans le système du Río Senguerr, une 

seconde coulée basaltique permet de définir un âge antérieur à 2,87 Ma, âge K/Ar du basalte 
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Cerro Grande (Bruni, 2007), pour les cinq niveaux de terraces les plus anciens. Le paragraphe 

3.2.3 dans le chapitre suivant décrit plus en détail les différents niveaux de terrasse et leur 

morphologie.

Figure 2.14. Différents niveaux de terrasses du système fluviatile du Río Senguerr, dans la vallée 

Hermoso, actuellement abandonnée par le cours d’eau.

2.2.2.4. Synthèse

Depuis l’Oligocène, le bassin de Patagonie a connu un changement de dynamique, 

évoluant d’un régime en subsidence à une situation de surrection à partir du Miocène 

moyen. La transgression patagonienne et le dépôt ultérieur de la molasse continentale 

coïncident avec un changement majeur du contexte géodynamique de la marge Pacifique. En 

effet, à 24 Ma, la rupture de la plaque Farallon en plaques Cocos et Nazca (Lonsdale, 2005) 
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s’accompagne d’une orthogonalisation et d’une augmentation de la convergence entre les 

plaques Nazca et Amérique du Sud (Pardo-Casas et Molnar, 1987; Somoza, 1998; Lonsdale, 

2005). Les séries Oligo-Miocène se mettent donc en place durant une période majeure de 

raccourcissement dans les Andes de Patagonie (Ramos, 1989; Lagabrielle et al., 2004). Entre 

47°30’S et 49°S, le raccourcissement, qui varie entre 22 et 45 km, est accommodé au sein d’un 

système de plis et de chevauchements associés dans lequel est impliquée la molasse miocène 

(Figure 2.15). Plus au nord, le raccourcissement est moindre (Ramos et Kay, 1992), expliquant 

la faible épaisseur de sédiments miocènes accumulés au nord de la position actuelle du point 

triple. Le bassin de Patagonie constitue donc, entre l’Oligocène et le Miocène moyen, un 

bassin d’avant-chaîne mis en place en réponse à la construction et la surrection des Andes de 

Patagonie suite à la subduction rapide de la plaque Nazca; les dépôts miocènes de la 

Formation Santa Cruz et leurs équivalents latéraux résultent de la sur-alimentation de ce 

bassin d’avant-chaîne, ce remplissage cessant au Miocène moyen.

Figure 2.15. (A) Coupe géologique simplifiée à travers les Andes de Patagonie entre les latitudes 

46°15’S et 47°10’S (Lagabrielle et al.,  2004); (B) Coupe géologique à la latitude 47°40’, dans le système 

de plis et de chevauchements associés (Ramos, 1989). 

2.2.3. Magmatisme d’arrière-arc

2.2.3.1. Laves de “plateau”
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Actuellement, les Andes de Patagonie Centrale, entre ~46°S et ~49°S correspondent à une 

lacune de magmatisme d’arc actif (Stern et Kilian, 1996). L’arc volcanique s’interrompt entre 

la zone volcanique sud, au nord, et la zone volcanique australe, au sud, ce qui correspond à 

la zone ayant connu la subduction de différents segments (SCR-1, SCRO, SCR1) de la dorsale 

active du Chili depuis 6 Ma (Figure 2.10). Cette lacune est expliquée par l’absence de croûte 

océanique hydratée au niveau de la fenêtre asthénosphérique créée, et par conséquent de 

l’eau et des fluides associés, ceci inhibant alors la fusion du coin mantellique. 

En revanche, en position d’arrière-arc, des épanchements de lave, de composition 

tholéiitique, se mettent en place depuis environ 13 Ma (Stern et al., 1990; Gorring et al., 1997; 

D’Orazio et al., 2000; Guivel et al., 2006), formant de vastes plateaux dans le paysage. Ces 

basaltes sont postérieurs au dépôt de la molasse continentale de la Formation Santa Cruz et 

ont des âges compris entre 12,4 et 3,3 Ma dans la région de la Meseta Buenos Aires et entre 

8,2 et 4,4 Ma au niveau de la Meseta Chile Chico (Guivel et al., 2006). Plus au sud, ces laves 

de plateau ont une gamme d’âge variant de 12 à 7 Ma pour la partie occidentale de la région 

d’arrière-arc, et de 5 à 2 Ma pour la région du Massif du Deseado (Gorring et al., 1997). Dans 

la vallée du Río Senguerr, entre 44°30’S et 45°30’S, plusieurs coulées basaltiques de 

dimensions réduites se sont mises en place au Pliocène (Bruni, 2007) (Figure 2.16). La 

présence de ces magmas basaltiques en position d’arrière-arc aurait pour origine la remontée 

de matériel mantellique depuis la province asthénosphérique sous-océanique vers la 

province asthénosphérique sous-continentale au travers de la fenêtre de slab nouvellement 

créée (Ramos et Kay, 1992; Gorring et al., 1997, 2003; D’Orazio et al., 2000, 2001) (Figure 2.17). 

Les données géochimiques et la répartition spatiale de ces plateaux sont en accord avec une 

origine liée à l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique. Néanmoins, certains de ces 

basaltes se mettent en place antérieurement au passage du segment de dorsale qui en serait 

responsable (Figure 2.18); Guivel et al. (2006) suggèrent alors qu’une déchirure de slab 

pourrait être à l’origine de la mise en place précoce de ces basaltes.
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Figure 2.16. Basaltes pliocènes (!) coiffant la Formation Castillo (Crétacé supérieur) dans la Sierra San 

Bernardo. Ces basaltes,  qui se sont mis en place dans une paléo-vallée et qui ont été datés à 3,79±0,32 

Ma par Bruni (2007), forment actuellement un relief négatif dans le paysage.

2.2.3.2. Laves de “post-plateau”

Suite à cet épisode magmatique principal, de nouveaux épanchements, d’affinité alcaline 

et beaucoup moins volumineux, affectent la zone d’arrière-arc. Ils sont désignés sous le 

terme de basaltes de “post-plateau” et se mettent généralement en place 2 à 5 Ma plus tard 

que les laves de plateau précédemment décrites (Gorring et al., 1997). Au niveau de la 

Meseta Buenos Aires, l’âge de ces basaltes varie entre 3,4 et 0, 125 Ma (Gorring et al., 2003). 

La genèse de ces laves de “post-plateau” a été attribuée à une fusion partielle limitée générée 

par la remontée d’asthénosphère résiduelle sous-océanique riche en CO2 à travers la fenêtre 

asthénosphérique (Gorring et al., 1997).
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Figure 2.18. Âge des basaltes d’arrière-arc en fonction de leur latitude de mise en place. Compilation 

des données de Mercer (1976), Charrier et al.  (1979), Sinito (1980), Baker et al. (1981), Ramos (1982b), 

Marshall et al.  (1986), Gorring et al. (1997), Ton-That et al. (1999),  Flynn et al. (2002), Brown et al. 

(2004), Mejia et al. (2004), Guivel et al. (2006), Bruni (2007). La position et l’âge de la subduction des 

différents segments de la dorsale du Chili (SCR) sont indiqués en gris foncé (d’après Cande et Leslie, 

1986) et la localisation de la fenêtre asthénosphérique en gris clair.

2.2.3.3. Datation du basalte de Cerro Piedras

De nombreuses coulées basaltiques ont été datées lors d’études précédentes par la 

méthode K/Ar ou Ar/Ar (Figure 2.18). Néanmoins, dans la région d’étude, certaines coulées 

d’extension réduite pouvant fournir une contrainte sur l’âge minimal des terrains qu’elles 

recouvrent restent à dater. C’est notamment le cas du basalte de Cerro Piedras, qui se situe 
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dans la partie septentrionale de la province de Santa Cruz et qui couvre une superficie de 50 

km2. Ce basalte a été échantillonné à son extrémité septentrionale (Figure 2.19) au cours 

d’une campagne de terrain en janvier 2008 et a été daté par la méthode 40Ar/39Ar au 

laboratoire Géosciences Azur par Michel Fornari. L’échantillon CPiA donne des âges plateau 

et isochrones respectifs de 3,45±0,11 Ma et 3,39±0,17 Ma (Figure 2.20). 

Figure 2.19. Localisation de l’échantillon CPiA du basalte Cerro Piedras, mis en place entre les 

systèmes fluviatiles Cañadon del Carril, au nord, et Cañadon del Carril, au sud.
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Figure 2.20. Âge plateau et âge isochrone de l’échantillon CPiA du basalte de Cerro Piedras. L’âge 

plateau  (en gris) à 2" (en gris pointillé) n’intègre pas la première et dernière étape mais intègre 94% 

du 39Ar total. L’âge isochrone et l’âge plateau sont concordants et donnent une valeur de 3,4 Ma pour 

le basalte de Cerro Piedras.
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2.2.4. Glaciations néogènes

Les dépôts glaciaires les plus anciens préservés en Patagonie sont d’âge Miocène 

supérieur. Ils sont constitués de tills, observés entre le Río Jeinimeni et le Río los Antiguos 

(Mercer et Sutter, 1982). Des coulées basaltiques, encadrant ces tills, ont été datées par la 

méthode 40Ar/39Ar entre 7,38±0,05 Ma et 5,04±0,04 Ma (Ton-That et al., 1999) (Figure 2.21). 

Ces dépôts se trouvent actuellement à plus de 100 km à l’est des glaciers les plus importants. 

Au cours de la période Miocène supérieure à Pliocène, les glaciers qui prenaient leur origine 

au niveau de la Cordillère, s’avançaient bien plus vers l’est en direction du bassin d’avant-

pays, témoignant ainsi d’un climat plus froid que celui prévalant à l’heure actuelle. 

A la latitude de la Meseta Chica et de la Meseta Ocupada, au nord du lac Viedma 

(~49°30’S), de nouveaux tills sont intercalés avec des coulées basaltiques qui ont été datées à 

~3,6 Ma (Mercer, 1976) (Figure 2.21).

Au cours de la période allant du Pliocène supérieur au Pléistocène inférieur, au moins six 

épisodes glaciaires ont été enregistrés dans la région du Cerro del Fraile, à la latitude de 

50°33’S (Mercer, 1976) (Figure 2.21).

L’extension maximale vers l’est de la couverture glaciaire est atteinte à environ 1100 ka 

(Singer et al., 2004). Depuis lors, le glacier s’est progressivement retiré et réavancé, laissant 

intacts différents systèmes de moraines particulièrement bien préservés dans la région 

(Figure 2.22) en raison du climat sec qui prévaut. Ainsi, un système de six moraines (Telken 

I-VI) s’est mis en place entre 1016 ka et 760 ka (Singer et al., 2004) (Figure 2.21). Un autre 

système de six moraines (Deseado I-III et Moreno I-III) s’est développé entre l’épanchement 

respectif des basaltes du Cerro Volcán et Arroyo Page, datés à 760 ka et 109 ka (Singer et al., 

2004) (Figure 2.21). Le dernier système de moraines (Fenix I-V) est le plus récent puisque 

développé entre 23 ka et 16 ka (Kaplan et al., 2004), correspondant ainsi au dernier maximum 

glaciaire (Figure 2.21).

Les épisodes glaciaires successifs ont contrôlé la morphologie de la Cordillère de 

Patagonie. Ils ont creusé des vallées perpendiculaires à la direction de la chaîne, vallées qui 

étaient bloquées lorsque la couverture glaciaire s’étendait vers l’est. Chaque déglaciation 

entraîne un changement radical du réseau de drainage dans la Cordillère (Turner et al., 

2005). Ainsi, le lac Buenos Aires-General Carrera était originellement drainé par le Río 

Deseado vers l’océan Atlantique. La dernière déglaciation a conduit à la séparation des 

champs de glace nord et sud, qui sont des petites calottes glaciaires résiduelles, il y a environ 

CHAPITRE II                                                  CONTEXTE GÉODYNAMIQUE ET ÉVOLUTION GÉOLOGIQUE DES ANDES MÉRIDIONALES

66



12,8 ka. Depuis, les eaux du lac se déversent vers l’océan Pacifique au travers du Río Baker 

(Turner et al., 2005). A l’échelle régionale, de nombreuses zones initialement drainées en 

direction de l’océan Atlantique ont été capturées par l’océan Pacifique, suite au creusement 

des vallées perpendiculaires à la chaîne par les glaciers.

Figure 2.21. Principaux épisodes glaciaires enregistrés en Patagonie.  La majorité des dépôts glaciaires 

ont été observés à la latitudes du lac Buenos Aires-General Carrera sauf lorsqu’indiqué. Les âges sont 

issus de [1] Kaplan et al. (2004), [2] Singer et al. (2004), [3] Mercer (1976), et [4] Ton-That et al. (1999).
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Figure 2.22. Exemple de dépôts morainiques quaternaires à l’est de la ville de Perito Moreno.

2.3. Histoire géologique de la partie septentrionale des Andes méridionales 

depuis le Crétacé supérieur

La construction de la partie septentrionale des Andes méridionales, entre 33°S et 41°S, est 

contrôlée au premier ordre par des vitesses de convergence importantes entre plaque 

plongeante et plaque supérieure depuis le Crétacé supérieur (Jaillard et Soler, 1996) et par la 

dérive vers l’ouest du continent sud-américain dans un référentiel lié aux points chauds. 

Différents pics de vitesse de convergence ont été enregistrés depuis lors: un premier pic à 100 

Ma, consécutif à l’ouverture du segment équatorial de l’océan Atlantique sud, un second au 

cours de l’Éocène (55 Ma), et un dernier il y a 26 Ma suite à la rupture de la plaque Farallon 

(Pardo-Casas et Molnar, 1987; Lonsdale, 2005; Sdrolias et Müller, 2006) (Figure 2.23). La 

vitesse de convergence dans la direction normale à la direction de la fosse a varié entre 10 et 
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15 cm.an-1 pendant les pics de convergence et a diminué pour atteindre des valeurs 

inférieures à 7 cm.an-1 au cours du Paléocène et de l’Oligocène. La vitesse absolue de la 

plaque Amérique du Sud en direction de l’ouest depuis le Crétacé supérieur a très peu varié. 

Silver et al. (1998) proposent une augmentation de 2 à 3 cm.an-1 il y a 30 Ma, qui n’est pas 

observée par Sdrolias et Müller (2006) dans le référentiel des points chauds Indo-Atlantiques. 

La vitesse absolue moyenne de la plaque Amérique du Sud au cours du Cénozoïque est 

proche de 2±1 cm.an-1.

Depuis le Crétacé supérieur et jusqu’au Pliocène, la zone septentrionale des Andes 

méridionales a enregistré des périodes d’extension alternant avec des périodes de 

compression (e.g. Stern, 1989; Muñoz et a., 2000; Jordan et al., 2001; Folguera et al., 2002; 

Charrier et al., 2005).

2.3.1. Crétacé supérieur-Éocène

Au Crétacé supérieur, la Cordillère Principale enregistre une phase de raccourcissement, 

qui se traduit par l’inversion tectonique de failles normales préexistantes (e.g. Cobbold et 

Rossello, 2003; Ramos et Folguera, 2005). Plus à l’est, au niveau du bassin de Neuquén, entre 

le Crétacé supérieur et l’Éocène, la déformation de la couverture sédimentaire accommode 

l’essentiel des 45 à 57 km de raccourcissement enregistrés dans cette région (Introcaso et al., 

1992; Ramos, 1999; Cobbold et Rossello, 2003). Cette déformation évolue vers un régime 

transpressif au cours du Paléocène (Cobbold et al., 1999; Cobbold et Rossello, 2003).

L’arc magmatique, entre le Crétacé supérieur et l’Éocène, migre vers l’est en direction du 

bassin d’avant -pays (Ramos et Folguera, 2005) (Figure 2.24).

2.3.2. Éocène supérieur/Oligocène-Miocène inférieur

Depuis l’Éocène supérieur/Oligocène jusqu’au Miocène inférieur, la marge continentale 

Pacifique se caractérise par une extension générale (Cisternas et Frutos, 1994; Muñoz et al., 

2000). Cette dernière est documentée entre 33°et 36°S par Charrier et al. (2002), entre 36° et 

39°S par Jordan et al. (2001), Ramos et Folguera (2005) et Burns et al. (2006), et à la latitude de 

41°S par Muñoz et al. (2000) (Figure 2.23). Elle résulte dans la mise en place du bassin 

extensif Abanico-Coya Machali et de ses équivalents latéraux depuis la latitude de ~44°S en 

direction du sud et de 30°S en direction du nord (Charrier et al., 2005). Il faut toutefois noter 
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que le caractère extensif du bassin de Loncopué, entre 36°S et 39°S, est débattu. De 

nombreuses études (e.g. Folguera et Ramos, 2000; Jordan et al., 2001; Burns et al., 2006; 

Folguera et al., 2006) proposent que les sédiments de la Formation Lileo (28-22 Ma) ont été 

déposés dans un bassin de type rift au cours d’une phase d’extension Oligo-Miocène. 

Cobbold et al. (2008), au contraire, observent dans la partie septentrionale de ce même basin 

des strates de croissance au sein de cette Formation Lileo, qu’ils attribuent à une phase de 

raccourcissement.

Cette période est également marquée par une activité volcanique importante et par une 

migration de l’arc volcanique principal en direction de la fosse (Ramos et Folguera, 2005) 

(Figure 2.24). 

2.3.3. Miocène moyen à supérieur

La période Miocène moyen à Miocène supérieur enregistre une seconde phase majeure de 

raccourcissement connue sous le nom de phase compressive Quechua, qui, au sein du bassin 

Abanico, se traduit par une inversion tectonique entre 33° et 36°S (Giambiagi et al., 2003; 

Charrier et al., 2005) et, à la latitude de Neuquén, par des structures compressives (Folguera 

et al., 2003, 2004; Cobbold et Rossello, 2003; Ramos et Folguera, 2005) (Figure 2.19). 

L’initiation de la compression est diachrone du nord au sud (Charrier et al., 2005); l’épisode 

compressif le plus ancien observé à l’est de Santiago (33,5°S) est daté à 21 Ma, alors qu’il 

n’est que de 16 Ma dans la vallée La Leñas, 100 km au sud. Dans les Andes de Neuquén, le 

raccourcissement a débuté il y a seulement 12 Ma (Folguera et al., 2006) (Figure 2.23). 

Au cours du Miocène moyen à supérieur, l’activité magmatique de type “arc” migre à 

nouveau vers l’est, à plus de 500 km de la fosse de subduction (Kay, 2002) (Figure 2.24).
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Figure 2.23. (a) Vitesse de subduction (carrés noirs) et vitesse de retrait de la fosse (carrés gris) au 

cours des 60 derniers millions d’années à la latitude de 36°S (d’après Sdrolias et Müller,  2006).  La 

vitesse de retrait de la fosse est obtenue en soustrayant à la vitesse absolue de la plaque Amérique du 

Sud (Sdrolias et Müller, 2006) les valeurs moyennes de raccourcissement obtenues par Ramos et al. 

(2004). Sur le schéma de la zone de subduction, dans le coin supérieur gauche, Vps : vitesse absolue de 

la plaque plongeante;  Vf : vitesse de la fosse; Vsub : vitesse de subduction; Vpc : vitesse absolue de la 

plaque chevauchante; Vd : vitesse de déformation de la plaque chevauchante. (b) Régimes tectoniques 

de la partie septentrionale des Andes méridionales au cours des 60 derniers millions d’années, d’après 

les données existant dans la littérature (entre 33°S et 36°S : [1] Charrier et al. (2002),  [2] Kay et al. 

(2005); entre 36°S et 39°S : [3] Ramos et Folguera (2005),  [4] Jordan et al. (2001), [5] Folguera et al. 

(2006), [6] Ramos et Kay (2006);  et entre 39°S and 41°S : [7] Muñoz et al. (2000), [8] Bechis et Cristallini 

(2005)). L’épisode extensif oligocène dans le bassin de Loncopué, entre 36° et 39°S, est contesté par 

Cobbold et al. (2008) et l’épisode extensif plio-quaternaire dans les Andes de Neuquén est également 

débattu (voir texte).

2.3.4. Pliocène-Quaternaire

Le régime tectonique prévalent dans les Andes de Neuquén au cours du Pliocène-

Quaternaire est sujet à controverse. Selon Folguera et al. (2004), Ramos et Folguera (2005), 
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Kay et al. (2006), la phase compressive Quechua s’achève au début du Pliocène. Les Andes 

de Neuquén enregistreraient un nouvel épisode extensif débutant il y a 5 Ma (Folguera et al., 

2006). Entre 36° et 38°S, cette extension se limiterait à la période comprise entre 5 et 3 Ma, 

alors que plus au sud, l’extension se poursuivrait au cours des 2 derniers millions d’années. 

À l’inverse, les études structurales et géomorphologiques réalisées par Cobbold et Rossello 

(2003), Backé (2006) et Galland et al. (2007), les mesures de contraintes in-situ de Guzmán et 

al. (2005) et les données GPS de Klotz et al. (2001) montrent que la déformation compressive 

dans les Andes de Neuquén se poursuit au cours du Pliocène et jusqu’à l’actuel.

La deuxième alternative est compatible avec les observations effectuées plus au nord, 

entre 33° et 35°S, où le régime compressif qui s’était mis en place au cours du Miocène se 

maintient. La zone de raccourcissement maximale migre progressivement vers l’est, d’abord 

jusqu’au système de plis et de chevauchements associés de l’Aconcagua et de Malargüe, puis 

jusqu’à la Cordillère frontale entre 9 et 4 Ma, et enfin jusqu’à la zone d’avant-pays après 4 Ma 

(Giambiagi et al., 2003).

Plus au sud également, un régime transpressif se développe au cours du Miocène (Lavenu 

et Cembrano, 1999; Cembrano et al., 2002; Thomson, 2002) le long du système de failles de 

Liquiñe-Ofqui, dont l’activité récente a été démontrée (Lange et al., 2008). 
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Figure 2.24. Évolution de la position du front magmatique dans la région septentrionale des Andes 

méridionales depuis le Crétacé supérieur (d’après Ramos et Folguera, 2005; Kay et al., 2005) et 

position des bassins Abanico et Loncopué (d’après Charrier et al., 2005; Ramos et Folguera, 2005).
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3. Géomorphologie du bassin de Patagonie centrale : 

enregistrement de la réponse dynamique à 

l’ouverture d’une fenêtre de slab 

3.1. Introduction

Le bassin de Patagonie centrale se situe en Argentine, entre les latitudes de 44°S et 48°S, et 

correspond approximativement à la partie continentale du bassin du golfe San Jorge. 

Actuellement recouvert de grandes nappes de galets qui en font son paysage si particulier, ce 

bassin a été très étudié pour ses réserves importantes d’hydrocarbures. En effet, la 

production cumulée de pétrole atteint 473 millions de m3 et celle de gaz 70300 millions de m3 

(Yrigoyen,1993; Figari et al., 1999), ce qui en fait, avec 37% de la production annuelle 

d’énergie fossile, le premier fournisseur de l’Argentine. Les roches réservoirs sont d’âge 

Crétacé et de fait, l’évolution du bassin depuis le milieu du Cénozoïque a été délaissée au 

profit de l’étude de la structuration mésozoïque du bassin. Pourtant ce bassin présente à 

l’heure actuelle un certain nombre d’anomalies morphologiques, comme la divergence de 

son réseau hydrographique ou bien encore la présence de terrasses de galets perchées à plus 

de 700 m d’altitude sur la marge passive atlantique, qui méritent une étude plus détaillée. Il 

se situe également, depuis 6-4 Ma, partiellement au-dessus de la fenêtre asthénosphérique 

qui s’ouvre au cours du Néogène sous la Patagonie, suite à la subduction de la dorsale du 

Chili (e.g. Ramos et Kay, 1992).

Dans ce chapitre, nous nous attacherons à identifier l’influence de l’ouverture de cette 

fenêtre asthénosphérique sur l’évolution de la partie orientale de la Patagonie centrale à 

partir, d’une part, d’une synthèse des données sédimentologiques et tectoniques existantes et 

d’autre part de nouvelles données géomorphologiques que nous comparerons avec un 

modèle semi-analytique de topographie dynamique.
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3.2. Neogene uplift of central-eastern Patagonia: dynamic response to 

active spreading-ridge subduction?

Benjamin Guillaume1, Joseph Martinod1, Laurent Husson2, Martin Roddaz1, Rodrigo 

Riquelme3

1 Université de Toulouse; UPS (SVT-OMP); LMTG; 14, Avenue Édouard Belin, 31400 

Toulouse, France.

2 Géosciences Rennes, UMR CNRS 6118; Université Rennes-1, Campus de Beaulieu, 35042 

Rennes Cedex, France.

3 Departamento de Ciencias Geológicas, Universidad Católica del Norte; Avenida 

Angamos 0610, Antofagasta, Chile.

Article sous presse à Tectonics

Résumé en français

L’évolution sédimentologique, tectonique et géomorphologique de la zone orientale de la 

Patagonie centrale depuis l’Oligocène supérieur et sa relation avec la topographie 

dynamique est présentée ci-après sous la forme d’un article sous presse dans la revue 

Tectonics.

La topographie de la Terre est généralement considérée comme résultant essentiellement 

du processus d’isostasie, les reliefs positifs étant compensés par une racine crustale et/ou un 

manteau lithosphérique chaud. Cependant, les déplacements de matière au sein du manteau  

asthénosphérique génèrent également des forces importantes qui peuvent déprimer la 

surface terrestre avec des amplitudes de plusieurs centaines de mètres (Hager et Clayton, 

1989; Le Stunff et Ricard, 1997; !adek et Fleitout, 2003), créant ainsi une topographie dite 

“dynamique”. Cette topographie dynamique atteint des valeurs maximales au-dessus des 

zones de subduction (Husson, 2006) où elle génère des dépressions de grande longueur 
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d’onde. Néanmoins, en domaine continental, la part de topographie liée à la topographie 

dynamique est plus difficile à quantifier.

La Patagonie centrale est une cible idéale pour étudier les effets en terme de topographie 

dynamique de l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique. En effet, depuis 14 millions 

d’années, la dorsale du Chili est entrée en subduction sous le continent sud-américain. La 

géométrie particulière de cette dorsale, avec différents segments sub-parallèles à la direction 

de la fosse de subduction, entraîne la migration vers le nord du point triple du Chili, depuis 

54°S jusqu’à sa position actuelle à 46°30’S. Nous nous sommes attachés à l’étude du bassin de 

Patagonie centrale, entre 44°S et 48°S, depuis le piedmont oriental de la Cordillère jusqu’à la 

côte Atlantique, soit une zone d’environ 180000 km2. C’est une région privilégiée pour 

l’étude de la topographie dynamique car le signal topographique est très peu perturbé aussi 

bien par la tectonique récente que par les phénomènes glaciaires.

Depuis l’Oligocène supérieur et jusqu’au Miocène inférieur, le bassin de Patagonie 

centrale est marqué par une transgression généralisée se traduisant par le dépôt de séries 

marines peu profondes (Formation Centinela et équivalents latéraux), suivi par le dépôt 

d’une molasse continentale (Formation Santa Cruz et équivalents latéraux) (Ramos, 1989; De 

la Cruz et Suárez, 2006). Ces séries présentent des structures syn-tectoniques (Flint et al., 

1994; Suárez et De la Cruz, 2000; Lagabrielle et al., 2004) et sont synchrones de la rupture de 

la plaque Farallon qui a lieu il y a 24 Ma (Lonsdale, 2005) et qui se traduit par une 

augmentation de la convergence entre la plaque Nazca (ex-Farallon) et Amérique du Sud. Au 

cours du Miocène moyen, la dynamique du bassin change fortement, puisque depuis l’arrêt 

de la sédimentation de la molasse continentale à environ 14 Ma, seuls de grands épandages 

de galets, connus dans la littérature sous le nom de “Rodados Patagonicos” et d’une 

épaisseur moyenne de 5-10 m, se sont mis en place. Ils forment une couverture de piedmont 

qui couvre la quasi-totalité du bassin et dans laquelle se sont développés trois principaux 

systèmes fluviatiles (Río Senguerr au nord du bassin, Cañadon Salado-Cañadon del Carril au 

centre du bassin et Río Senguerr au sud du bassin). Nous avons produit une carte précise des 

différents niveaux de terrasses de galets à partir de l’analyse d’images satellitales Landsat et 

de Modèles Numériques de Terrain SRTM (Shuttle Radar Topography Mission) d’une 

résolution horizontale de 90 m.

L’étude de la morphologie des terrasses indique une dynamique profondément différente 

de part et d’autre de la position actuelle du point triple du Chili (PTC), à 46°30’S. En effet, au 
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nord du PTC, la géométrie des terrasses témoigne d’un basculement vers le nord, dans la 

direction parallèle à la direction de la fosse de subduction, qui débute après le Miocène 

moyen et qui se poursuit au moins jusqu’au Pliocène. Le basculement cumulé a été estimé à 

environ 0,12±0,04 %. Au sud du PTC, en revanche, l’enregistrement est différent, puisque la 

région a subi, avant 5,28 Ma, un basculement en direction du nord d’au moins 0,06±0,02 % 

suivi d’un basculement en direction du sud de 0,11±0,01 %. Depuis la transition Miocène 

supérieur-Pliocène, le basculement vers le sud n’est plus enregistré. A l’échelle du bassin, les 

différents basculements enregistrés sont à l’origine de la capture des cours d’eau principaux, 

ce qui résulte à l’heure actuelle en un système hydrographique divergent de part et d’autre 

de la latitude du PTC.

Le soulèvement enregistré depuis le Miocène moyen et les basculement parallèles à la 

direction de la fosse ne peuvent trouver leur origine dans une réponse flexurale du bassin 

d’avant-pays à l’érosion de la Cordillère. En effet, cette réponse a une longueur d’onde 

restreinte, non compatible avec nos observations. En revanche, la topographie dynamique est 

un phénomène de grande longueur d’onde. Pour tester les conséquences de l’ouverture 

d’une fenêtre de slab sur les mouvements verticaux en surface en terme de topographie 

dynamique, j’ai utilisé un modèle semi-analytique développé par Laurent Husson 

(Géosciences Rennes) visant à reproduire le contexte géodynamique de la Patagonie au cours 

du Néogène. Dans ce modèle, la déflexion induite par la subduction rapide de la plaque 

Nazca, au nord du point triple, est importante (~1000 m à 325 km de la fosse) alors qu’au 

sud, où la subduction de la plaque Antarctique est lente, nous considérons que la déflexion 

est nulle. À mesure que le point triple se déplace vers le nord, la déflexion liée à la plaque 

Nazca s’annule générant alors un soulèvement de la zone située juste au sud de la nouvelle 

position du point triple.

L’organisation générale et l’amplitude des basculements observés dans ce modèle sont 

compatibles avec nos observations géomorphologiques. L’ouverture de la fenêtre 

asthénosphérique sous la Patagonie au cours du Néogène est donc responsable à la fois du 

changement de dynamique de dépôt du bassin central de Patagonie, mais également du 

développement de basculements nord-sud, parallèles à la direction de la fosse de 

subduction, qui ont un contrôle important sur l’organisation actuelle du réseau 

hydrographique.
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Abstract

The Chile Triple Junction (CTJ) episodically migrated northward during the past 14 Myr 

from 54°S to its present-day position at 46°30’S, as different almost trench-parallel spreading 

segments entered in subduction. This migration resulted in the opening of an asthenospheric 

window below Patagonia, inducing a disturbance in the regional mantle convection. On the 

overriding plate, the Middle Miocene time corresponds to a major change in the central 

Patagonian basin dynamics, with a transition from subsidence to generalized uplift. The 

detailed mapping and the morphological study of post-Middle Miocene terraces evidence 

regional scale trench-parallel tilt histories that differ depending on latitude. South of 46°30’S, 

the slopes of the fluvial terraces indicate a change from northward to southward tilt during 

Late Miocene. Terraces younger than the early Pliocene do not show any trench-parallel tilt. 

North of 46°30’S, in contrast, only northward tilt, active until the Pleistocene, is recorded. We 

use a semi-analytical model of dynamic topography which suggests that the northward 

migration of the Chile triple junction should be accompanied by a dynamic uplift of the 

central Patagonian basin. Uplift would cause both north-directed and south-directed tilt, 

north and south of the triple junction respectively, with values of ~0.1-0.2% 500 km east of 

the trench. Tilt measured in the south-eastern part of the central Patagonian basin (~0.1%) is 

comparable to values predicted using the semi-analytical model. The dynamic topography 

associated to the Chile ridge subduction may have exerted a major control on the Neogene 

dynamics of Patagonia.

Keywords : Patagonia; dynamic topography; subduction; Neogene; triple junction.

3.2.1. Introduction

Geologists often consider that the topography of the Earth essentially results from 

isostasy, topographic highs being balanced by crustal roots and/or hot lithospheric mantle 

[Airy, 1855; Pratt, 1859; Froidevaux and Isacks, 1984; Molnar et al., 1993; Garzione et al., 

2006]. Mantle dynamics, however, also induce forces that deflect the earth topography. 

Global numerical models predict associated vertical displacements of several hundreds of 

meters [Hager and Clayton, 1989; Ricard et al., 1993; Le Stunff and Ricard, 1997; !adek and 
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Fleitout, 2003], and therefore that the direct contribution of mantle dynamics in the 

topography of the Earth is far from being negligible. Dynamic topography reaches its 

maximum amplitude above subduction zones, where mass anomalies are large at depth [e.g. 

Mitrovica et al., 1989; Gurnis, 1993; Zhong and Gurnis, 1994; Husson, 2006].

In continental domains, the dynamic component of topography is difficult to discriminate, 

because the altitude is largely controlled by lithospheric loads and composition, which are 

highly variable. Active continental margins are nevertheless affected by long-wavelength 

surface deflections, and changes in the dynamics of subduction should be accompanied by 

vertical movements that can be recorded by the geological imprint [Mitrovica et al., 1989; 

Mitrovica et al., 1996; Catuneanu et al., 1997; Pysklywec and Mitrovica, 2000; Lock et al., 

2006]. For instance, Mitrovica et al. [1989] showed that the process of subduction beneath 

Western North America during the Cretaceous resulted in large-scale vertical deflection and 

tilting of the continental lithosphere that was followed by a Tertiary uplift of the area.

In this paper, we study the Neogene evolution of central Patagonian, which was uplifted 

following the subduction of the Chile Ridge below the Andes since the Middle Miocene. We 

focus our study on the mild-deformed central Patagonian basin (Figure 3.1), which extends 

in the W-E direction from the eastern foothills of the Patagonian Andes to the Atlantic coast 

and in the N-S direction from the Sierra San Bernardo to the Deseado massif, because this 

area is poorly affected by post-Middle Miocene tectonics. Moreover this region remained ice-

free during glaciations. It shows a pristine morphology, preserved from the erasure of 

glaciers that will be used to evidence its long-term Neogene uplift. The central Patagonian 

basin, which almost overlays the inland part of the San Jorge Gulf basin [Bianchi, 1981], is 

located at the latitude of the present-day Chile Triple Junction (CTJ), where the Chile active 

spreading ridge subducts beneath South America. 
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Figure 3.1. Geodynamic setting of southern South America displaying the different active segments 

and transform fault zones (F.Z.) of the Chile Ridge [modified from Cande and Leslie, 1986].  Timing of 

ridge subduction is indicated by bold black numbers [from Gorring et al., 1997] and relative present-

day convergence velocities [from De Mets et al., 1994]. The Chile Triple Junction (CTJ) is currently 

located west of the Taitao Peninsula. Neogene plateau basalts, including the Meseta del Lago Buenos 

Aires (MLBA), are displayed in black [from Panza et al.,  2003] and slab window current projection at 

the surface in grey [from Breitsprecher and Thorkelson, 2008]. The central Patagonian basin (CPB) and 

the Cosmelli basin (Co),  south of the Buenos Aires-General Carrera Lake (BAGC), are displayed in 

white. The location of Figure 3 is indicated by a black box.

During the past 14 Myr, the CTJ migrated northward, from the latitude of 54°S to its 

present-day position at about 46°30’S, west of the Taitao Peninsula, as different segments of 

the Chile spreading ridge successively entered the subduction zone [Cande and Leslie, 1986]. 

North of the CTJ, the convergence rate between Nazca and South America plates is 7.8 

cm.yr-1 whereas south of the CTJ, the convergence rate between South America and the 

Antarctic oceanic plate decreases to 2 cm.yr-1 [De Mets et al., 1994], leading to the opening of 
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an asthenospheric window [Ramos and Kay, 1992; Kay et al., 1993; Gorring et al., 1997, 2003; 

D’Orazio et al., 2000, 2001, 2003, 2005; Gorring and Kay, 2001; Guivel et al., 2003, 2006; 

Lagabrielle et al., 2004, 2007; Espinoza et al., 2005; Breitsprecher and Thorkelson, 2008] that 

disturbs mantle dynamics beneath the continent (Figure 3.1). In order to investigate the 

impact of the associated mantle flow on the vertical surface motion, we synthesize published 

data and analyze the evolution of sedimentation, erosion, and tectonic features as well as 

evidence of deformation during the Neogene. We produce a regional-scale map of the post-

Middle Miocene system of terraces, and measure the tilting affecting each of the terraces to 

characterize the uplift of the central Patagonian basin. Then, we compare its evolution with a 

semi-analytical model of dynamic topography simulating the geodynamic context of 

Patagonia.

3.2.2. Geological setting of central Patagonia

3.2.2.1. Late Oligocene to early Middle Miocene: marine transgression and syn-

orogenic continental molasse

From Late Oligocene to Early Miocene, a widespread transgression occurred in the 

Patagonian basin. This transgression is marked by the deposition of near-shore marine 

Centinela Formation and lateral equivalents (Figure 3.2). The “Patagonian transgression” 

covered most of southern Patagonia [Malumián, 1999]. The epicontinental seaway was 

largely open to the south, south of the Deseado massif, and to the east, north of the Deseado 

massif [Malumián, 1999]. Close to the present-day Atlantic coast, the corresponding marine 

series are the Chenque (San Jorge Gulf) and Monte León Formations. In Chile, marine series 

corresponding to the Centinela Formation are assigned to the Guadal Formation [Suárez et 

al., 2000; De la Cruz and Suárez, 2006]. The marine transgression extended to the west above 

part of the present-day Cordillera, and Oligo-Miocene marine sediments are preserved in the 

Cosmelli syncline [Flint et al., 1994; De la Cruz and Suárez, 2006], south of the Buenos Aires-

General Carrera Lake. Although this locality is only 100 km east of the Miocene outcrops of 

the Penas Gulf area on the Pacific coast (Figure 3.1), the different macro-invertebrate fauna 

suggest that the marine transgression that invaded Patagonia from the Atlantic to the Guadal 

area was separated from the Pacific Ocean by the continuous geographic barrier of the 
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Andean Cordillera [Frassinetti and Covacevich, 1999; Flynn et al., 2002]. Marine series form 

an Oligocene to Early Miocene eastward-prograding sequence of coarse conglomerates, 

sandstones, and shales containing shells and microfossils [Ramos, 1989; Barreda and 

Caccavari, 1992; Bellosi and Barreda, 1993; Frassinetti and Covacevich, 1999; Malumián, 

1999]. The thickness of the deposits reaches 500 m on the Atlantic coast [Bellosi and Barreda, 

1993]. It generally varies between 225 and 375 m in the Cordillera foothills [Ramos, 1989], 

and in the Cosmelli syncline measured thicknesses range between 110 m [De la Cruz and 

Suárez, 2006] and 650 m [Flynn et al., 2002].

South of the CTJ, marine series are followed by fluvial deposits of the Santa Cruz 

Formation and its lateral equivalent (Río Zeballos Group) [Ramos, 1989; Suárez et al.,2000; 

De la Cruz and Suárez, 2006] (Figure 3.2). This syn-orogenic formation consists of sandstones 

and silts, interbedded with conglomerate lenses that deposited in a high-energy fluvial 

environment [Ramos, 1989; De la Cruz and Suárez, 2006]. The Santa Cruz Formation 

thickness locally reaches up to 1500 m, south of Buenos Aires-General Carrera Lake [Ramos, 

1989] and exhibits minimum thicknesses of 900-1000 m in the Cosmelli basin [De la Cruz and 

Suárez, 2006]. These deposits have been dated using intercalated tuffs levels between 22 and 

14 Ma [Blisniuk et al., 2005]. North of the CTJ, the Río Frias Formation and lateral 

equivalents (Río Mayo and Pedregoso Formations) also correspond to fluvial series that were 

deposited during the Middle Miocene [Marshall and Salinas, 1990]. The maximum 

outcropping thickness of the Río Frias formation is about 250 m. Contractional tectonics 

during deposition of the continental series are evidenced by syn-sedimentary structures. 

Growth folds and intraformational thrusts have been reported in Chile in the Cosmelli 

syncline, and south of the region of Río Las Horquetas and Meseta del Guenguel [Flint et al., 

1994; Suárez and De la Cruz, 2000; Lagabrielle et al., 2004].

The Patagonian transgression and the deposition of the overlying continental series are 

the result of a major change in the Andean geodynamic context. At around 26 Ma, the 

Farallon plate broke-up [Lonsdale, 2005]. This period is also marked by a change to a more 

trench-perpendicular and faster convergence between the oceanic and South America plates 

[Pardo-Casas and Molnar, 1987; Somoza, 1998; Lonsdale, 2005]. Fission track analyses 

evidence an acceleration of the denudation at the western margin of the Cordillera during 

the Late Oligocene [Thomson et al., 2001], coeval with the deposition of the Oligo-Miocene 

series. Then, Oligocene and Miocene series were deposited during a major contractional 
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period of the Andes at the latitude of the central Patagonian basin [Ramos, 1989; Lagabrielle 

et al., 2004]. Between 47°30’S and 49°S, this shortening resulted in the formation of a complex 

fold-and-thrust belt in which the Tertiary molasse sequence (marine and continental) is 

involved [Ramos, 1989]. Shortening varies between 45 and 22 km from the north (47°40’S) to 

the south (49°S) of the fold-and-thrust belt [Ramos, 1989] and is at least of 35 km during the 

Late Miocene in the fold belt at 50°S [Kraemer, 1998]. The segment of the Patagonian Andes 

located north of the present-day triple junction is characterized by a weaker Oligo-Miocene 

shortening, resulting in restricted areas of foreland sedimentation that only accumulated 

about 100 m of synorogenic deposits [Ramos and Kay, 1992].

Figure 3.2. Chronological table displaying the stratigraphy of (1) the southwestern, northwestern and 

eastern sectors of the Santa Cruz province [Parras et al., 2008], (2) the San Jorge Gulf [Malumián, 1999], 

(3) the south of the Buenos Aires-General Carrera (BAGC) Lake [De la Cruz and Suárez, 2006], and (4) 

the Meseta del Lago Buenos Aires [Lagabrielle et al.,  2007]. Continental Formations are grey-colored 

and marine Formations are white-colored. The main magmatic and tectonic events along with the 

global eustatic curve [Haq et al., 1987] are also indicated.
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3.2.2.2. Late Miocene to Holocene: back-arc plateau basalts and widespread 

detrital cover

The Patagonian back-arc region has been the locus of widespread volcanic activity during 

the entire Cenozoic. South of 46°S, a magmatic pulse started ~13 Ma ago during Middle 

Miocene [Ramos and Kay, 1992; Gorring et al., 1997; Guivel et al., 2006]. The Late Miocene to 

Pleistocene magmatism mainly consists of massive tholeiitic plateau lavas covered by less 

voluminous alkalic post-plateau lavas [Gorring et al., 1997]. The emplacement of main 

plateau lavas has been dated between 12.4 and 3.3 Ma at the Meseta del Lago Buenos Aires 

and between 8.2 and 4.4 Ma at the Meseta Chile Chico [Guivel et al., 2006]. South of 46°30’S, 

the main plateau lavas range between 12 and 7 Ma in the western part of the backarc region 

and between 5 to 2 Ma in the eastern part of the Deseado massif [Gorring et al., 1997]. The 

Plio-Pleistocene post-plateau basalts have ages from 3.4 to 0.125 Ma [Gorring et al., 2003] at 

the Meseta del Lago Buenos Aires. Therefore, most of the plateau and post-plateau basalts 

postdate the deposition of the Early to Middle Miocene continental molasses, and their 

emplacement helps in dating the subsequent evolution of the region. In the region of Buenos 

Aires-General Carrera Lake, plateau basalts are emplaced on a planar surface gently tilted 

towards the east, and seal the eastern thrust front of the Patagonian Andes [Ramos, 1989; 

Lagabrielle et al., 2004]. This implies that the compressive tectonic activity in this part of the 

orogen essentially ceased before 13 Ma [Lagabrielle et al., 2007]. The same observation has 

been done by Coutand et al. [1999] at the latitude of Viedma lake (49°S), where gently tilted 

Early Pliocene basalts [Mercer et al., 1975] unconformably overlie deformed Paleogene 

sediments.

In northern Patagonia, in contrast, transpression is still active. Oblique thrusting 

predominates outside the magmatic arc, and dextral strike-slip shear zones develop within it 

[e.g. Lavenu and Cembrano, 1999; Cembrano et al., 2002]. The transpressional dextral 

Liquiñe -Ofqui fault, whose present-day activity is demonstrated by seismic records [Lange 

et al., 2008], is a more than 900 km-long structure that initiates close to the current Chile 

Triple Junction.

In central Patagonia, following the deposition of the Santa Cruz Formation, the 

depositional environment drastically changes. The Santa Cruz Formation is overlain by Late 

Cenozoic continental deposits, as the so-called “Rodados Patagonicos”, which have formerly 
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been accurately described by Feruglio [1950]. These series correspond to poorly consolidated 

conglomerates that are widespread from the Andean foothills to the Atlantic coast and which 

thickness often does not exceed 10 m. The pebbles generally have a roughly constant size 

from the Andes to the Atlantic Ocean. They form a piedmont mantle cover in which the 

activity of fluvial systems elaborated a succession of fluvial terraces (Río Senguerr, Río 

Deseado, Cañadon Salado, Cañadon del Carril, Río Mayo) [see Panza, 2002, for a review].

3.2.3. Post-Middle Miocene landscape evolution

We mapped the conglomeratic surfaces, (piedmont mantle cover and fluvial terraces), on 

the basis of the synthesis of Panza [2002], complemented by 1:250,000 scale geological maps 

of the SEGEMAR [Dal Molin et al., 1998; Giacosa, 1998; Sciutto et al., 2000; Cobos and Panza, 

2001; SEGEMAR, 2001; Ardolino et al., 2003; Escosteguy et al., 2003; Sciutto et al., 2004; Panza 

and Genini, 2005] and observation of Landsat images and SRTM Digital Elevation Model, 

analyses being confirmed by field observations (Figure 3.3). We will use the different surfaces 

as geologic markers to infer the geomorphologic and tectonic evolution since Middle 

Miocene. 

3.2.3.1. Description of piedmont mantle cover and fluvial terrace systems

We distinguish three sectors in which piedmont mantle cover deposits have been 

preserved (Río Guenguel and Arroyo Verde areas to the west, and Pampa del Castillo area to 

the east), extending from the Andes foothills to the Atlantic coast (Figure 3.3). Piedmont 

mantle cover gently dips eastward and results from the coalescence of alluvial cones [Panza, 

2002], that generally lie more or less conformably on the Santa Cruz continental Formation 

(Early to Middle Miocene) in the western region, and on the marine Patagonia and Chenque 

Formations (Late Oligocene to Early Miocene) close to the Atlantic Ocean. The higher surface 

is ~850 masl in the Río Guenguel area and is still remarkably high close to the Atlantic coast 

(~750 masl in Pampa del Castillo, only 25 km NW of the coast). Seven younger levels of 

piedmont surfaces (T2Gu to T8Gu, see Figure 3.3) are preserved in the Río Guenguel area. 

The difference in elevation between the first and last level is roughly 200 meters. 
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Fluvial terrace levels correspond to more recent systems of terraces resulting from the 

activity of rivers flowing from the Andes into the Atlantic Ocean. We distinguish three main 

groups of terraces corresponding to different fluvial systems: (1) the Cañadon Salado-

Cañadon del Carril, (2) the Río Senguerr, and (3) the Río Deseado. These fluvial terraces 

result from the action of rivers whose flow has been incomparably larger than that of the 

present-day rivers going to the Atlantic Ocean. The semi-arid climate of the continent, east of 

the Cordillera, and the fact that the present-day drainage divide between rivers flowing 

towards the Atlantic Ocean vs. rivers flowing towards the Pacific Ocean is essentially located 

on the eastern and drier side of the mountain belt explains the modest flow of these rivers at 

present-day. In fact, the drainage divide shifted eastward after Neogene glaciations 

remodeled the Andean landscape. Between 45°S and 47°30’S, several major glacial valleys 

crosscut the chain, the most striking example being the valley occupied by the Buenos Aires-

General Carrera Lake and the Río Baker. Their formation resulted in the capture of Andean 

rivers flowing eastward by the Pacific side, subsequently starving rivers flowing into the 

Atlantic Ocean. During cold periods, however, the ice cap covers the Patagonian Andes, fills 

valleys in the Cordillera and the eastward flowing drainage is reactivated [Feruglio, 1950; 

Mercer, 1976; Turner et al., 2005]. This evolution of the watershed system explains the 

presence of several major fluvial terrace systems that do not correspond to the flow of the 

present-day rivers.

The Cañadon Salado-Cañadon del Carril fluvial system, located southwest and south of 

the Río Senguerr system, is the oldest preserved fluvial system of the study area. The 

Cañadon Salado and Cañadon del Carril are currently temporary rivers flowing into the Río 

Senguerr (Figure 3.3). The second level of this fluvial system (T2Cs) covers the Ruta 16 valley, 

indicating that the paleoriver flowed out east of its present-day course before being captured 

by the paleo-Río Senguerr, that was flowing at that time in the arc-shaped Hermoso valley 

(Figure 3.4). The capture of the Cañadon Salado occurred before the emplacement of the 

T3Cs deposits since the latter displays the same spatial organization than the present-day 

river (Figure 3.4).
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Figure 3.3 (Previous page). Map of the conglomerate surfaces covering central Patagonia. T1Ma and 

T2Ma: Río Mayo fluvial terraces; T1De to T12De: Río Deseado fluvial terraces; T1Se to T8Se: Río 

Senguerr fluvial terraces; T1Cs to T3Cs: Cañadon Saladon-Cañadon del Carril fluvial terraces; T1Ca 

and T2Ca: piedmont alluvial surfaces of the Pampa del Castillo area; T1Gu to T8Gu: piedmont alluvial 

surfaces of the Río Guenguel area; T1Ve: piedmont alluvial surface of the Arroyo Verde area.

Figure 3.4. Stream directions during the deposition of the fluvial terraces of the Río Senguerr and 

Cañadon Salado-Cañadon del Carril systems. Captures are marked by white circles. Cañadon Salado 

and Cañadon del Carril have been captured by the paleo-Río Senguerr before the deposition of T3Cs, 

abandoning the Ruta 16 valley. Afterwards, Río Senguerr has been captured by the Musters Lake 

during or just after the deposition of T7Se, abandoning the Hermoso valley.

The Río Senguerr is currently 395 km long, flowing from Fontana Lake at an elevation of 

925 masl, into the Musters and Colhué-Huapi Lakes at an elevation of 270 masl. Its main 

tributaries are the Arroyo Verde and the Río Mayo. It produced a system of eight terraces, 

exposed from Nueva Lubecka to the north to the abandoned Hermoso valley. The presence 

of wide fluvial terraces north of 45°S (northern extent of the present-day course of the Río 

Senguerr) shows that during their formation, the major flow was coming from the north. In 
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the region of Los Monos, the Río Senguerr abandoned the Hermoso valley during or after the 

deposition of the terrace T7Se (Figure 3.4), resulting in the present-day river flow towards the 

basin of the Musters and Colhué-Huapi Lakes.

Río Deseado is a major fluvial system of the Patagonian foreland, located in the Santa 

Cruz province, in the southern part of the study area. Río Deseado currently originates from 

the region of Perito Moreno, east of the eastern edge of the Buenos Aires-General Carrera 

Lake, and flows on a length of 520 km to the Atlantic Ocean at Puerto Deseado. The river 

produced a system of twelve terraces (Figure 3.3). The course of the Río Deseado also 

changed through time, abandoning in the Meseta Espinosa, the T1De to T3De deposits tens 

of kilometers north of the present-day river course.

In fact, all regional major river courses changed during the deposition of fluvial terrace 

systems. The courses of the northern rivers (Río Senguerr, Cañadon Salado) shifted 

northward, while the Río Deseado valley moved to the south, resulting in the present-day 

divergent hydrographic network. The Río Deseado now joins the Atlantic Ocean ~160 km 

south of the San Jorge Gulf, while the Río Senguerr flows through the Río Chico valley to the 

north-east and reaches the ocean ~300 km north of the San Jorge Gulf.

3.2.3.2. Age of terraces

Most of the ages proposed in the literature are relative ages based on stratigraphic 

relationships, which leads to discrepancy between authors. Only radiometric ages of basalt 

flows overlying some piedmont surfaces and fluvial terraces give some absolute constraints.

All the terraces overlie the deposits of the Santa Cruz Formation and are consequently 

younger than ~14 Ma. Levels of piedmont mantle cover are older than the first level of each 

fluvial system (Río Senguerr, Cañadon Salado-Cañadon del Carril, Río Deseado). From their 

relative topographic position, we infer that T1Cs and T2Cs are older than T3Se, and T3Cs is 

at least older than T4Se and T1De. 

Five basalts crop out in the Río Senguerr valley. K/Ar radiometric ages have been 

obtained by Bruni [2007] in the basalts of Cerro Chenques (2.26±0.11 Ma and 2.49±0.18 Ma), 

Cerro Grande (2.87±0.68 Ma) and Monte Pedrero (2.71±0.10 Ma) (Figure 3.3). T3Se is covered 

by both the Cerro Chenques and Cerro Grande basalts, T4Se is covered by the Monte Pedrero 

basalts, and T5Se is covered by the Cerro Grande basalts. Thus, T5Se and older terraces of the 
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Río Senguerr valley are older than 2.87 Ma and are at least Middle Pliocene in age. T7Se 

bypasses the Cerro Grande basalts, suggesting that it formed following their emplacement 

and would therefore be younger than 2.87 Ma.

Some absolute constraints on the age of the Río Deseado terrace system is also given by 

Ar/Ar radiometric ages on basalts emplaced above terraces. Ages of 5.13±0.11 Ma and 

5.28±0.11 Ma have been obtained by Gorring et al. [1997] in the Cerro Monjón and Cerro 

Negro basalts, respectively. The Cerro Monjón basalts cover T5De, and the Cerro Negro 

basalts also cover younger terraces (T6De to T8De), indicating that the eight older terraces of 

the Río Deseado fluvial system are older than 5.28 Ma, i.e. that they are Late Miocene. T9De, 

in contrast, is younger than 5.28 Ma and appeared during Pliocene.

Figure 3.5 summarizes our knowledge of the age of the systems of terraces. Piedmont 

mantle terraces are Middle to Late Miocene in age, and the fluvial terrace system began its 

formation before Pliocene. 

Figure 3.5.  Age distribution of the piedmont mantle cover, fluvial terraces and tectonic events north 

and south of the Chile triple junction. Absolute ages of basalts covering terraces are from Gorring et al. 

[1997] and Bruni [2007].
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3.2.3.3. Local tectonics

As detailed above, the end of the deposition of the Santa Cruz Formation corresponds to 

the end of the major Oligo-Miocene shortening episode of the Cordillera. Farther east, at 

about 150 km from the Cordilleran thrust front, in the Sierra San Bernardo and farther south, 

mild deformation is attested by the presence of gentle folds and reverse faults that result 

from the reactivation of pre-Cretaceous extensional fault systems [Barcat et al., 1989; Homovc 

et al., 1995; Peroni et al., 1995; Chelotti, 1997]. The San Bernardo fold belt, a 150 km long and 

50 km wide NNW-SSE trending band, corresponds to the easternmost evidence of Andean 

shortening. Rodriguez and Littke [2001] present a detailed mapping of the folds affecting the 

top of the Lower Cretaceous Castillo Formation (Figure 3.6). Structures involve rocks of ages 

up to Early-Middle Miocene, belonging to the Superpatagoniano succession, 

contemporaneous of the Santa Cruz Formation [Peroni et al., 1995]. The San Bernardo fold 

belt is still today marked in the geomorphology of that part of Patagonia, locally reaching 

altitudes of 1500 masl. The Río Senguerr deviates its course to the south to bypass the San 

Bernardo fold belt, approaching the Cañadon Salado and Río Deseado rivers.

The San Bernardo folds do not deform the fluvial terraces of the Río Senguerr, showing 

that shortening in the Sierra San Bernardo is now inactive. However, older terrace systems 

are uplifted above the San Bernardo fold belt. The elevation of the piedmont cover terrace 

T4Gu and of the older fluvial terraces of the Cañadon Salado system (T1Cs and T2Cs) locally 

increases eastward approaching the western boundary of the fold belt (Figure 3.6). The 

elevation of T4Gu increases by ~90 m, and that of T1Cs of ~50 m over a distance of about 15 

km. The ~E-W oriented Cañadon Salado valley is steep-sided within older piedmont 

terraces, evidencing that the local west-directed slope of its oldest terraces does not result 

neither from lateral sediment supply nor from flows coming from the east (Sierra San 

Bernardo). Therefore, a modest-amplitude, large-wavelength uplift of the San Bernardo fold 

belt posterior to the formation of the Cañadon Salado-Cañadon del Carril terrace systems 

must have occurred, and this uplift is almost not accompanied by shortening.
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Figure 3.6. Topographic profiles of uplifted terraces (see map for location and Figure 3.3 for color 

legend). Vertical exaggeration is 180. T1Cs and T2Cs are for level 1 and level 2 of the Cañadon Salado-

Cañadon del Carril terrace system, and T4Gu is for level 4 of the piedmont mantle cover of the Río 

Guenguel area. The white triangles below the topographic profiles indicate the position of the 

anticlines axis at the top of the Lower Cretaceous Castillo Formation [Rodriguez and Littke, 2001].

3.2.3.4. Regional tilt

We studied the present-day slopes of terraces to investigate a possible long-wavelength 

regional uplift. If the initial downstream slope of terraces is difficult to constrain, it is 

reasonable to consider that terraces displayed horizontal profiles in the direction 

perpendicular to the paleovalleys. Based on this assumption, tilts would correspond to any 

deviation from this horizontality. Topographic profiles through terraces have been obtained 

using SRTM Digital Elevation Models.
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3.2.3.4.1. South of the current CTJ position

Figure 3.7 shows that at least the five older levels of the Río Deseado terrace system (south 

of 46°30’S) are inclined towards the south. The fact that steep scarps separate the different 

levels and that the southward slope of terrace levels is similar on both sides of the present-

day Río Deseado valley shows that these slopes do not result from lateral sediment supply. 

In fact, southward tilt resulting from a larger regional uplift north of the terraces must have 

occurred to explain the observed slopes. In the N-S direction, however, T1De exhibits a slight 

slope towards the south (0.05±0.01 %) and appears locally subhorizontal. T2De and T3De, 

which can be followed on large distances, present a regional slope of 0.11±0.01 % and 

0.10±0.02 % towards the south, respectively, at the longitude of Koluel Kaike. The southward 

slope of T4De is smaller (0.07±0.01 % north of the Cerro Negro basalt and close to the mouth 

of the Río Deseado), and that of T5De, west of the Cerro Negro basalts, is even smaller 

(0.05±0.01 %). For comparison, these slopes are comparable to the longitudinal WNW-ESE 

trending slope of these terraces in the same area and to the present-day slope of the Río 

Deseado (0.08%). Terraces T6De and T7De are not extended enough to detect a potential tilt 

using SRTM data. The younger levels of the Río Deseado system (T8De to T12De) are not 

tilted. In fact, the present-day topography of the Río Deseado terrace system suggests that a 

gentle southward regional tilt occurred following the deposition of T3De and before T6De 

(or T8De). It would have been preceded by a northward regional tilt between the deposition 

of T1De and T2De, explaining why the present-day slope of T1De towards the south 

(0.05±0.01 %) is smaller than that of T2De (0.11±0.01 %). Figure 3.7 shows that the southward 

tilt that occurred between the formation of T2De and T8De resulted in the southward shift of 

the course of the Río Deseado, leaving abandoned the valley that resulted in the formation of 

T3De.
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Figure 3.7. Topographic profiles of Río Deseado terraces (see map for location and Figure 3.3 for color 

legend) and values of N-S slope for each terrace.  5.28: numerical age in Ma of the Cerro Negro basalts 

[Gorring et al., 1997].

3.2.3.4.2. North of the current CTJ position

In contrast, the analysis of the topography of terraces located just north of 46°30’S 

suggests that this region has essentially been tilted towards the north. East of the San 

Bernardo fold belt, T1Ca forms a wide planar surface that extends over 400 km from the 

Pampa del Castillo, west of Comodoro Rivadavia, to the Río Chico mouth to the north 

(Figure 3.8). The topography of this surface is tilted towards the north-east with a slope of 

0.14±0.05 %. Clearly, part of the present-day slope of T1Ca results from its genesis and does 

not reflect subsequent tilt. However, paleocurrents observed using psephites orientations 

[Beltramone and Meister, 1992], although controversial [Bellosi, 1996], indicate an eastward 

flow direction in the Pampa del Castillo whereas the corresponding terrace is tilted towards 
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the north-east. In addition, the present-day slope of this surface is more than three times 

larger than the longitudinal profile of Río Chico and larger than the longitudinal slope of 

other terraces that have been preserved in the eastern part of the study area (Hermoso valley, 

distal part of the Río Deseado terrace system). Thus, we propose that the present-day 

observed slope of T1Ca would partly result from a post-depositional tilt towards the north or 

north-east of that area.

Figure 3.8. Topographic 

longitudinal profiles of 

Cañadon Salado-Cañadon 

del Carril terrace T2Cs (AA’) 

and Pampa del Castillo 

piedmont mantle cover level 

T1Ca (BB’). See map for 

location and Figure 3.3 for 

color legend. The present-day 

longitudinal slope of T2Cs 

depends on the orientation of 

the valley, suggesting that 

regional tilt occurred 

following the formation of 

T2Cs. The position of the 

Perales anticline axis is 

indicated by a white triangle 

on the profile AA’.
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The northward tilt of the region located north of 46°30’S is also suggested by the 

longitudinal profile of the second terrace of the Cañadon Salado system in the Ruta 16 valley. 

This terrace corresponds to an abandoned valley incised within Oligo-Miocene sediments 

(Monte León and Santa Cruz Formations). Its upstream portion is WNW-ESE oriented 

whereas the downstream part is directed toward the NE (Figure 3.8). The valley-parallel 

profile AA’ in Figure 3.8 shows that the present-day longitudinal slope of that terrace is 

inverted towards the upstream direction in the upper WNW-ESE oriented part of the valley, 

whereas it goes down toward the NE in the lower part of the valley. In fact, again, this 

change in the slope of the terrace suggests that the area has been tilted northward. Tilting 

would have inverted the longitudinal slope of the part of the valley flowing towards the ESE 

and increased the slope of the lower part of the valley. Another possibility could be that the 

activity of the Sierra San Bernardo fold-and-thrust belt would have subsequently produced 

the uplift of the upper part of the valley and the observed counterslope for T2Cs. However, 

the nearest known tectonic structure along the course of T2Cs is the Perales anticline 

[Homovc et al., 1995; Rodriguez and Littke, 2001] and its location at depth does not fit the 

change of slope observed in the Ruta 16 valley (Figure 3.8). Since T2Cs is not involved in any 

tectonic structure and since the change in its present-day slope coincides with the changing 

orientation of the valley, we suggest that a regional northward tilt may have caused this 

abnormal longitudinal profile.

The longitudinal profiles of the seven terraces of the Río Senguerr system suggest that the 

northward tilt of the northern part of the study area pursued during their formation (Figure 

3.9). The slope of each terrace is measured in the direction parallel to the current valley and 

obtained values are systematically smaller for the older terraces. For instance, T6Se lies 85 m 

above the present-day Río Senguerr bed just above the elbow of capture. Upstream, the 

difference in elevation decreases to 35 m, south of Cerro Chenques. Close to the capture, 

T2Se is 70 m above T6Se, while the two levels are close together 35 km NE of Cerro 

Chenques (Figure 3.9). 
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Clearly, the higher longitudinal slope of the present-day Río Senguerr valley may also 

result from its capture by the Musters Lake basin. But in fact this capture may also have been 

triggered by the northward tilt of this region, as it has done for the capture of the Cañadon 

Salado by the Hermoso valley (Figure 3.4). Moreover, this capture having occurred following 

the formation of T7Se, it cannot explain the smaller longitudinal slopes of older terraces 

compared to that of T7Se. These captures would argue for a continuation of the northward 

tilt until recent times since the capture of the Río Senguerr postdates the deposition of the 

next to last terrace of the Río Senguerr fluvial system.

3.2.3.5. Synthesis of N-S tilts deduced from the analysis of the present-day 

slopes of terraces

Regions located north and south of the current CTJ position had different tilting histories 

from the Late Miocene. In the northern area, the trench-parallel tilting is permanently 

northward-directed and may have pursued until recent times. Absolute values of tilting are 

difficult to constrain since the course of the main valleys is almost parallel to the direction of 

tilting, the present-day slope of these terraces resulting both from tilting and from the 

process of terrace formation. Nevertheless, in the Río Senguerr fluvial system, if we consider 

that all terraces share a common upstream elevation at a latitude of 44°20’S (see Figure 3.9), 

the values of tilt can be approximated measuring the difference in elevation between the 

terraces at the latitude of the elbow of capture (46°S). We obtain values ranging between 

~0.01 and 0.02% between successive terraces and the cumulative northward tilt between 

T2Se and T7Se would be ~0.06%. Present-day different slopes of the upstream and 

downstream segments of the older terrace T2Cs suggest a cumulative tilt of 0.12±0.04 % since 

its formation.

In contrast, south of the CTJ, before 5.28 Ma, the area recorded a minimum northward tilt 

of 0.06±0.02% (difference of N-S slope between T1De and T2De), that has been followed by a 

cumulative southward tilt of 0.11±0.01% between T2De and T8De. Since the transition 

between the Late Miocene and the Pliocene (T8De), southward tilting is not anymore 

recorded by the terraces of the Río Deseado.
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Both northward and southward tilts, north and south of the CTJ, resulted in captures that 

explain the present-day diverging pattern of the hydrographic network east of the Sierra San 

Bernardo and Deseado massif.

3.2.4. Possible causes for the post-Middle Miocene uplift of central-eastern 

Patagonia

The analysis of the geological and morphological evolution of central Patagonia, east of 

the Andean front during the Neogene, shows a major shift from subsidence marked by the 

accumulation of the Santa Cruz Formation, followed by a regional uplift contemporaneous 

with the deposition of the piedmont mantle cover and fluvial terraces. The Oligo-Miocene 

transgression starts when the convergence between the Nazca and South American plates 

becomes more orthogonal to the margin, and is coeval to the major episode of shortening in 

central Patagonian Andes.

Sedimentation of the Oligo-Miocene marine strata, followed by the deposition of the Early 

to Middle Miocene molasse east of the Andean front, could partly result from the flexural 

subsidence of the foreland induced by the growth of the chain at that time. Fission tracks 

data [Thomson et al., 2001], indeed show that denudation accelerates in the western part of 

the mountain chain at that latitude in the Oligocene, which suggests that the Andes where 

uplifting close to the Pacific coast. We interpret the sedimentary record of the basin and 

especially the deposition of the Santa Cruz Formation and its equivalents, with a maximum 

depocenter located close to the Cordillera foothills, as a result of the overfilling of a 

subsiding basin. Although the subsidence of this basin may result from the flexural response 

of the continental lithosphere to the growth of the Cordillera, it may also have been 

enhanced by the dynamic deflection of the lithosphere generated by the increasing velocity 

of the subduction of the Nazca slab [Gurnis, 1993] (see discussion below).

The end of the deposition of the Santa Cruz continental series corresponds to drastic 

changes in the paleogeography of Patagonia. The end of Early Miocene is marked by an 

increased aridity of the eastern side of southern Andes [Bellosi, 1999; Blisniuk et al., 2005]. 

This climatic change essentially results from rain shadow phenomenon, the Cordillera being 

high enough to become a barrier to atmospheric circulation [Blisniuk et al., 2005]. These 

authors, in turn, suggest that the end of the deposition of the Santa Cruz Formation 14 Ma 
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ago would also result from the increased aridity of the Patagonian foreland. Our data 

suggest that the main cause for the end of sedimentation is the uplift of the foreland. As a 

matter of fact, although Patagonia east of the Andes has been arid enough to preserve the 

fluvial terrace systems described in this paper since the Late Miocene, the widespread 

occurrence of vast terraces covered by decimeter scale pebbles covering the entire zone from 

the Andes to the Atlantic Ocean indicates that powerful streams episodically flowed from the 

Cordillera. These streams would certainly have brought sediments to the basin in case its 

subsidence would have pursued more recently than Middle Miocene.

Then, the question is to understand why the uplift of the Andes, controlling from the 

Middle Miocene the semi-arid climate of eastern Patagonia, has been rapidly followed by the 

slow uplift of its foreland. Uplift of central-eastern Patagonia correlates with a period of 

colder climate, culminating with the formation of an ice cap above the Andes. The long-term 

increasing ice load from the Upper Miocene should have triggered subsidence of the Andean 

foreland, contrary to the observed uplift. In contrast, foreland uplift may have resulted from 

a decreasing load of the Cordillera, possibly enhanced by glacial erosion. We show below 

that flexural foreland rebound cannot explain the large dimension of the uplifted area. In 

contrast, dynamic topography resulting from the opening of the asthenospheric window 

may explain the continental-scale observed uplift.

3.2.4.1. Flexural response of the lithospheric plate

The growth of southern Andes in the Oligo-Miocene resulted from crustal shortening, 

which, in turn, triggered subsidence in the foreland and deposition of the Santa Cruz 

molasse [e.g. Ramos, 1989; Alvarez-Marrón et al., 1993; Thomson et al., 2001; Kraemer et al., 

2002; Lagabrielle et al., 2004; Ramos, 2005]. Then, the subsequent uplift of the foreland may 

have resulted from the diminution of the Andean load above the continental plate. As a 

matter of fact, crustal shortening has been very small in the Patagonian Andes since Middle 

Miocene [Ramos, 1989; Coutand et al., 1999; Lagabrielle et al., 2004, 2007]. Moreover, the very 

humid climatic conditions on the western side of the chain that has been enhanced by its 

uplift, and the development of Neogene glaciations may have increased the rapid erosion of 

the Pacific side of the continent and central part of the Cordillera. The flexural response of 

these accelerated erosion processes would favor uplift of the eastern foreland. 
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The elastic thickness of the Patagonian continental lithosphere has been estimated 

between about 20 km and 30 km by Tassara et al. [2007] at the CTJ latitude using gravity 

data. Using standard elastic parameters [e.g. Turcotte and Schubert, 1982], the distance 

between the chain and the forebulge would range between 150 and 210 km. Flexural 

parameters of the continental plate are also evidenced by the distribution of the Santa Cruz 

continental deposits, which are restricted to the western part of the Patagonian foreland, less 

than 250 km from the Andes. In turn, the flexural uplift of the foreland resulting from the 

diminution of the Andean load should be restricted to a narrow area close to the chain, and 

should not affect the distal zones close to the Atlantic coast, ~500 km away from the present-

day Cordillera.

3.2.4.2. Dynamic topography

Dynamic topography on Earth is the deflection of the surface in response to the viscous 

flow that occur in the convecting underlying mantle. Over subduction zones, it may result in 

long-wavelength downward deflections of the overriding topographic surface exceeding 

1000 meters [Mitrovica et al., 1989; Gurnis, 1993; Zhong and Gurnis, 1994; Husson, 2006]. The 

northward migration of the CTJ from Middle Miocene lead to the opening of an 

asthenospheric window below southern Patagonia. South of 46°30’S, the Antarctic oceanic 

plate is now slowly subducting below the continent. The corresponding slab is short. A 

recent slab window reconstruction shows that the Antarctic slab should not have reached 

depths greater than 45 km [Breitsprecher and Thorkelson, 2008]. Thus, the dynamic effect of 

that subduction on the overriding continent is virtually absent. North of the CTJ, in contrast, 

the Nazca plate subducts rapidly, which in turn deflects the continental plate downwards. 

We propose that this downward deflection has been progressively cancelled in southern 

Patagonia as the CTJ was migrating northward, resulting in the uplift of that part of the 

continent. The free air anomaly is positive north of the CTJ (40 mGal) while it is neutral to 

slightly negative south of it; this observation outlines the departure of topography from an 

isostatic situation north of the CTJ and the fact that the dynamic deflection vanishes south of 

it.

We computed the dynamic deflection induced by a slab subducting within the upper 

mantle with a dip angle of 37°, using a simple 3D Newtonian model based on the Stokeslet 
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approximation [Morgan, 1965; Batchelor, 1967; Harper, 1984; Husson, 2006]. A subducting 

slab of finite width is discretized into elementary spheres, or “Stokeslet”, for which an 

analytical flow solution exists. Each point mass i induces an elementary spherical flow 

(Stokeslet) for which the Stokes stream function is known and can be written 

, where #$vi is the mass anomaly associated with each point mass, g is 

the gravitational acceleration, % is the viscosity, rij is the distance from each point mass to the 

observation point j, and &ij is the angle between the vector ij and the direction of g. The 

normal stress on the upper free surface of a half-space can be calculated using the image 

technique [Morgan, 1965]. It writes , where zi is the depth of the point mass 

body beneath the surface. Because inertial terms are negligible, stress does not depend on 

viscosity. If the surface is stress-free, then there will instead be a deflection of the surface by a 

distance hij , such that hij = Fzzij / $mg is equal to Fzzij. The total Stokes flow is given by the 

sum of the Stokeslets; in aerial domains the total surface deflection Hj will be the sum of the 

deflections resulting from each point mass, hence 
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where $m denotes the density of the mantle.

Deflections have been calculated for a 50 km-thick slab with a negative buoyancy of –80 

kg.m-3. We assume that the deflection, south of the triple junction, is null. This is supported 

by the fact that the Antarctic slab currently reaches depths smaller than 45 km [Breitsprecher 

and Thorkelson, 2008]. Conversely, the dynamic effect of the trailing edge of the Nazca slab 

south of the CTJ should not be negligible but is difficult to quantify since it depends on many 

poorly constrained parameters like the slab geometry, the convergence velocity, the 

rheological stratification of the upper mantle, thermal erosion of the slab edge. Anyway, its 

effect would only introduce a delay between ridge subduction at trench, and dynamic uplift. 

A first order approximation of this delay can be evaluated calculating the time necessary for 

the horizontal projection of the trailing edge of the slab to reach an horizontal distance 

greater than that of the central Patagonian basin (~5 Myr).
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Analytical calculations predict that vertical deflections appear as far as 1600 km from the 

trench and reach a maximum value close to 1000 meters at a distance of ~325 km from the 

trench. The maximum N-S trending surface slope at a distance of 300, 500, and 700 km from 

the trench is, ~0.33%, 0.2% and 0.13%, respectively (Figure 3.10B). The amplitude of the 

deflection varies when parameters (thickness, buoyancy and dip of the slab) are changed but 

the general observed pattern is maintained.

Figure 3.10. (A) Topographic 

deflections induced by the 

subduction of a semi-infinite, 50 km-

thick negatively buoyant slab 

(#$=-80 kg.m-3, steady-state slab 

dip=37°). Black solid lines are 

isodepth contours of topographic 

deflection and grey solid lines show 

the depth of the subducting slab (in 

km). The grey solid line with 

triangles indicates the position of the 

trench. (B) Topographic profiles of the 

dynamic topography, in the direction 

parallel to the trench, at a distance of 

300 km (black dotted line), 500 km 

(dark gray dotted line), and 700 km 

(light gray dotted line) from the 

trench, and in the direction 

perpendicular to the trench (dashed 

line), with the corresponding trench-

parallel slopes indicated on the right. 

Profiles are positioned on Figure 10A 

and the location of the trench is 

indicated by a triangle. 

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

106



Figure 3.11. (A) Map of the uplift of the overriding plate resulting from the episodic subduction of 4 

ridge segments below South America accompanying the northward migration of the CTJ.  White and 

grey dots mark the position of the CTJ before and after the subduction of each ridge segment, 

respectively. (B) Topographic profiles parallel to the trench direction at 300 km, 500 km, and 700 km 

from the trench for each triple junction migration increment. The boundary between regions of 

northward and southward tilt for each longitudinal profile (dotted lines) shifts towards the north, 

delineating sectors with different tilt history.
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The CTJ abruptly migrates northward when ridge segments enter the subduction zone. 

From Middle Miocene, several ridge segments subducted below the southern Andes (Figure 

3.1). We model the dynamic response of the subduction of four ridge segments with lengths 

of 400 km, 200 km, 200 km and 50 km that respectively correspond to the lengths of SCR-3, 

SCR-2, SCR-1 and SCR0 South Chile Ridge segments that subducted beneath South America 

13.5, 12, 6 and 3 Ma ago, respectively [Cande and Leslie, 1986; Gorring et al., 1997]. Figure 

3.11A gives a map view of surface uplift resulting from the subduction of each ridge 

segment, subsequent quasi cessation of the subduction and induced dynamic deflection. 

Figure 3.11B presents the corresponding uplift along 3 trench-parallel profiles located 300, 

500 and 700 km from the trench. Uplift is maximum in front of each subducted ridge 

segment, resulting in northward tilt north of the segment and southward tilt south of it. 

Southern Patagonia can be divided into 4 domains. The first domain, located to the north, 

experienced a constant northward tilt during the whole migration of the triple junction. The 

three other domains first tilted northward, and then southward as the CTJ was migrating to 

the north.

3.2.4.3. Discussion

The calculations presented above show that dynamic topography resulting from 

subduction may result in significant long-wavelength deflections of the lithospheric plate, far 

enough from the trench to affect the entire width of Patagonia. At the end of Oligocene, the 

increase of trench-perpendicular convergence velocity between the Farallon-Nazca plate and 

South America may have resulted in a larger downward deflection of the continental plate, 

which would explain part of the Oligo-Miocene Patagonian transgression. 

Following the deposition of the Miocene continental molasse, the entire continental plate 

uplifted, resulting in the appearance of continental-scale terraces. Available ages on basalts 

covering terraces  [Gorring et al., 1997; Bruni, 2007] show that the older terraces are Middle-

Late Miocene, and that only the lower terraces of the Río Senguerr and Río Deseado fluvial 

systems are Pliocene to Pleistocene. The present-day topography of these ancient terraces 

underlines periods of northward and southward tilt in the foreland of the Patagonian Andes. 

South of 46°30’S, terraces of the Río Deseado system evidence a former 0.06% northward tilt 

event (0.11% minus 0.05%) that occurred before the deposition of T2De, and partly following 
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the deposition of T1De, followed by a 0.11% southward tilt that followed the deposition of 

T2De and ended before the deposition of T8De, i.e. before 5.28 Ma. Just to the north of 

46°30’S (Cañadon Salado and Río Senguerr terrace systems), the oldest surfaces are tilted 

towards the north, and the northward tilt recorded by the youngest terraces of the Río 

Senguerr fluvial system indicates that the tilt continued after the deposition of the Cerro 

Grande basalts, 2.87 Ma ago.

This general pattern of tilt basically reproduces the predicted vertical movements from 

dynamic topography modeling (Figure 3.12) that accommodate the northward migration of 

the CTJ: south of the CTJ, our model predicts that the uplift is accommodated by northward 

tilt followed by southward tilt, and north of the CTJ, only northward tilt should occur. 

Moreover, observed tilt values are approximately 0.1% at the longitude of the Atlantic coast, 

which corresponds to the range of values predicted by the semi-analytical models. 

Figure 3.12. Modeled vs. observed tilts in the central-eastern Patagonia during the last 14 Myr. Dotted 

lines indicate the predicted cumulative tilt at 46°S-68°W (black),  48°S-68°W (dark grey), and 

50°S-68°W (light grey). The corresponding observed cumulative tilts observed in terraces south (Río 

Deseado), and north of the CTJ (Río Senguerr and Cañadon Salado) are indicated by light grey and 

black solid lines, respectively. Note that the ages of terraces are not known. We only know their 

stratigraphic position with respect to 5.28 Ma-old basalts in the Río Deseado fluvial system [Gorring et 

al., 1997], and 2.87 Ma-old basalts in the Río Senguerr fluvial system [Bruni, 2007].
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However, model results suggest that southward tilt of the region located between 46°30’S 

and 48° would occur following the final step of migration of the CTJ that resulted from the 

subduction of the SCR0 ridge segment, 3 Ma ago. Moreover, as discussed above, our simple 

analytical model does not integrate the effect of the trailing edge of the Nazca slab at depth, 

south of the triple junction, which should introduce a delay between ridge subduction and 

the corresponding dynamic response. Ages of the Río Deseado fluvial system, in contrast, 

suggest that the southward tilt occurred in the Miocene, before the deposition of the 5.28 Ma-

old Cerro Negro basalts. This discrepancy outlines the limitation of our simple analytical 

analysis in explaining the timing and/or location of observed tilt. In the semi-analytical 

model presented above, dynamic deflections are computed for a slab having an uniform 

buoyancy while the Nazca slab is in fact younger and therefore less negatively buoyant next 

to the CTJ. Thus, taking precisely into account the age structure of the subducting slab would 

subsequently shift the maximum deflection northward with respect to model results (Figure 

3.11) and southward tilt would occur earlier. 

Another possibility is that the migration of the CTJ has been preceded by a slab break-off, 

resulting in the opening of an asthenospheric window before the subduction of the last ridge 

segments, as already proposed by Guivel et al. [2006] to explain the occurrence of back-arc 

basalts older than the subduction of the ridge segments located at their latitude. Although 

the model could easily be adapted accordingly, such improvements would remain beyond 

the resolution of the model itself.

Ramos [1989; 2005], Ramos and Kay [1992] and Lagabrielle et al. [2007] point out a 

striking difference in the elevation of the highest peaks of the Cordillera, they relate with the 

opening of the slab window beneath the continent.  North of the CTJ, highest Cordillera 

peaks do not exceed 2500 m whereas south of the CTJ, numerous peaks exceed 3000 m. 

Although larger amounts of uplift (>1000m) are indeed expected close to the Andes 

according to the analytical model, the signal is more difficult to decipher because of the 

tectonic activity, large erosion rates and the isostatic rebound related to episodic melting of 

Late Miocene to Quaternary glaciers that make any attempt to extract a reference level 

dubious.
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3.2.5. Conclusions

The major Oligo-Miocene transgression that occurred in the southern Patagonia results 

both from shortening of the Cordillera and larger downward dynamic deflections of the 

continental plate resulting from the increase of the trench-perpendicular convergence 

velocity between the subducting and overriding plates (Figure 3.13). The Santa Cruz 

Formation deposited in the overfilled subsiding Patagonian basin. The Middle Miocene time 

is characterized by a switch from subsidence to uplift of the Andean foreland. Terraces 

overlaid by coarse fluvial series are found across the entire continent, from the Andes to the 

Atlantic Ocean. They mark a generalized uplift of the continental plate that started in the 

Middle-Late Miocene when the overall subduction dynamics changed. Although part of this 

uplift, close from the Andes, could possibly result to some extent from the flexural response 

of the continental lithosphere to the erosion of the chain and subsequent unloading, dynamic 

topography resulting from mantle–lithosphere interaction is necessary to explain uplift 

occurring on larger wavelengths, from the Andes to the Atlantic coast. The episodic 

northward migration of the Chile Ridge Triple Junction, resulting in the opening of a slab 

window below southern Patagonia, cancels the dynamic downward deflection of the 

continental plate above the subduction zone and induces the uplift (or better said the 

cessation of the dynamic defection) of the overriding plate (Figure 3.13). The uplift resulting 

from the dynamic response of the continental lithosphere to subduction explains the 

diverging present-day pattern of the hydrographic network at the latitude of the CTJ, the 

region located north of the CTJ being tilted northward while the region located to the south 

tilts towards the south. The comparison between the model and the observations show that 

both the occurrence of the Patagonian basin and its evolution are of dynamic origin.
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Figure 3.13. Cartoons illustrating the geodynamic setting south of the Chile triple junction. (A) Before 

the subduction of the Chile ridge, the Nazca slab subduction induces mantle flow that causes a 

downward deflection of the overlying Patagonian lithosphere. The rapid convergence rate is 

responsible for the emplacement of the eastern Patagonian fold and thrust belt and associated 

subsiding flexural basin. (B) After the subduction of the Chile ridge, the opening of the asthenospheric 

window cancels the downward mantle motion that deflected the South America plate, resulting in the 

uplift of the continent at that time.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

112



Acknowledgments

This research was supported by the French CNRS-INSU “Reliefs de la Terre” program. 

Authors thank Serge Lallemand and two anonymous reviewers for a complete and detailed 

review of a previous version of this paper. They thank IRD (Institut de la Recherche pour le 

Développement) for help in organizing the field work, and Silvia Espinach (Universidad de 

Buenos Aires) for field assistance. This work benefited from fruitfull discussions with Raúl 

Giacosa (Universidad de Comodoro Rivadavia) and Ernesto Cristallini (Universidad de 

Buenos Aires).

References

Airy, G.B. (1855), On the computation of the effect of the attraction of mountain-masses as disturbing 

the apparent astronomical latitude of stations in geodetic surveys,  Philos. Trans.  R. Soc. London, 

145, 101-104.

Alvarez-Marrón, J., K.R. McClay, S.  Harambour, L. Rojas, and J. Skarmeta (1993), Geometry and 

evolution of the frontal part of the Magallanes foreland thrust and fold belt (Vicuña area), Tierra 

del Fuego, southern Chile, AAPG Bulletin, 77, 1904-1921.

Ardolino, A., J.L. Panza, and E. Yllañez (2003), Hoja Geológica 4566-I Garayalde, escala 1:250,000, 

provincia del Chubut, Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

Barcat,  C., J.S. Cortiñas, V.A. Nevistic, and H.E. Zucchi (1989), Cuenca del Golfo San Jorge, in Cuencas 

Sedimentarias Argentinas, edited by G. Chebli and L. Spaletti, pp. 319-345, Universidad Nacional 

de Tucumán, Serie Correlación Geológica 6.

Barreda, D.V., and I. Caccavari (1992), Mimosoideae (Leguminosae) occurrences in the Early Miocene 

of Patagonia (Argentina), Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology, 94, 243-252.

Batchelor, G. (1967),  An introduction to fluid mechanisms, Cambridge University Press, Cambridge, 

UK, 615 p.

Bellosi, E.S. (1996), Fabrica de los “rodados patagónicos” y paleocorrientes: comentario y replica, 

Revista de la Asociación Geológica Argentina, 51(1), 87-89.

Bellosi, E.S. (1999), El Cambio climático-ambiental de la Patagonia en el Mioceno temprano-Medio, 

paper presented at 14th Congreso Geológico Argentino, Actas 1, 57.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

113



Bellosi, E.S., and D.V. Barreda (1993), Secuencias y palinología del Terciario medio en la cuenca San 

Jorge, registro de oscilaciones eustáticas en Patagonia, paper presented at 11th Congreso Geológico 

Argentino and 2nd Congreso Exploración de Hidrocarburos, Actas 1, 76-87.

Beltramone, C., and C.M. Meister (1992), Paleocorrientes de los Rodados Patagónicos,  tramo 

Comodoro Rivadavia - Trelew, Revista de la Asociación Geológica Argentina, 47(2), 147-152.

Bianchi, J.L. (1981), Cuenca del Golfo San Jorge. Su genesis e interconexiones,  Petrotecnia, Agosto 

1981, 27-35.

Blisniuk, P.M, L.B. Stern, C.P. Chamberlain, B. Idleman, and P.K. Zeitler (2005), Climatic and ecologic 

changes during Miocene surface uplift in the Southern Patagonian Andes, Earth Planet. Sci. Lett., 

230, 125-142.

Breitsprecher, K.,  and D.J. Thorkelson (2008),  Neogene kinematic history of Nazca-Antarctic-Phoenix 

slab windows beneath Patagonia and the Antarctic Peninsula, Tectonophysics, doi:10.1016/j.tecto.

2008.02.013.

Bruni, S. (2007), The Cenozoic back-arc magmatism of Central Patagonia (44°-46°S):  activation of 

different mantle domains in space and time, PhD thesis, 159 pp., Universitá di Pisa, Italy.

!adek, O., and L. Fleitout (2003), Effect of lateral viscosity variations in the top 300 km on the geoid 

and dynamic topography, Geophysical Journal International, 152, 566-580.

Cande, S., and R.B. Leslie (1986), Late Cenozoic Tectonic of the Southern Chile Trench, J.  Geophys. 

Res., 91, 471-496.

Catuneanu, O., C. Beaumont, and P. Waschbusch (1997), Interplay of static loads and subduction 

dynamics in foreland basins: Reciprocal stratigraphies and the “missing” peripheral bulge, 

Geology, 25(12), 1087-1090.

Cembrano, J., A. Lavenu, P. Reynolds, G. Arancibia, G. López, and A. Sanhueza (2002), Late Cenozoic 

transpressional ductile deformation north of the Nazca-South America-Antarctica triple junction, 

Tectonophysics, 354, 289-314.

Chelotti,  L. (1997), Evolución tectónica de la Cuenca del Golfo San Jorge en el Cretácico y Terciario: 

algunas observaciones desde la interpretación sísmica, Boletín de Informaciones Petroleras, Tercera 

Epoca, 49, 62-82.

Cobos, J.C., and J.L. Panza (2001), Hoja Geológica 4769-III El Pluma, escala 1:250,000, provincia de 

Santa Cruz, Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

Coutand, I., M. Diraison, P.R. Cobbold, D. Gapais, E.A. Rossello, and M. Miller (1999), Structure and 

kinematics of a foothills transect,  Lago Viedma, southern Andes (49°30’S), Journal of South 

American Earth Sciences, 12, 1-15.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

114



Dal Molin, C., M. Márquez,  and B. Maisonabe (1998),  Hoja Geológica 4571-IV Alto Río Senguerr, escala 

1:250,000, provincia del Chubut. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

De la Cruz, R.,  and M. Suárez (2006), Geología del área Puerto Guadal-Puerto Sánchez, escala 

1:100,000, Región Aisén del General Carlos Ibañez del Campo. Servicio Nacional de Geología y 

Minería, Carta Geológica de Chile, Serie Geología Básica, 95, 58 p.

De Mets, C., R.C. Gordon, D.F. Argus, and S. Stein (1994), Effect of recent revisions to the geomagnetic 

reversal time scale on estimates of current plate motions, Geophys. Res. Lett., 21, 2191-2194.

D’Orazio, M., S. Agostini, F. Mazzarini, F. Innocenti, P.  Manetti,  M.J. Haller, and A Lahsen (2000), The 

Pali Aike Volcanic Field,  Patagonia: slab-window magmatism near the tip of South America, 

Tectonophysics, 321, 407-427.

D’Orazio, M., S. Agostini, F. Innocenti, M.J. Haller, P. Manetti, and F. Mazzarini (2001), Slab window-

related magmatism from southernmost South America: the Late Miocene mafic volcanics from the 

Estancia Glencross Area (#52°S, Argentina-Chile), Lithos, 57, 67-89.

D’Orazio, M., F. Innocenti, P. Manetti,  M. Tamponi, S. Tonarini, O. González-Ferrán, A. Lahsen, and R. 

Omarini (2003), The Quaternary calc-alkaline volcanism of the Patagonian Andes close to the triple 

junction: geochemistry and petrogenesis of volcanic rocks from the Cay and Maca volcanoes 

(#45°S, Chile), Journal of South American Earth Sciences, 16, 219-242.

D’Orazio, M., F. Innocenti, P.  Manetti, M.J. Haller, G. Di Vicenzo, and S. Tonarini (2005), The Late 

Pliocene mafic lavas from the Camusú Aike Volcanic Field (~50°S, Argentina):  evidences for 

geochemical variability in slab window magmatism, Journal of South American Earth Sciences, 18, 

107-124.

Escosteguy, L., C. Dal Molin, M. Franchi, S. Geuna, and O. Lapido (2003), Hoja Geológica 4772-II Lago 

Buenos Aires, escala 1:250,000, provincia de Santa Cruz. Servicio Geológico Minero Argentino, 

Buenos Aires, Argentina.

Espinoza,  F.,  D. Morata, E. Pelleter, R.C. Maury, M. Suárez, Y. Lagabrielle, M. Polvé, H. Bellon, J. 

Cotton, R. De la Cruz, and C. Guivel (2005), Petrogenesis of the Eocene and Mio-Pliocene alkaline 

basaltic magmatism in Meseta Chile Chico, southern Patagonia, Chile: evidence for the 

participation of two slab windows, Lithos, 82, 315-343.

Feruglio, E. (1950), Descripción geológica de la Patagonia., Tomo III, Yacimientos Petrolíferos Fiscales, 

Buenos Aires, Argentina.

Flint, S.S, D.J. Prior, S.M. Agar, and P. Turner (1994), Stratigraphic and structural evolution of the 

Tertiary Cosmelli Basin and its relationship to the Chile triple junction, Journal of the Geological 

Society of London, 151, 251-268.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

115



Flynn, J.J.,  M.J. Novacek, H.E. Dodson, D. Frassinetti, M.C. McKenna, M.A. Norell, K.E. Sears, C.C. 

Swisher III, and A.R. Wyss (2002),  A new fossil mammal assemblage from the southern Chilean 

Andes: implications for geology, geochronology, and tectonics, Journal of South American Earth 

Sciences, 15, 285-302.

Frassinetti, D., and V. Covacevich (1999), Fauna de invertebrados fósiles marinos de la Formación 

Guadal en Pampa Castillo, sur del Lago General Carrera, Aisén, Chile, Boletín del Servicio 

Nacional de Geología y Minería, 51, 1-96.

Froidevaux, C., and B.L. Isacks (1984), The mechanical state of the lithosphere in the Altiplano-Puna 

segment of the Andes, Earth Planet. Sci. Lett., 71, 305-314.

Garzione,  C.M., P. Molnar, J.C. Libarkin, and B.J. Mac Fadden (2006), Rapid late Miocene rise of the 

Bolivian Altiplano: Evidence for removal of mantle lithosphere, Earth Planet. Sci. Lett., 241(3-4), 

543-556.

Giacosa, R. (1998), Hoja Geológica 4766-III/IV Puerto Deseado, escala 1/250,000, Provincia de Santa 

Cruz. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

Gorring, M.L.,  and S.M. Kay (2001), Mantle processes and sources of Neogene slab window magmas 

from Southern Patagonia, Argentina, Journal of Petrology, 42(6), 1067-1094.

Gorring, M.L., S.M. Kay, P.K. Zeitler,  V.A. Ramos, D. Rubiolo,  M.I. Fernandez, and J.L. Panza (1997), 

Neogene Patagonian plateau lavas: Continental magmas associated with ridge collision at the 

Chile Triple Junction, Tectonics, 16(1), 1-17.

Gorring, M.L., B. Singer, J. Gowers, and S.M. Kay (2003), Plio-Pleistocene basalts from the Meseta del 

Lago Buenos Aires, Argentina: evidence for asthenosphere-lithosphere interactions during slab 

window magmatism, Chem. Geol., 193, 215-235.

Guivel, C., Y. Lagabrielle, J. Bourgois, H. Martin,  N. Arnaud, S. Fourcade, J. Cotten, and R. Maury 

(2003), Very shallow melting of oceanic crust during spreading ridge subduction: origin of near-

trench Quaternary volcanism at the Chile triple junction, J. Geophys. Res., 108(B7), 2345.

Guivel, C.,  D. Morata, E. Pelleter, F. Espinoza, R.C. Maury, Y. Lagabrielle, M. Polvé, H. Bellon, J. 

Cotten, M. Benoit, M. Suárez, and R. De la Cruz (2006), Miocene to Late Quaternary Patagonian 

basalts (46-47°S): Geochronometric and geochemical evidence for slab tearing due to active 

spreading ridge subduction, Journal of Volcanology and Geothermal Research, 149, 346-370.

Gurnis,  M. (1993), Phanerozoic marine inundation of continents driven by dynamic topography above 

subducting slabs, Nature, 364, 589-593.

Hager, B.H., and R.W. Clayton (1989), Constraints on the structure of mantle convection using seismic 

observations, flow models and the geoid, in Mantle Convection, edited by W.R. Peltier, pp. 657-763, 

Gordon and Breach, New-York.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

116



Haq, B.U., J.  Hardenbol, and P.R.  Vail (1987), Chronology of fluctuating sea levels since the Triassic 

(250 millions years ago to present), Science, 235, 1156-1167.

Harper, J.F.  (1984), Mantle flow due to internal vertical forces, Physics of the Earth and Planetary 

Interiors, 36, 285-290.

Homovc, J.F., G.A. Conforto,  P.A. Lafourcade, and L.A. Chelotti (1995), Fold belt in the San Jorge 

Basin, Argentina: an example of tectonic inversion, in Basin Inversion, edited by J.G. Buchanan, 

and P.G. Buchanan, pp. 235-248, Geological Society Special Publications 88.

Husson, L. (2006), Dynamic topography above retreating subduction zones, Geology, 34(9), 741-744.

Kay, S.M., V.A. Ramos, and M. Marquez (1993), Evidence in Cerro Pampa volcanic rocks for slab-

melting prior to ridge-trench collision in southern South America, Journal of Geology, 101, 703-714.

Kraemer, P.E. (1998), Structure of the Patagonian Andes: Regional Balanced Cross Section at 50°S, 

Argentina, International Geology Review, 40, 896-915.

Kraemer, P.E., J.V. Ploszkiewicz, and V.A. Ramos (2002), Estructura de la Cordillera Patagónica Austral 

entre los 46° y 52°S, provincia de Santa Cruz, Argentina, in Geología y Recursos Naturales de Santa 

Cruz, edited by M.J. Haller, pp. 353-364, Relatorio del XV Congreso Geológico Argentino 1.

Lagabrielle, Y., M. Suárez, E.A. Rossello, G. Hérail, J. Martinod, M. Régnier, and R. De la Cruz (2004), 

Neogene to Quaternary evolution of the Patagonian Andes at the latitude of the Chile Triple 

Junction, Tectonophysics, 385, 211-241.

Lagabrielle, Y.,  M. Suárez, J. Malavieille, D. Morata,  F. Espinoza, R.C. Maury, B. Scalabrino, L. Barbero, 

R. De la Cruz, E. Rossello, and H. Bellon (2007), Pliocene extensional tectonics in the Eastern 

Central Patagonian Cordillera: geochronological constraints and new field evidence, Terra Nova, 

19, 413-424.

Lange, D., J. Cembrano, A. Rietbrock, C. Haberland, T.  Dahm, and K. Bataille (2008), First seismic 

record for intra-arc strike-slip tectonics along the Liquiñe-Ofqui fault zone at the obliquely 

convergent plate margin of the southern Andes, Tectonophysics, 455, 14-24.

Lavenu, A., and J. Cembrano (1999), Compresional- and transpressional-stress pattern for Pliocene 

and Quaternary brittle deformation in fore arc and intra-arc zones (Andes of Central and Southern 

Chile), Journal of Structural Geology, 21, 1669-1691.

Le Stunff, Y.,  and Y. Ricard (1997), Partial advection of equidensity surfaces: A solution for the 

dynamic topography problem?, J. Geophys. Res., 102, 24,655-24,667.

Lock, J.,  H. Kelsey, K. Furlong, and A. Woolace (2006),  Late Neogene and Quaternary landscape 

evolution of the northern California Coast Ranges: Evidence for Mendocino triple junction 

tectonics, Geol. Soc. Am. Bull., 118(9-10), 1232-1246.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

117



Lonsdale, P.  (2005),  Creation of the Cocos and Nazca plates by the fission of the Farallon plate, 

Tectonophysics, 404, 237-264.

Malumián, N. (1999), La sedimentación y el volcanismo terciarios en la Patagonia extraandina, in 

Geología Argentina, edited by R. Caminos, pp. 557-612, Instituto de Geología y Recursos Minerales 

Anales 29.

Marshall, L.G., and P. Salinas (1990), Stratigraphy of the Río Frías Formation (Miocene), along the Alto 

Río Cisnes, Aisén, Chile, Revista Geológica de Chile, 17, 57-88.

Mercer, J.H. (1976), Glacial History of Southernmost South America, Quaternary Research, 6, 125-166.

Mercer, J.H., R.J. Fleck, E.A. Mankinen, and W. Sander (1975), Southern Patagonia: Glacial events 

between 4 m.y. and 1 m.y. ago, in Quaternary Studies, edited by R.P. Guggatre and M.M. Cresswell, 

pp. 223-230, Royal Society of New Zealand Journal, Wellington, New Zealand.

Mitrovica, J.X., C. Beaumont, and G.T. Jarvis (1989), Tilting of continental interiors by the dynamical 

effects of subduction, Tectonics, 8(5), 1079-1094.

Mitrovica, J.X., R.N. Pysklywec, C. Beaumont, and A. Rutty (1996), The Devonian to Permian 

sedimentation of the Russian platform: an example of subduction-controlled long-wavelength 

tilting of continents, Journal of Geodynamics, 22(1-2), 79-96.

Molnar, P., P.  England, and J.  Martinod (1993), Mantle dynamics, uplift of the Tibetan Plateau, and the 

Indian Monsoon, Rev. Geophys., 31, 357-396.

Morgan, W. (1965), Gravity anomalies and convection currents, J. Geophys. Res., 70, 6175-6187.

Panza, J.L. (2002), La cubierta detrítica del Cenozoico superior,  in Geología y Recursos Naturales de 

Santa Cruz, edited by M.J. Haller, pp. 259-284, Relatorio del XV Congreso Geológico Argentino 1.

Panza, J.L., and A. Genini (2005), Hoja Geológica 4769-IV Monumento Natural Bosques Petrificados, 

escala 1:250,000, provincia de Santa Cruz. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, 

Argentina.

Panza, J.L., L.E. Sacomani, and J.C. Cobos (2003), Mapa Geológico de la Provincia de Santa Cruz, 

República Argentina, 1:750,000. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

Pardo-Casas, F.,  and P. Molnar (1987), Relative motion of the Nazca (Farallon) and South American 

plates since Late Cretaceous time, Tectonics, 6, 233-248.

Parras, A., M. Griffin, R. Feldmann, S. Casadío, C. Schweitzer, and S. Marenssi (2008), Correlation of 

marine beds based on Sr- and Ar- date determinations and faunal affinities across the Paleogene/

Neogene boundary in southern Patagonia, Argentina, Journal of South American Earth Sciences, 

26, 204-216.

Peroni G.O., A.G. Hegedus, J. Cerdan, L. Legarreta,  M.A. Uliana, and G. Laffitte (1995), Hydrocarbon 

Accumulation in an Inverted Segment of the Andean Foreland: San Bernardo Belt, Central 

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

118



Patagonia, in Petroleum basins of South America, edited by A.J. Tankard, S Suárez, and H.J. 

Welsink, pp. 403-419, AAPG Memoir 62.

Pratt,  J.H. (1859), On the deflection of the plumb line in India caused by the attraction of the Himalaya 

Mountain and of the elevated regions beyond and its modification by the compensation effect of a 

deficiency of matter below the mountain mass, Philos. Trans. R. Soc. London, 149, 745.

Pysklywec, R.N., and J.X. Mitrovica (2000), Mantle flow mechanisms of epeirogeny and their possible 

role in the evolution of the Western Canada Sedimentary Basin, Canadian Journal of Earth 

Sciences, 37, 1535-1548.

Ramos, V.A. (1989), Andean Foothills Structures in Northern Magallanes Basin, Argentina, AAPG 

Bulletin, 73(7), 887-903.

Ramos, V.A. (2005), Seismic ridge subduction and topography: Foreland deformation in the 

Patagonian Andes, Tectonophysics, 399, 73-86.

Ramos, V.A., and S.M. Kay (1992),  Southern Patagonian plateau basalts and deformation:  backarc 

testimony of ridge collisions, Tectonophysics, 205, 261-282.

Ricard, Y., M. Richards, C. Lithgow-Bertelloni, and Y. Le Stunff (1993), A geodynamic model of mantle 

density heterogeneity, J. Geophys. Res., 98, 21,895-21,909.

Rodriguez, J.F.R, and R. Littke (2001),  Petroleum generation and accumulation in the Golfo San Jorge 

Basin, Argentina: a basin modeling study, Marine and Petroleum Geology, 18, 995-1028.

Sciutto, J.C., O. Césari, V. Escribano, and H. Pezzuchi (2000), Hoja Geológica 4566-III Comodoro 

Rivadavia, escala 1:250,000,  provincia del Chubut. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos 

Aires, Argentina.

Sciutto, J.C., O. Césari, and N. Iantanos (2004),  Hoja Geológica 4569-IV Escalante,  escala 1:250,000, 

provincia del Chubut. Servicio Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

SEGEMAR (2001),  Hoja Geológica 4569-III Sarmiento, escala 1:250,000, provincia del Chubut. Servicio 

Geológico Minero Argentino, Buenos Aires, Argentina.

Somoza, R. (1998), Updated Nazca (Farallon)-South America relative motions during the last 40 Ma. 

Implications for mountain building in the central Andean region, Journal of South American Earth 

Sciences, 11, 211-215.

Suárez, M.,  and R. De La Cruz (2000), Tectonics in the eastern central Patagonian Cordillera plutons, 

Chile (45°30’-47°30’S), Journal of the Geological Society of London, 157, 995-1001.

Suárez, M., R. De La Cruz, and C.M. Bell (2000), Timing and origin of deformation along the 

Patagonian fold and thrust belt, Geological Magazine, 137, 345-353.

Tassara, A., C. Swain, R. Hackney, and J. Kirby (2007), Elastic thickness structure of South America 

estimated using wavelets and satellite-derived gravity data, Earth Planet. Sci. Lett., 253, 17-36.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

119



Thomson, S.N., F. Hervé, and B. Stöckhert (2001), Mesozoic-Cenozoic denudation history of the 

Patagonian Andes (southern Chile) and its correlation to different subduction processes,  Tectonics, 

20(5), 693-711.

Turcotte, D.L., and G. Schubert (1982), Geodynamics Applications of Continuum Physics to Geological 

Problems, John Wiley and Sons, New York.

Turner, K.J., C.J. Fogwill, R.D. McCulloch, and D.E. Sugden (2005),  Deglaciation of the eastern flank of 

the North Patagonian Icefield and associated continental-scale lake diversions, Geografiska 

Annaler, 87, 363-374.

Zhong, S., and M. Gurnis (1994), Controls on trench topography from dynamic models of subducted 

slabs, J. Geophys. Res., 99, 15,683-15,695.

CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

120



CHAPITRE III                                                                                                       GÉOMORPHOLOGIE DU BASSIN DE PATAGONIE CENTRALE : 

ENREGISTREMENT DE LA RÉPONSE DYNAMIQUE À L’OUVERTURE D’UNE FENÊTRE DE SLAB

121



122



CHAPITRE IV               INFLUENCE DE LA SUBDUCTION DE LA DORSALE DU CHILI SUR LA DÉNUDATION DES ANDES DE PATAGONIE

123

CHAPITRE IV

INFLUENCE DE LA 
SUBDUCTION DE LA 

DORSALE DU CHILI SUR LA 

DÉNUDATION DES ANDES 

DE PATAGONIE



CHAPITRE IV               INFLUENCE DE LA SUBDUCTION DE LA DORSALE DU CHILI SUR LA DÉNUDATION DES ANDES DE PATAGONIE

124



4. Influence de la subduction de la dorsale du Chili sur 

la dénudation des Andes de Patagonie

4.1. Introduction

Nous avons observé dans le chapitre précédent que la position actuelle du point triple du 

Chili correspondait à une limite majeure dans le bassin d’avant-chaîne, délimitant, au nord 

du PTC, une région enregistrant une faible accumulation sédimentaire au cours de 

l’Oligocène supérieur-Miocène moyen puis à partir du Miocène moyen un basculement 

d’échelle régionale en direction du nord et, au sud du PTC, une région accumulant une forte 

épaisseur de sédiments syn-orogéniques à l’Oligocène supérieur-Miocène moyen puis un 

basculement vers le nord suivi d’un basculement vers le sud au cours du Miocène supérieur.

Au niveau de la Cordillère, la latitude de 46°30’S semble également constituer une 

importante discontinuité puisqu’elle marque un changement majeur en terme de 

topographie actuelle de la chaîne mais également en ce qui concerne la mise à l’affleurement 

du socle et le développement d’un système de plis et de chevauchements associés. Ainsi, au 

nord du PTC, le piedmont oriental de la chaîne n’a pas enregistré le développement d’un 

système de plis et de chevauchements associés alors que plus au sud, le système de plis et de 

chevauchements associés de Patagonie (“Patagonian fold-and-thrust belt”) a accomodé entre 

22 et 45 km de raccourcissement entre respectivement 49° et 47°40’S (Ramos, 1989), et 

environ 35 km de raccourcissement à la latitude de 50°S au cours du Miocène supérieur 

(Kraemer, 1998). De la même façon, le socle est peu exposé au nord du PTC alors qu’au sud 

du PTC, le batholithe de Patagonie ainsi que les roches pré-Jurassiques sont exhumées. Enfin, 

en ce qui concerne la topographie actuelle de la chaîne, au nord du PTC la Cordillère est peu 

élevée, n’excédant pas 2300 m alors qu’au sud du PTC elle culmine à plus de 4000 m (Cerro 

San Valentín) (Ramos, 2005) (Figure 4.1). Si l’on considère, au lieu des points d’altitude 

maximale, l’altitude moyenne sur une distance de 2,5° de part et d’autre de la latitude du 

point triple (Figure 4.1), cette différence bien que moins nette (~300 m) est toutefois présente.
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Figure 4.1 (Page précédente).  (a) Altitude maximale de la Cordillère de Patagonie entre 42°S et 53°S 

(d’après Ramos, 2005). Les sommets les plus hauts sont actuellement situés au sud de la latitude du 

point triple du Chili.  (b) Altitude moyenne de la Patagonie centrale entre 44°S et 46°30’S (ligne rouge) 

et entre 46°30’S et 49°S (ligne noire).  Les deux profils topographiques ont été ajustés pour partager une 

position de la fosse de subduction commune. Les basaltes de plateau, au sud du point triple du Chili 

(PTC), incluent la Meseta del Lago Buenos Aires,  la Meseta Belgrano, la Meseta Pobre,  la Meseta del 

Once, la Meseta del Viento, la Meseta de Tamel Aike, la Meseta del Strobel, et la Meseta de la Muerte. 

L’altitude calculée sur le profil sud peut être localement surestimée à cause de la présence de calottes 

glaciaires résiduelles.

L’ouverture de la fenêtre asthénosphérique sous la Patagonie, qui débute à 14 millions 

d’années à la latitude de 54°S, est postérieure au développement du système de plis et de 

chevauchements associés de Patagonie et des dépôts de bassin d’avant-pays associés, qui 

cessent à la même période (Ramos et Kay, 1992; Suárez et al., 2000; Ramos, 2005; Blisniuk et 

al., 2005). En revanche, les basculements parallèles à la direction de la fosse de subduction 

observés dans le bassin de Patagonie centrale ont clairement pour origine le développement 

de la fenêtre asthénosphérique sous-continentale. L’influence de cette fenêtre sur les 

mouvements verticaux affectant la plaque supérieure au niveau de la chaîne, et par voie de 

conséquence sa dénudation, reste à établir. Pour répondre à cette problématique, nous avons 

décidé de mener une étude basée sur la thermochronologie basse température par la 

méthode (U-Th)/He sur apatite.

4.2. Etudes préalables et choix des cibles

La question de l’influence de l’ouverture de la fenêtre asthénosphérique sous la Patagonie 

a déjà fait l’objet de trois études récentes basées sur la thermochronologie basse température 

par traces de fission sur apatite et zircon (Thomson et al., 2001; Thomson, 2002; Haschke et 

al., 2006). Ces trois études arrivent à des conclusions différentes. Thomson (2002) estime ainsi 

qu’au nord du point triple, la subduction des différents segments de la dorsale du Chili est 

responsable du régime en transpression enregistré le long de la faille de Liquiñe-Ofqui; ceci 

entraîne une dénudation rapide de la chaîne, qui n’existait pas avant 16 Ma, comme indiqué 

par les âges traces de fission (Figure 4.2). Au sud du point triple, en revanche, Thomson et al. 

(2001) remarquent que loin de la faille de Liquiñe-Ofqui, l’effet de l’ouverture de la fenêtre 
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asthénosphérique sur la dénudation semble minime, la période de subduction des segments 

de dorsale correspondant même à une période de ralentissement de la dénudation. Ces 

auteurs voient plutôt les âges traces de fission sur apatite obtenus comme le résultat d’une 

part, de l’accélération de la convergence entre la plaque Nazca et Amérique du Sud au cours 

de l’Oligocène supérieur, expliquant l’accélération de la dénudation enregistrée entre 30 et 23 

Ma dans la partie occidentale des Andes de Patagonie (Figure 4.2), puis d’autre part d’une 

migration d’environ 200 km vers l’est de la zone de dénudation maximale jusqu’à 12-8 Ma 

(Figure 4.2). Ils expliquent cette migration par l’effet conjugué de la migration vers l’est de la 

déformation d’arrière-arc, de l’érosion par subduction au niveau de la fosse et à un degré 

moindre par une diminution de l’angle de subduction. Haschke et al. (2006), sur un profil 

vertical échantillonné au niveau du pluton crétacé de Cerro Barrancos (~47°33,8’S-72°50’O), 

suggèrent que l’accélération de la dénudation en relation avec la migration vers l’est du 

système de plis et de chevauchements associés commence vers 17 Ma, avant l’entrée en 

subduction de la fenêtre asthénosphérique. En revanche, Haschke et al. (2006) mettent en 

évidence une phase de “réchauffage” du pluton, entre 10 et 6 Ma, non documentée par les 

deux autres études, et qui est attribuée à l’ouverture de la fenêtre de slab sous le continent. 

Finalement, ces auteurs suggèrent que la dernière phase de refroidissement est la plus rapide 

et débute il y a seulement 4 Ma.

Figure 4.2 (Page suivante). Âges traces de fission sur apatite (points noirs) obtenus par Thomson et al. 

(2001), Thomson (2002) et Haschke et al. (2006) (profil âge-altitude en bas à droite). Les points rouges 

indiquent les 6 profils échantillonnés dans le cadre de notre étude. Les profils 1 et 2 sont situés au nord 

de la position actuelle du point triple du Chili (PTC), les profils 3 et 4 au droit du PTC, et les profils 5 

et 6 au sud du PTC. Les cinq premiers profils sont distribués entre les longitudes 72° et 73°W, le 

dernier profil étant localisé plus à l’est,  à la limite occidentale du Massif du Deseado. Sur cette carte est 

également représentée la projection en surface de la fenêtre de slab se développant sous la Patagonie 

(d’après Breitsprecher et Thorkelson, 2008) et le système de faille de Liquiñe-Ofqui (d’après Thomson, 

2002). CGN : Champ de glace nord; CGS : champ de glace sud; BAGC : lac Buenos Aires-General 

Carrera.
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Ces trois études permettent de se rendre compte que l’influence de la fenêtre de slab est 

diversement enregistrée, d’une part en fonction de la zone géographique étudiée et d’autre 

part en fonction de la stratégie d’échantillonnage utilisée. Ces études pionnières montrent 

toutefois leurs propres limites. En effet, les études de Thomson et al. (2001) et Thomson 

(2002) se basent sur une stratégie consistant à collecter les échantillons sur une très grande 

zone d’étude allant de la latitude 43°S à 50°30’S avec un seul échantillon par localité. Or, 

pour mieux comprendre et contraindre l’histoire thermochronologique d’une région, il est 

nécessaire de réaliser des profils verticaux avec une amplitude de dénivelé maximale 

(Gallagher et al., 1998). C’est ce qui a été réalisé par Haschke et al. (2006), mais 

malheureusement dans une seule localité (Cerro Barrancos), empêchant ainsi toute 

comparaison avec les régions situés au nord du PTC. Enfin, les âges traces de fission sont très 

nombreux au nord de 46°S et au sud de 47°30’S mais la région centrale reste peu documentée 

(Figure 4.2). Ces trois études utilisent des âges obtenus par traces de fissions sur apatite dont 

la température de fermeture est de l’ordre de 110±10°C (Gallagher et al., 1998$; Donelick et 

al., 2005). Dans ce qui suit, nous utiliserons des âges (U-Th)/He sur apatite, méthode de 

datation jamais mise en oeuvre dans cette région des Andes, qui a l’avantage d’avoir une 

température de fermeture inférieure (70-80°C, voir § 4.3.4.) et permet ainsi de contraindre les 

stades ultimes de l’exhumation (Ehlers et Farley, 2003). 

Pour contraindre la part de l’exhumation liée à l’entrée en subduction de la fenêtre 

asthénosphérique dans la Cordillère, six sites ont été sélectionnés. Sur chacun de ces sites, 

nous avons échantillonné des profils verticaux pour datation ultérieure par la méthode (U-

Th)/He sur apatite (Figure 4.2). Ces sites devaient réunir trois conditions majeures:

- une accessibilité par voie terrestre; la partie occidentale des Andes de Patagonie humide 

à ces latitudes est couverte d’une forêt dense et la plupart du temps impénétrable. Cette 

condition a été la plus contraignante, nous privant ainsi de l’échantillonnage de la partie 

occidentale du batholithe patagonien, totalement inaccessible.

- des roches cibles avec une probabilité de contenir des apatites la plus forte; les 

granitoïdes ont ainsi été privilégiés.

- des sites d’échantillonnage présentant le dénivelé le plus important, condition également 

difficile à réaliser, la limite du couvert neigeux se situant aux environs de 1500 m d’altitude.

Pour détecter une éventuelle réponse de la Cordillère à l’ouverture de la fenêtre, deux 

sites ont été choisis au nord de la position du PTC, deux autres au droit du PTC et un au sud 
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du PTC, ce dernier étant le même que celui échantillonné par Haschke et al. (2006), nous 

permettant ainsi de comparer les résultats des deux méthodes de datation (traces de fission 

vs. (U-Th)/He). Un dernier site a été sélectionné plus à l’est, au niveau de la bordure 

occidentale du Massif du Deseado. 

Malheureusement, sur les 27 échantillons originellement prélevés, seuls 22 contenaient 

des apatites exploitables et, à ce jour, seuls 9 âges ont pu être déterminés, le reste des 

échantillons étant toujours en cours d’analyse.

4.3. Principes de la thermochronologie basse température par la méthode (U-

Th)/He sur Apatite

Tout comme la géochronologie, la thermochronologie est basée sur l’utilisation de 

systèmes isotopiques pour contraindre l’âge des différents processus géologiques opérant sur 

les roches. Alors que la géochronologie permet de dater l’âge de formation du minéral, la 

thermochronologie permet de dater le passage du minéral sous une température donnée (ou 

domaine thermique), et donc de quantifier les vitesses des processus d’exhumation et 

d’enfouissement opérant dans la croûte continentale supérieure. Un thermochronomètre est 

un système isotopique comprenant un isotope radioactif père, un isotope radiogénique fils 

ainsi que le minéral dans lequel se produit cette désintégration. Pour chaque 

thermochronomètre, on définit une zone de température au dessus de laquelle le système 

isotopique se comporte comme un système fermé. Il existe également un domaine de 

températures, appelé Zone de Rétention Partielle (ZRP), dans lequel la diffusion de l’isotope 

fils n’est pas assez rapide pour maintenir une concentration nulle et pas assez lente pour que 

la rétention soit complète. Les températures encadrant cette zone de rétention partielle 

varient en fonction des thermochronomètres utilisés. L’age mesuré par un 

thermochronomètre correspond donc au temps qu’il a fallu à l’échantillon analysé pour 

quitter la ZRP et se retrouver à la surface. 

Les datations (U-Th)/He sur apatite sont basées sur l’accumulation d’ 4He produit par la 

désintégration alpha des chaînes radioactives 238U, 235U, 232Th et 146Sm et sur la rétention 

partielle des particules alphas dans les apatites. 
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4.3.1. Préparation des échantillons et séparation des apatites

Le processus d’extraction et de sélection des apatites utilisées pour analyse a été 

entièrement réalisé par mes soins, à la fois au sein du Laboratoire de Modélisation et 

Transferts en Géologie de l’université de Toulouse mais également dans le laboratoire 

Interactions et Dynamique des Environnements de Surface de l’université Paris-Sud Orsay 

avec l’aide de Cécile Gautheron (Maître de Conférences et responsable du laboratoire de 

thermochronologie basse température de l’UMR IDES, Université d’Orsay). Il s’appuie sur la 

méthodologie développée par N. Espurt (2007). Pour chaque échantillon, entre cinq et dix 

kilos de roches ont été prélevés sur le terrain. La première étape consiste en le broyage en 

plusieurs étapes de ces roches, à l’aide d’un broyeur à mâchoires. Entre chaque passage, 

seule la fraction supérieure à 400 'm est remise dans le broyeur dont l’écartement de la 

mâchoire est progressivement réduit. Une fois récupérée la totalité de la fraction minérale 

inférieure à 400 'm, cette dernière est tamisée à 200 'm, puis les éléments inférieurs à 63'm 

sont écartés. Au final, on récupère donc la fraction 63-200 'm, dont la masse idéale doit se 

situer autour de 500 à 800g. Les apatites ayant une densité proche de 3,2, une séparation de 

la fraction minérale est ensuite effectuée par liqueur dense au bromoforme, dont la densité 

est de 2,85, qui permet ainsi d’éliminer les minéraux légers (quartz, feldspath,...). Cette 

séparation s’effectue sous une hotte à aspiration horizontale pour des raisons de sécurité. La 

fraction récupérée est ensuite lavée à l’éthanol puis passée au séparateur magnétique Frantz, 

pour éliminer les minéraux lourds magnétiques. La fraction finale obtenue est d’à peine 

quelques grammes et contient les apatites qui vont être triées ensuite à la pince sous 

binoculaire. 
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Figure 4.3. Loupe binoculaire utilisée pour effectuer le tri des apatites. La sélection se fait avec des 

grossissement supérieurs à %100.

Les critères de sélection des apatites (Figures 4.3 et 4.4) pour analyse sont stricts : 

(1) critère de taille : les apatites sélectionnées doivent avoir une section minimale d’au 

moins 100 'm.

(2) critère de forme : les apatites doivent avoir une forme géométrique hexagonale 

permettant une simulation de l’éjection.

(3) critère de pureté : les apatites doivent être exemptes de toute inclusion.

Pour chaque échantillon, une dizaine d’apatites sont choisies. Nous notons la géométrie des 

grains qui peuvent posséder soit une ou deux pyramides, ou pas de pyramides, ou une ou 

deux faces cassées. Il est important de prendre en compte la géométrie du grain car elle 

intervient dans le calcul du facteur de correction (cf. § 4.3.4). Après mesure de leurs longueur, 

largeur et épaisseur, les apatites sont introduites dans des capsules en platine par lot de deux 

ou trois dont les caractéristiques de forme et de taille sont similaires. 
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Figure 4.4.  Exemples d’apatites présentant tous les critères nécessaires pour une analyse ultérieure par 

la méthode (U-Th)/He.

Les datations (U-Th)/He se décomposent alors en deux temps. Dans un premier temps, la 

concentration d’4He est déterminée. L’hélium est extrait de l’échantillon par chauffage à 

l’aide d’un laser et mesuré à l’aide d’un spectromètre de masse. Dans un second temps, les 

concentrations en U et Th sont mesurées à l’ICP-MS par dilution isotopique.

4.3.2. Analyse de la concentration en He

L’analyse de la concentration en 4He de l’apatite se fait par dégazage du minéral chauffé 

par un laser et quantification à l’aide d’un spectromètre de masse (Figure 4.5). Cette étape se 

déroule au sein du laboratoire de thermochronologie basse température d’Orsay, en 

collaboration avec Cécile Gautheron. Dans le détail, l’analyse de la concentration en 4He se 

fait en quatre étapes qui sont pilotées sous Labview:

(1) Les échantillons sont placés dans une enceinte mise ensuite sous ultra-vide (10-9 mbar) 

et le gaz est extrait par chauffage des capsules en platine à travers une fenêtre en saphir, à 

l’aide d’un laser à fibre dopé Ytterbium. La température est contrôlée via l’image 

thermique enregistrée par une caméra (Figure 4.6). Les échantillons, au nombre de neuf 

sur la platine XY motorisée, sont amenés un à un devant le laser fixe.
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(2) Le gaz obtenu est purifié à l’aide d’un four à titane, d’un SAES getter. De plus, les gaz 

condensables à la température de l’azote liquide sont piégés sur du charbon actif. Une 

quantité d’3He connue (1,34.10-5 mol) est ajouté au gaz extrait et purifié.

(3) Le 4He et 3He sont analysés à l’aide d’un spectromètre de masse quadrupolaire 

(Quadrupole Prisma).

(4) Un standard interne (mélange de gaz 4He et 3He) est utilisé pour calibrer le 

fractionnement de masse.

Des tests effectués par M. Roddaz et C. Gautheron en 2006 montrent que le chauffage du 

microtube en Pt ne fractionne pas les concentrations en U et Th des minéraux analysés. 

Figure 4.5. (a) Chaîne d’analyse de l’ 4He au laboratoire de thermochronologie de l’université d’Orsay. 

(b) La chaîne d’analyse de l’4He est entièrement monitoré sous LabView. (c) Photographie de la partie 

extraction et purification de la chaîne d’analyse de l’ 4He. Schéma et photographie de C. Gautheron.
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Figure 4.6. Contrôle de la température de chauffage de chaque échantillon (ici COY04a) par imagerie 

thermique. La mesure se fait au niveau du cadre noir (photo de gauche), qui se situe au centre de la 

capsule chauffée (en gris clair).  La puissance du laser est diminuée pour passer d’une température 

initiale de ~1140°C à une température située autour de 1000°C. Le procédé est reproduit pour chaque 

échantillon.

4.3.3. Analyse de la concentration en U-Th

La détermination des concentrations en U et Th des minéraux dégazés se fait par dilution 

isotopique. Cette étape nécessite une préparation chimique en salle blanche, qui suit la 

méthodologie présenté par Evans et al. (2005). Les microtubes en Pt sont placés dans des 

récipients en Teflon (Savillex) et l’apatite est dissoute par ajout d’une solution d’acide 

nitrique contenant une concentration connue de 235U et 232Th (4,23 et 3,36 ppb dans 100 'l, 

respectivement). Après ajout de 1ml d’H2O, la solution est prête pour l’analyse par ICP-MS 

quadripolaire (Agilent 7500ce), qui se déroule au LMTG (Figure 4.7). La sensibilité est 

calibrée avec des standards de plusieurs solutions d’U et Th dont les concentrations sont 

connues.
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Figure 4.7. (A) Schéma de principe de l’ICP-MS quadripolaire ; (B) et (C) Photographies de l’ICP-MS 

en fonctionnement au LMTG.  Schéma de C. Gautheron.

4.3.4. Méthode 

La vitesse de diffusion de l’4He dépend de la température et du coefficient de diffusion du 

minéral. A un temps t, la quantité d’4He produit dans un minéral est donnée par$:

" " [4He] = (8%137,88238U(e(238t-1))+(7/137,88238U(e(235t-1))+(6232Th(e(232t-1))"      (1)

Si on mesure les concentrations d’4He radiogénique et des isotopes pères, on peut alors 

calculer un taux de production actuel d’He (P) :

                                                 ! !   (2)

et en déduire un âge de fermeture du système (t) en supposant qu’il n’y a pas eu d’apport 

ultérieur extérieur d’4He :

! ! ! ! ! ! t = [4He]/P! ! ! ! !      (3)
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Cette méthode de datation peut aussi bien s’appliquer aux échantillons très jeunes dans le 

cas d’éruptions volcaniques vieilles de seulement quelques milliers d’années (Farley et al., 

2002), ou très vieux pour datation de météorites vielles de plus de 4,5 milliards d’années 

(Min et al., 2002).

La rétention de l'hélium dans les minéraux n'est pas contrôlée par une température 

unique mais par une gamme de températures formant la zone de retention partielle (ZRP) 

qui dépend de l'histoire thermique et de la taille du cristal. On peut définir une température 

de fermeture (Tf) qui correspond à une température où la fraction d'hélium émise qui reste 

dans le cristal est la même que celle qui est perdue (Figure 4.8). Les apatites ont une 

température de fermeture comprise entre 55 et 80°C (Farley, 2000). Pour des températures 

supérieures à ~70-75°C, la diffusion au sein du minéral élimine l’He aussi rapidement qu’il 

est produit par désintégration d’U et de Th (Wolf et al., 1996). Par conséquent les âges 

obtenus par cette méthode documentent les derniers stades de refroidissement dans la partie 

supérieure  de la croûte (2-4 derniers kilomètres). 

Figure 4.8. Notion de température de fermeture (Tf). Dans le cas de l’He au sein d’une apatite, cette 

température de fermeture est de l’ordre de 70-75°C. A cette température, la fraction d’He émise et qui 

reste dans l’apatite est équivalente à celle qui est perdue. La zone de rétention partielle (ZRP) 

correspond à la zone de température pour laquelle la rétention de l’He est comprise entre 10 et 90%.
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L’U et le Th émettent des particules ) qui parcourent en moyenne un trajet de 20 'm au 

sein de l’apatite (Ziegler et al., 1985). En conséquence les atomes de U et Th initialement 

proches du bord du cristal (<20 'm) peuvent éjecter des hélium à l’extérieur du minéral alors 

que certaines particules venant de minéraux voisins peuvent être injectés par éjection au sein 

de l’apatite (Farley et al., 1996). Ce dernier phénomène est généralement admis comme étant 

mineur, même s’il peut s’avérer important dans le cas d’apatites pauvres en U et Th (Farley 

et al., 2002) ou dans le cas d’une activité radioactive environnante importante. Pour ce qui 

concerne l’éjection de particule hors du cristal, la quantité éjectée va être fonction du rapport 

entre la surface et le volume de l’apatite considérée et va donc dépendre de la géométrie du 

minéral. Un facteur de correction FT a été défini pour tenir compte de ce phénomène. Dans 

cette étude, ce facteur est déterminé à partir d'une simulation Monte Carlo qui prend en 

compte la forme des cristaux (présence de pyramide ou faces cassées) et la géométrie 

tridimensionnelle. Cette simulation est mise à disposition par C. Gautheron et L. Tassan-Got 

à cette adresse:

http://h0.web.u-psud.fr/UThHeNe_MonteCarloSimulation

Il est à noter que la taille des cristaux est le paramètre limitant de cette correction avec une 

erreur supérieure à 5% pour des cristaux de longueur inférieure à 100'm (Ehlers et Farley, 

2003) (Figure 4.9).

Les apatites peuvent également être zonées et introduire des erreurs de l’ordre de ±10-25% 

par rapport à ce qui est présenté sur la Figure 4.9 (Ehlers et Farley, 2003). Les analyses sont 

répliquées pour un même échantillon pour être sûr que des phénomènes secondaires (cracks, 

inclusions, injection d’He par éjection) n’ont pas affecté l’âge.
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Figure 4.9. Incertitude sur les âges liée à l’éjection de particule alphas dans le cas d’une apatite 

homogène (Ehlers et Farley, 2003). Pour les noyaux parents (U ou Th) situés à une distance supérieure 

à 20 'm du bord du cristal, tout l’He est retenu (cercle gris foncé). Au contraire, pour les noyaux 

parents situés à une distance inférieure à 20 'm, il y a une probabilité pour que l’He soit ejecté du 

cristal (cercle gris clair). L’incertitude est d’autant plus importante que la taille de l’apatite diminue. 

En-deça de 100 'm, les apatites ne sont pas sélectionnées.

4.3.5. Détermination de l’âge d’un échantillon 

Pour chacun des échantillons, plusieurs capsules (entre 3 et 5 en fonction du nombre 

d’apatites triées) sont préparées et analysées. Elles permettent de vérifier la reproductibilité 

des mesures effectuées. Pour certaines d’entre elles des âges aberrants sont obtenus 

(3198,7±520,0 Ma pour l’aliquot DES24d par exemple). Ceci peut s’expliquer par la présence 

d’inclusions minérales riches en U et Th (zircon ou monazite par exemple) non détectées lors 

de la sélection à la loupe binoculaire. Lors de la phase de dégazage, l’He contenu dans ces 

inclusions est éjecté et mesuré par le spectromètre de masse. En revanche, les inclusions 

riches en U et Th ne sont pas dissoutes lors de l’ajout d’acide nitrique. En conséquence, l’U et 

le Th contenus dans ces inclusions ne sont pas pris en compte dans le calcul de l’âge (U-Th/

He) de l’aliquot et l’âge observé est alors trop vieux. Ces âges biaisés sont donc exclus du 

calcul de l’âge moyen de l’échantillon.
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De plus, la température de fermeture du système (U-Th)/He sur apatite étant inférieure à 

celle des traces de fission sur apatite ou zircon, lorsque un âge obtenu est supérieur à un âge 

traces de fission, celui-ci est également éliminé lors du calcul de la moyenne.

Pour obtenir un âge synthétique de chaque échantillon, plusieurs méthodes sont 

appliquées (Tableau 1). La première consiste à déterminer un âge correspondant à la 

moyenne arithmétique des âges de chaque aliquot. L’erreur correspond alors à l’écart-type 

de la population. Cet âge est défini dans la suite comme l’âge moyen. Nous avons également 

calculé un âge moyen pondéré, dont le calcul implique des facteurs de poids correspondant à 

l’inverse de la variance de chaque aliquot, suivant la méthode utilisée par Fitzgerald et al. 

(2006) et précédemment décrite par Deino et Potts (1990) pour des datations de cendres 

volcaniques par méthode 40Ar/39Ar. Les âges obtenus avec cette seconde méthode sont 

généralement proches de la moyenne arithmétique (entre 0 et 23% de différence), excepté 

dans le cas où les âges des aliquots sont très dispersés et si l’un des âges est beaucoup plus 

jeune et présente un écart-type plus faible que les autres (échantillon DES16 par exemple).

Alternativement, Vermeesch (2008) a récemment proposé trois autres méthodes 

permettant de calculer un âge (U-Th)/He moyen :

- âge de groupe (“pooled age”) : la méthode consiste à sommer les abondances respectives 

(en moles) en U, Th et He des différents aliquots d’un même échantillon pour déterminer 

un âge unique pour ce même échantillon. Cette technique est adaptée à la comparaison 

d’âges obtenus à partir d’aliquots multi-grains. Néanmoins, elle a également le désavantage 

d’introduire un biais lorsqu’un des aliquots a une abondance en U, Th, et He très élevée, 

prenant ainsi un poids très important dans le calcul alors que dans le même temps cet 

aliquot peut correspondre à des grains anormaux ayant subi des dommages par 

rayonnement ou un apport d’He. Au sein de nos échantillons, les âges de groupe sont 

relativement proches de la moyenne arithmétique avec une différence n’excédant pas 11%, 

sauf pour les échantillons COY02 et DES16 où la différence atteint respectivement 21 et 

31%. Il est à noter que ce sont des échantillons dont la dispersion des âges des aliquots est 

importante.

- âge donné par l’isochrone (U-Th)/He : l’âge est obtenu en calculant la droite de 

régression entre la concentration en 4He (en mol.g-1) et la production en He actuelle calculée 

à partir des concentrations en U et Th (en mol.g-1) des différents aliquots d’un même 

échantillon. Le fait de diviser l’abondance par la masse de l’aliquot a l’avantage de réduire 

CHAPITRE IV               INFLUENCE DE LA SUBDUCTION DE LA DORSALE DU CHILI SUR LA DÉNUDATION DES ANDES DE PATAGONIE

141



le biais qui est inhérent à la méthode précédente. Les âges isochrones sont également 

proches de la moyenne arithmétique. Mais comme précédemment, lorsque la dispersion 

des âges des aliquots d’un même échantillon est importante, les âges isochrones sont 

systématiquement plus jeunes avec une différence par rapport à la moyenne arithmétique 

pouvant atteindre ~26% (échantillon COY02). Dans ce cas-là, l’incertitude sur l’âge 

isochrone est grande.

- âge central : cette méthode est décrite par Vermeesch (2008) comme la méthode la plus 

précise et la plus statistiquement robuste. La procédure pour calculer cet âge central est 

toutefois plus complexe. Il s’agit de calculer pour chacun des n aliquots d’un même 

échantillon les deux rapports suivants :

pour i=1,...,n " " " (4)

"

Ensuite, la moyenne arithmétique de chacun de ces rapports doit être calculée :

"  " " " (5)

puis la composition correspondant à la moyenne géométrique est obtenue avec les rapports 

suivants

"   " (6)

L’âge central est alors obtenu en réinjectant les valeurs de l’Éq. (6) dans les Éqs. (2) et (3).  

L’ensemble de la procédure a été automatisée par P. Vermeesch et réalisable directement à 

cette adresse:

http://pvermees.andropov.org/central

L’écart entre les âges centraux et la moyenne arithmétique n’excède pas 7% sauf pour 

l’échantillon DES24 où il atteint 16%.

En conclusion, les âges moyens obtenus par ces différentes méthodes sont généralement 

concordants, les différences les plus importantes étant observées pour les échantillons dont la 
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reproductibilité des âges est la moins bonne. Suivant la recommandation de Vermeesch 

(2008), dans la suite de la discussion seul l’âge central sera utilisé.

4.4. Résultats

Les six différents profils ont été échantillonnés entre les latitudes 45°13’S et 47°34’S, de 

part et d’autre de la position actuelle du point triple du Chili. Cinq des six profils ont été 

prélevés dans la partie chilienne de la Patagonie, au sein des occurrences les plus orientales 

du batholithe patagonien (Figure 4.10), entre les longitudes de ~72°O et 73°O ; le dernier 

profil a été prélevé dans la partie argentine de la Patagonie, au sud-ouest de la Meseta del 

Lago Buenos Aires (47°09’S, 70°39’O).
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Figure 4.10. Carte géologique simplifiée du Chili entre 44° et 48°S (d’après la carte géologique au 

1:1000000ème du SERNAGEOMIN, 2003). Les profils échantillonnés dans la partie chilienne de la 

Patagonie font partie des occurrences les plus orientales du batholithe patagonien (Crétacé inférieur 

pour P1, P3 et P5, Paléocène pour P2 et enfin Miocène pour P4).
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4.4.1. Profil n°1 : Nirehuao

Le profil n°1, échantillonné à une quinzaine de kilomètres à l’ouest de la localité de 

Nirehuao, s’est avéré peu riche en apatites. En effet sur les quatre échantillons prélevés entre 

1160 et 1360 m d’altitude (Figure 4.11), seul l’échantillon n°011206-III contenait une apatite 

utilisable, dont l’âge (U-Th)/He n’a pas encore été déterminé.

Figure 4.11. Diagramme altitude vs. distance pour les échantillons du profil n°1. En noir, les 

échantillons sans apatites; en gris, l’échantillon non encore analysé.

CHAPITRE IV               INFLUENCE DE LA SUBDUCTION DE LA DORSALE DU CHILI SUR LA DÉNUDATION DES ANDES DE PATAGONIE

145



4.4.2. Profil n°2 : Cerro MacKay

Le profil n°2 a été échantillonné en grande partie au niveau du Cerro MacKay (Figure 

4.12), au sud de la ville  de Coyhaique, le dernier échantillon (COY05) ayant été prélevé plus 

à l’est dans les Cerros Divisaderos (Figure 4.13a). Le Cerro MacKay correspond à un stock de 

porphyre principalement dacitique et a été daté par la méthode K-Ar sur roche totale à 63±2 

Ma (De la Cruz et al., 2003) . L’échantillon COY05 appartenait à un ensemble basaltique daté 

à 52±2,4 Ma (De la Cruz et al., 2003), qui ne contenait pas d’apatites. Pour le moment, seuls 

trois des quatre autres échantillons ont fourni un âge (U-Th)/He (Figure 4.13b et Tableau 

4.1). 

Ainsi pour l’échantillon COY04, situé à une altitude de 369 m, l’âge moyen obtenu est de 

45,8±15,8 Ma et l’âge central de 48,1±2,9 Ma (Figure 4.13c et Tableau 4.1). Pour l’échantillon 

COY01, à une altitude de 577 m, l’âge moyen est de 43,6±4,1 Ma et l’âge central de 43,3±10,8 

Ma (Figure 4.13c et Tableau 4.1). Enfin l’échantillon COY02, situé à une altitude de 797 m, 

l’âge moyen est de 30,2±7,0 Ma et l’âge central de 28,7±5,5 Ma (Figure 4.13c et Tableau 4.1).

Figure 4.12. Vue depuis l’ouest du Cerro MacKay, porphyre dacitique mis en place au Paléocène.
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Figure 4.13. (a) Diagramme altitude vs. distance pour les échantillons du profil n°2. En rouge, les 

échantillons sans apatites; en orange, les échantillons non encore analysés;  en vert, les échantillons 

ayant été datés. (b) Diagramme altitude vs. âge pour les différents aliquots des échantillons COY01, 

COY02 et COY04. Sont également représentés sur ce diagramme l’âge K-Ar de la roche (De la Cruz et 

al., 2003) et les âges traces de fission sur apatites de 2 localités proches (~20-30 km de distance) 

(Thomson et al.,  2001). (c) Diagramme altitude vs. âges moyens obtenus par différentes méthodes (cf. § 

4.3.5.). Pour les erreurs sur les âges moyens, voir le Tableau 4.1.
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4.4.3. Profil n°3 : Monzogranite Murta

Le profil n°3 a été échantillonné dans le monzogranite Murta, situé sur la bordure 

septentrionale du lac Buenos Aires-General Carrera, à l’est de la baie de Murta (Figure 4.14). 

Cinq échantillons, situés entre 207 et 988 m d’altitude, ont été prélevés au sein de ce 

monzogranite (Figure 4.15a). Ce dernier a donné des âges compris entre 119±3 Ma et 118±3 

Ma par la méthode K-Ar sur biotite (Suárez et De la Cruz, 2001; De la Cruz et Suárez, 2006), 

considérés comme des âges proches de la cristallisation.

Seul l’échantillon DES24 a pu être daté pour le moment. Sur les cinq âges donnés par cet 

échantillon, un est complètement aberrant (DES24d : 3198,7±520 Ma) et a été immédiatement 

exclu alors que les quatre autres fournissent des âges compris entre 4,3±0,3 Ma et 26,1±2,1 

Ma. Les échantillons DES24c et DES24e, avec les âges les plus anciens, présentaient au 

moment de la sélection de très petites inclusions non biréfringentes, qui paraissent avoir 

fortement influencé l’âge (U-Th)/He. De plus, l’âge traces de fission obtenu par Thomson et 

al. (2001) dans une localité située 25 km à l’ouest de la nôtre est de 9,5±0,7 Ma, plus jeune que 

les valeurs de DES24c et DES24e. Ces deux échantillons ont donc été exclus du calcul de l’âge 

moyen. L’âge moyen de l’échantillon DES24, situé à une altitude de 804 m, sur la base des 

échantillons DES24a et DES24b est donc de 5,6±1,8 Ma et l’âge central de 4,7±4,1 Ma (Figure 

4.15c et Tableau 4.1). Cependant, lorsque les autres échantillons du profil n°3 seront analysés, 

de nouvelles mesures pour DES24 seront effectuées, compte tenu de la dispersion importante 

observée lors de cette première analyse.

Figure 4.14. Monzogranite Murta
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Figure 4.15.  (a) Diagramme altitude vs. distance pour les échantillons du profil n°3. (b) Diagramme 

altitude vs. âge pour les aliquots de l’échantillon DES24. Est également représenté sur ce diagramme, 

l’âge traces de fission sur apatite de l’échantillon THC23, à 25 km à l’ouest du monzogranite Murta 

(Thomson et al., 2001). (c) Diagramme altitude vs. âges moyens obtenus par les différentes méthodes.
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4.4.4. Profil n°4 : Pluton Paso Las Llaves

Le profil n°4 a été échantillonné au sein du pluton Paso Las Llaves, sur la bordure 

méridionale du lac Buenos Aires-General Carrera (Figure 4.16). Ce profil est peu éloigné du 

précédent (~25 km au sud-est de la baie de Murta) mais la roche échantillonnée s’est mise en 

place beaucoup plus récemment. En effet, si le monzogranite Murta est d’âge Crétacé 

inférieur, le pluton Paso Las Llaves s’est mis en place au Miocène comme l’indiquent les âges 

de : (1) 10,0±1,8 Ma obtenu par la méthode K-Ar sur biotite (De la Cruz et Suárez, 2006); (2) 

10,3±0,4 Ma obtenu par l’isochrone Rb-Sr (Pankhurst et al., 1999); (3) 9,6±0,5 et 9,6± 0,4 Ma 

obtenu par la méthode 40Ar/39Ar sur biotite (Petford et Turner, 1996). Ces âges sont proches 

de l’âge trace de fission sur zircon de 10±1 Ma déterminé par Thomson et al. (2001).

Quatre échantillons ont été prélevés entre 264 et 779 m d’altitude (Figure 4.17a) et trois 

d’entre eux ont été datés par la méthode (U-Th)/He (Figure 4.17b et Tableau 4.1). 

L’échantillon Ll01 présente deux populations d’âge, une située autour de 21 Ma et la seconde 

autour de 12 Ma. Pour les mêmes raisons qu’exposées pour l’échantillon Des24 et compte 

tenu de l’âge de cristallisation du pluton, les âges autour de 21 Ma ont été éliminés. L’âge 

moyen de Ll01 est donc de 11,9±0,6 Ma et l’âge central de 12,3±6,2 Ma (Figure 4.17c et 

Tableau 4.1). Cet âge correspond à celui de la mise en place du pluton. L’échantillon Ll02, 

situé à une altitude de 466 m, présente un âge moyen de 8,9±3,3 Ma et un âge central de 

8,7±8,2 Ma (Figure 4.17c et Tableau 4.1). Enfin Ll04, à une altitude de 598 m, a un âge moyen 

de 5,7±1,6 Ma et un âge central de 6,1±5,0 Ma (Figure 4.17c et Tableau 4.1).

Figure 4.16. Vue vers l’ouest du 

pluton Paso Las Llaves (au 

premier plan),  localisé sur la 

bordure méridionale du lac 

Buenos Aires-General Carrera.
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Figure 4.17.  (a) Diagramme altitude vs. distance pour les échantillons du profil n°4. (b) Diagramme 

altitude vs.  âge pour les différents aliquots des échantillons Ll01, Ll02 et Ll04. Sont également 

représentés sur ce diagramme l’âge traces de fission sur zircon (Thomson et al.,  2001),  l’âge K-Ar sur 

roche totale (De la Cruz et Suárez, 2006), l’âge isochrone Rb-Sr (Pankhurst et al., 1999) et deux âges 
40Ar/39Ar sur roche totale (Petford et Turner, 1996). (c) Diagramme altitude vs.  âges moyens obtenus 

par les différentes méthodes.

CHAPITRE IV               INFLUENCE DE LA SUBDUCTION DE LA DORSALE DU CHILI SUR LA DÉNUDATION DES ANDES DE PATAGONIE

151



4.4.5. Profil n°5 : Granodiorite Barrancos

Le profil n°5 a été échantillonné au sein de la granodiorite Barrancos, situé à environ 35 

km à l’ouest du Monte San Lorenzo (3706 m) (Figure 4.18). Cette granodiorite fait partie du 

batholithe patagonien et a été daté par la méthode K-Ar sur biotite à 123±3 Ma à la fois dans 

la vallée du Río de Los Ñadis et dans l’Estero Las Tablas (De la Cruz et al., 2004). Il a 

également été daté par Townley (1996) à 114±1 Ma par la méthode 40Ar/39Ar sur hornblende 

dans une tonalite et à 117±1 Ma par Pankhurst et al. (1999) en utilisant l’isochrone Rb-Sr sur 

roche totale.

La granodiorite Barrancos a également fait l’objet d’une étude récente par traces de fission 

sur apatite (Haschke et al., 2006). Nous avons choisi de prélever nos échantillons à des 

positions proches de celles de cette étude pour comparer les deux méthodes. Ainsi, sept 

échantillons ont été récoltés entre 147 et 1436 m d’altitude (Figure 4.19a). Seuls les deux 

échantillons avec les altitudes les plus élevées ont pu être datés pour le moment (Figure 4.19b 

et Tableau 4.1). L’échantillon DES16, situé à une altitude de 1436 m, présente un âge moyen 

de 6,8±5,0 Ma et un âge central de 7,0±6,3 Ma (Figure 4.19c et Tableau 4.1). L’aliquot DES16d 

a été exclu du calcul compte tenu de son âge plus ancien (17,3±1,4 Ma) que l’âge traces de 

fission correspondant (11,3±0,7 Ma). L’échantillon DES17, à une altitude de 1245 m, donne un 

âge moyen de 6,5±3 Ma et un âge central de 6,3±0,8 Ma (Figure 4.19c et Tableau 4.1).

Figure 4.18.  Vue vers le nord 

de la granodiorite Barrancos 

(au premier plan).
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Figure 4.19.  (a) Diagramme altitude vs. distance pour les échantillons du profil n°5. (b) Diagramme 

altitude vs. âge pour les différents aliquots des échantillons DES16 et DES17. Sont également 

représentés sur ce diagramme les âge traces de fission sur apatite obtenus par Thomson et al.  (2001) et 

Haschke et al. (2006). (c) Diagramme altitude vs. âges moyens obtenus par les différentes méthodes.
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4.4.6. Profil n°6 : Cueva de las manos

Ce dernier profil est localisé sur les bords du Río Pinturas, au sud-est de la Meseta del 

Lago Buenos Aires (Figure 4.21). Compte tenu du faible dénivelé de la zone cible, ce profil 

n’est composé que de deux échantillons situés à 441 et 647 m d’altitude (Figure 4.20). Sur ces 

deux échantillons, prélevés au sein du Groupe Bahía Laura (Jurassique moyen-supérieur), 

seul l’échantillon DES14 contenait une apatite exploitable qui n’a pas encore été datée.

Figure 4.20. Diagramme 

altitude vs.  distance 

pour les échantillons du 

profil n°6.

Figure 4.21. Vallée de 

la Cueva de las Manos, 

lieu d’échantillonnage 

du profil n°6.
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Tableau 4.1. Résultats des âges (U-Th)/He sur apatite pour les profils échantillonnés. Les aliquots en 

gris sont éliminés du calcul de l’âge moyen de l’échantillon, compte tenu de leur âge trop vieux.
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4.5. Interprétations et discussion

Sur les 27 échantillons prélevés et préparés, 5 ne contenaient pas d’apatites, 13 sont 

toujours en cours d’analyse et 9 ont pu fournir un âge (U-Th)/He. L’interprétation des 

différents profils ne peut être pour l’instant que partielle dans la mesure où ils ne contiennent 

au maximum que trois échantillons (profils n°2 et n°4). L’utilisation de la pente âge-altitude 

pour l’estimation de vitesses d’exhumation, comme cela a pu être fait par différentes études 

(e.g. House et al., 1997; Ehlers et al., 2003; Reiners et al., 2003; Fitzgerald et al., 2006) n’est 

donc pour le moment pas applicable à notre étude. Néanmoins les âges (U-Th)/He obtenus 

permettent de compléter les études de thermochronologie déjà réalisées dans la Cordillère de 

Patagonie. Deux points essentiels seront développés dans la suite. Dans un premier temps, 

nous examinerons en détail le profil du Cerro MacKay, profil le plus complet et qui a la 

particularité de présenter une pente âge-altitude inversée. Puis, nous nous nous attacherons 

à démontrer la variabilité des âges (U-Th)/He en fonction de la latitude des points 

d’échantillonnage et plus particulièrement en fonction de leur position par rapport au point 

triple du Chili. 

4.5.1. Profil âge-altitude du Cerro MacKay

Au nord du PTC, le profil n°2 (Cerro MacKay) a la particularité de présenter un profil âge-

altitude inverse (i.e. que les âges les plus jeunes sont observés aux altitudes les plus hautes). 

Or, lorsque les roches subissent un refroidissement rapide (>10°C. Ma-1), les âges doivent 

croître de manière linéaire avec l’altitude et dans ce cas, la pente de la droite de régression 

fournit une mesure du taux de dénudation (Fitzgerald et Gleadow, 1990; Gallagher et al., 

1998). Cette hypothèse repose sur le fait que les isothermes dans la croûte supérieure sont 

répartis de manière homogène et sont constants dans le temps. Or, de nombreuses études ont 

montré que la structure thermique de la partie superficielle de la croûte est fortement 

perturbée par la topographie en surface, les isothermes de faible température ayant tendance 

à suivre la topographie (Stüwe et al., 1994; Mancktelow et Grasemann, 1997; Braun, 2002; 

Reiners et al., 2003; Foeken et al., 2007). Le degré avec lequel ces isothermes suivent la 

topographie est fonction à la fois de la longueur d’onde de la topographie (distance entre 

deux crêtes ou deux vallées consécutives) et de son amplitude, mais également du taux de 

dénudation (Stüwe et al., 1994; Mancktelow et Grasemann, 1997; Braun, 2002). La 
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topographie tend ainsi à comprimer de manière plus importante les isothermes sous les 

vallées que sous les crêtes (Figure 4.22a), et dans ce cas, la pente de la relation âge-altitude 

pour les thermochronomètres basse température fournira une surestimation du taux de 

dénudation réel (Stüwe et al., 1994; Mancktelow et Grasemann, 1997; Braun, 2002; Reiners et 

al., 2003).

Figure 4.22. (a) Surestimation du taux d’exhumation (v) à partir de la pente âge-altitude (d’après 

Braun, 2002 et Reiners et al., 2003). Cette surestimation est liée à la déflexion des isothermes de 

fermeture des thermochronomètres basse température par les reliefs en surface. Le rapport entre 

l’amplitude de la topographie et l’amplitude de l’isotherme de fermeture ()), autrement appelé 

rapport d’admittance (Reiners et al., 2003) dépend de la longueur d’onde du relief ((). Pour avoir le 

taux d’exhumation réel, un facteur de correction (1-)) doit être appliqué. (b) Si une réduction du relief 

d’un facteur !  se produit entre le moment où la roche traverse l’isotherme de la température de 

fermeture et le moment où elle se retrouve en surface, la pente âge-altitude donne une valeur d’autant 

plus surestimée du taux d’exhumation réel. Dans certains cas, cette pente peut même être négative.
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Le changement d’amplitude du relief affecte également fortement la pente de la relation 

âge-altitude. Si depuis le moment où la roche a traversé l’isotherme de la température de 

fermeture du thermochronomètre considéré, l’amplitude du relief s’est réduite, alors le taux 

d’exhumation extrait de la pente âge-altitude sera d’autant plus surestimé (Braun, 2002) (Fig 

4.16b). En effet, pour les roches prélevées au niveau des crêtes, la réduction du relief diminue 

la distance parcourue entre le moment où la roche traverse la température de fermeture et le 

moment où elle se retrouve en surface. A l’inverse, dans les vallées, la distance parcourue 

dans le même temps sera plus grande, par rapport au cas théorique où le relief serait resté 

constant. Cette situation conduit à une diminution des âges apparents au niveau des crêtes et 

une augmentation des âges apparents au niveau des vallées (Figure 4.22b) qui peut générer 

sous certaines conditions une pente négative de la relation âge-altitude (Braun, 2002).

Peu d’exemples naturels d’une telle situation (pente de la relation âge-altitude négative) 

ont été reportés dans la littérature. A notre connaissance, seule l’étude de Wipf (2006), 

réalisée sur la marge Pacifique du Pérou, au nord de la ride de Nazca, a mis en évidence, 

pour des échantillons situés entre 300 et 1000 m d’altitude, une pente âge-altitude négative. 

Le profil du Cerro MacKay constituerait donc un second exemple au sein duquel la pente 

de la relation âge-altitude est négative (Figure 4.23). Les trois âges, compris entre 28,7±5,5 Ma 

(COY02) et 48,1±2,9 Ma (COY04), définissent une pente négative âge-altitude de l’ordre de 

-20,5 m.Ma-1 (Figure 4.23). Cette dernière indiquerait donc une phase de réduction du relief 

postérieure au passage des roches au travers de la température de fermeture d’~70°C, à ~29 

Ma. L’utilisation sur le même profil, d’un thermochronomètre dont la température de 

fermeture est plus élevée (traces de fission sur apatite, (U-Th)/He sur zircon, âges K-Ar sur 

muscovite) nous permettrait d’évaluer le taux d’exhumation réel de la région (v), et 

connaissant le rapport d’admittance ), d’estimer l’amplitude de la réduction de relief (!) à 

l’origine de la pente négative.

Cependant, il convient de rester prudent tant que le profil n’est pas complet. L’obtention 

de l’âge (U-Th)/He de l’échantillon COY03 nous permettra de confirmer ou d’infirmer la 

pente négative de la relation âge-altitude.
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Figure 4.23. Diagramme altitude vs. âge pour le Cerro MacKay. La pente de la droite de régression 

pour les âges (U-Th)/He est négative, les âges les plus anciens se trouvant au niveau de la vallée.

4.5.2. Variation latitudinale des âges (U-Th)/He

L’extension de la fenêtre de slab associée à la subduction des différents segments de la 

dorsale du Chili se limite au nord à la position actuelle du point triple, à la latitude de 

46°30’S (Figure 4.2). D’un point de vue structural, le raccourcissement dans le système de plis 

et de chevauchements associés, au sud du PTC, a cessé avant 14 Ma (Lagabrielle et al., 2007) 

alors qu’au nord du PTC s’est développé depuis ~16 Ma le système de faille de Liquiñe-

Ofqui, en régime transpressif (Thomson, 2002). Le modèle de topographie dynamique (cf. 

Chapitre 3) a montré que l’ouverture de la fenêtre de slab sous le continent sud-américain et 

la migration vers le nord du point triple du Chili au cours des 14 derniers millions d’années 

s’accompagne d’un soulèvement progressif vers le nord de la lithosphère continentale 

pouvant atteindre environ 800 m au niveau de la Cordillère (Figure 3.11). Or nous avons vu 

que l’altitude moyenne de la chaîne n’est que faiblement plus grande au sud du point triple 
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qu’au nord (Figure 4.1b). Le thermochronomètre (U-Th)/He sur apatite étant sensible à la 

dénudation superficielle, les âges (U-Th)/He sur apatite les plus jeunes doivent donc être en 

théorie obtenus au sud du PTC, si cette région a subi un soulèvement préférentiel au cours 

du Néogène. A l’inverse, au nord du point triple, loin du système de faille de Liquiñe-Ofqui, 

la chaîne andine ne devrait pas avoir connu de soulèvement récent majeur et par conséquent 

les âges (U-Th)/He sur apatite devraient être antérieurs au minimum au Miocène moyen.

La figure 4.24 présente la répartition des âges (U-Th)/He ainsi que des âges traces de 

fission sur apatite des précédentes études (Thomson et al., 2001; Thomson, 2002; Haschke et 

al., 2006) en fonction de leur latitude. Comme prévu, la position actuelle du PTC constitue 

une discontinuité majeure en terme d’âge de refroidissement pour les deux 

thermochronomètres ((U-Th)/He et traces de fission sur apatite). En effet, si l’on se place loin 

du système de failles de Liquiñe-Ofqui, tous les âges au nord du PTC sont plus vieux que 

28,7±5,5 Ma (COY02), qui correspond à l’âge central (U-Th)/He le plus jeune du profil n°2 

(Cerro MacKay). L’âge trace de fission le plus ancien, de 86,3±4,3 Ma (THC35; Thomson et 

al., 2001), 65 km au nord du profil n°2, est expliqué comme résultant d’un refroidissement en 

deçà de 60°C peu de temps après l’intrusion de ce granite (daté à ~95 Ma, Pankhurst et al., 

1999), puis d’une résidence dans les 2 km supérieurs de la croûte depuis ce moment. La 

dénudation de cette région des Andes de Patagonie apparaît dès lors minime (~23 m.Ma-1). 

Au sein du système de failles de Liquiñe-Ofqui, entre 42° et 46°S, les âges traces de fission 

sur apatite sont inférieurs à 16 Ma (Thomson, 2002) (Figure 4.24). Ils sont attribués à un 

refroidissement et une dénudation qui s’accélère entre 16 et 10 Ma. Sous l’effet combiné de 

mouvements transpressifs et d’une érosion glaciaire à périglaciaire importante, une 

dénudation très rapide de la région est enregistrée entre 7 et 2 Ma (Thomson, 2002), 

synchrone de la subduction de la dorsale du Chili entre 49° et 47°S. Par ailleurs, des âges 

traces de fission sur apatite anormalement jeunes ont été observés le long de la faille de 

Liquiñe-Ofqui, indiquant la présence de flux de chaleur anormalement élevés localement, au 

niveau de la faille. Ceux-ci s’expliquent par un réchauffement lié au cisaillement et/ou par 

l’advection de fluides hydrothermaux (Thomson, 2002). Il faut d’ailleurs noter la mise en 

place d’un proto-volcan au large de la ville de Puerto Aysen (45°24’S) au cours de l’année 

2007, probablement à l’origine de la crise sismique débuté en janvier 2007 et qui a atteint son 

paroxysme le 21 avril avec un séisme de magnitude 6,2. 
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Figure 4.24. Âges (U-Th)/He sur apatite (cercles) obtenus au cours de cette étude et âges traces de 

fission sur apatite (losanges) obtenus par Thomson et al. (2001),  Thomson (2002) et Haschke et al. 

(2006) vs. latitude. Les numéros des profils échantillonnés sont indiqués.  Les cercles noirs 

correspondent aux âges (U-Th)/He sur apatite du pluton Paso Las Llaves, cristallisé à ~10 Ma. Les 

losanges verts sont les âges traces de fission obtenus au sein du système de failles de Liquiñe-Ofqui, 

dont le régime transpressif (en gris clair) a démarré à ~16 Ma (Thomson, 2002).  Sont également 

représentés sur ce diagramme (traits noirs) la position approximative du point triple Farallon-Aluk-

Amérique du Sud (FAAS) au cours de l’Éocène et la position du point triple du Chili (PTC) au cours 

des 14 derniers millions d’années (Cande et Leslie, 1986). Les différents épisodes de compression 

recensés dans la littérature sont indiqués en gris foncé : entre 52°S et 50°30’S (Suárez et al.,  2000), à 

50°S (Kraemer et al., 2002),  entre 49°S et 47°S (Suárez et al., 2000), à 47°S (Troncoso et al., 2002; Ramos, 

2005), à 46°30’S (Thomson et al., 2001; Lagabrielle et al., 2004), à 42°S (Giacosa et Heredia, 2004).

Au sud du point triple, les âges traces de fission sont de manière générale plus vieux que 

les âges (U-Th)/He (Figure 4.24); ils ont été attribués par Thomson et al. (2001) à la migration 

vers l’est de la zone de dénudation maximale entre 30 Ma et 12-8 Ma en réponse à la 

migration vers l’est de la zone de déformation d’avant-pays et à une érosion par subduction 

au niveau de la fosse. Compte tenu de l’absence de synchronisme entre la migration du PTC 

et ces âges traces de fission, l’influence de l’ouverture de la fenêtre asthénosphérique, sur la 

seule base de ces âges traces de fission, semble nulle. Les âges (U-Th)/He obtenus, en 

revanche, sont tous inférieurs à 12,4±6,2 Ma (Ll01), l’âge le plus ancien du profil n°4 (Paso 
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Las Llaves). Il faut toutefois noter que les échantillons du profil n°4 ont été prélevés au sein 

d’un pluton daté par plusieurs méthodes autour de 10 Ma (cf. § 4.4.4). Les âges entre ~12 Ma 

et ~6 Ma obtenus pour ce profil n°4 témoigneraient donc de la mise en place et du 

refroidissement du pluton plutôt que d’une exhumation en relation avec l’ouverture de la 

fenêtre asthénosphérique. En revanche, les profils n°3 et n°5 ne correspondent pas à des âges 

d’intrusion dans la mesure où les roches échantillonnées appartiennent au batholithe 

patagonien mis en place au Crétacé inférieur. Les âges (U-Th)/He obtenus varient entre 7 et 

4,7 Ma. 

Pour la granodiorite Barrancos (profil n°5), des âges traces de fission aussi jeunes avaient 

précédemment été reportés par Thomson et al. (2001) (7,6±1,1 Ma, THC14) et Haschke et al. 

(2006) (6,3±0,6 Ma, CB-130). Cependant ces âges traces de fission sont obtenus dans la partie 

basse du profil vertical, pour des altitudes respectives de 103 et 130 m (Figure 4.19). Nos âges 

(U-Th)/He et notamment celui à 6,3±0,8 Ma (DES17) sont au contraire obtenus dans la partie 

haute du profil, à une altitude de 1245 m. On peut en considérant la pente âge-altitude pour 

les âges traces de fission sur apatite de Haschke et al. (2006) et Thomson et al. (2001) calculer 

un âge traces de fission théorique que devrait avoir l’échantillon situé à 1245 m d’altitude. 

Nous estimons cet âge à 12,4 Ma (Figure 4.25).

Les modèles thermiques réalisés à partir des traces de fission (Haschke et al., 2006) 

indiquent que le taux d’exhumation pour la période entre 17 et 6 Ma est de 600-650 m.Ma-1. 

En considérant un gradient géothermique de 34±11°C.km-1 (gradient géothermique actuel 

déterminé par Thomson, 2002), une différence de température entre les deux 

thermochronomètres (traces de fission et (U-Th)/He) sur apatite de 40°C (110°C - 70°C) et un 

taux d’exhumation de 600-650 m.Ma-1, l’âge (U-Th)/He sur apatite à l’altitude de 1245 m 

devrait être compris entre 11 et 9,5 Ma. Or l’âge obtenu est de 6,3 Ma. Il semblerait donc que 

le thermochronomètre traces de fission sur apatite ne soit pas suffisamment précis pour 

renseigner sur les derniers stades de l’exhumation. Néanmoins, le manque de données actuel 

sur notre profil n°5 exclue toute possibilité de déterminer de manière précise un taux 

d’exhumation à partir des âges (U-Th)/He. L’obtention des données complémentaires 

(échantillons DES18, DES19, DES20, DES21, et DES22) devrait permettre de préciser l’histoire 

tectonique récente de cette zone et plus particulièrement de confirmer une accélération de 

l’exhumation à partir de 6 Ma, au moment où le segment SCR-1 de la dorsale du Chili entre 

en subduction sous cette partie de la Patagonie.
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Figure 4.25. Diagramme altitude vs.  âge pour la granodiorite Barrancos. La droite de régression pour 

les âges traces de fission de Haschke et al. (2006) donne un âge de 12, 4 Ma à une altitude de 1245 m 

(cercle blanc).  L’âge (U-Th)/He sur apatite à cette même altitude est de 6,3±0,8 Ma (échantillon 

DES17), ce qui est plus jeune que l’âge attendu en considérant un gradient thermique de 34±11°C.km-1, 

un taux d’exhumation de 600-650 m.Ma-1 et une différence de température de fermeture de 40°C entre 

les thermochronomètres traces de fission et (U-Th)/He sur apatite.

Pour le profil n°3 (Monzogranite Murta), un seul âge (U-Th)/He a été obtenu (4,7±4,1 

Ma). L’incertitude sur l’âge est forte compte tenu de l’incertitude élevée sur la concentration 

en He, due à la faible teneur en He de ces apatites. Néanmoins, cet âge est jeune et pourrait 

également témoigner d’une exhumation récente en relation avec la subduction de la dorsale 

du Chili, et plus particulièrement du segment SCR1 au droit duquel il se localise. L’obtention 

des données supplémentaires (DES23, DES25, DES26 et DES27) sur ce profil devrait 

permettre de nous renseigner sur la question.
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4.6. Conclusions

L’étude de la dénudation de la Cordillère de Patagonie par l’utilisation d’un 

thermochronomètre basse température ((U-Th)/He sur apatite) reste encore partielle. 

L’utilisation du thermochronomètre (U-Th)/He sur apatite dans la région du Cerro MacKay, 

au nord de la latitude du point triple du Chili, pourrait mettre en évidence une période de 

diminution du relief après au minimum 29 Ma, comme en témoigne la pente négative de la 

relation âge-altitude du profil n°2.

Du point de vue de la dynamique d’entrée en subduction de la ride, les données obtenues 

mettent en évidence une discontinuité en terme d’âge d’exhumation de part et d’autre de la 

position du point triple du Chili. Au nord du PTC, les âges sont “vieux” (entre ~48 et ~29 

Ma) alors qu’au droit et au sud du PTC les âges sont beaucoup plus “jeunes” (entre ~5 et~7 

Ma) et donc synchrones de l’ouverture de la fenêtre de slab qui débute sous cette région 

autour de 6 Ma. 

L’obtention des données supplémentaires sur les différents profils devrait nous permettre 

de définir de manière plus quantitative le tempo et l’ordre de grandeur des changements de 

taux d’exhumation et ainsi de confirmer ou infirmer leur relation avec l’ouverture de la 

fenêtre de slab.
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5. Interaction entre subduction et dynamique de la 

plaque chevauchante : apports de la modélisation 

analogique

5.1. Introduction

Dans les deux chapitres précédents, nous avons vu que le processus de subduction 

influençait de manière significative la dynamique de la plaque chevauchante, aussi bien à 

proximité de la fosse que plus loin en direction de la zone avant-pays. Il nous est apparu dès 

lors intéressant de reproduire à l’échelle du laboratoire le processus de subduction pour 

mieux comprendre les relations entre phénomènes profonds et réponse associée en surface. 

Trois séries de modèles ont été réalisées au cours de deux séjours (novembre 2005 et janvier-

mars 2007) au sein du laboratoire de modélisation analogique de l’Université Roma Tre, en 

Italie, sous la direction de Claudio Faccenna et de Francesca Funiciello, et avec l’aide de 

Joseph Martinod, Vincent Regard, et Valerio Olivetti (Tableau 5.1 et Figure 5.1). 

La première partie de ces résultats, qui aborde les problèmes de dynamique de la plaque 

chevauchante en réponse à des changements de pendage du slab, présentée ci-après 

(chapitre 5.4), a fait l’objet d’un article publié dans la revue Tectonophysics. Elle s’appuie sur 

huit expériences dont les caractéristiques sont présentées dans le Tableau 5.1A. 

La deuxième partie des modèles analogiques réalisés traite de la problématique de la 

dynamique de la subduction lors d’un changement de largeur du slab, phénomène se 

produisant lors de l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique sous la plaque chevauchante 

(chapitre 5.5). Quatorze expériences, dont les caractéristiques sont présentées dans les 

Tableaux 5.1B et 5.1C, ont été réalisées pour aborder cette thématique.

La dernière série d’expériences aborde l’étude des flux de matière dans le manteau 

asthénosphérique liés à l’ouverture sous le continent d’une fenêtre de slab (chapitre 5.6). 

Cette série est composée de quatre expériences dont les paramètres sont détaillés dans le 

Tableau 5.1D.

J’ai également participé à l’élaboration d’un article intitulé “Flat subduction dynamics and 

deformation of the South American plate: Insights from analogue modelling” de Espurt et al. 
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et paru dans la revue Tectonics (2008). Les résultats de ces travaux, n’étant pas en relation 

directe avec la thématique de ma thèse, sont présentés en annexe.
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A                    1ère Série : Subduction “forcée” d’une plaque océanique sous un continent fixe

No Expérience E04 E01 F06 F07 F08 D08 D10 D12

Plaque poussée Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Plaque        

océan.

Vitesse du piston mm.s-1 0,17 0,33 0,16 0,12 0,09 0,33 0,33 0,33

Plaque 
océan.

Longueur (Lo) mm 520 520 590 600 580 300 300 300

Largeur (lo) mm 300 300 400 400 400 305 305 305

Épaisseur (Eo) mm 13 13 10,5 10,5 11 13 13 13

Masse volumique (!o) kg.m-3 1502 1502 1479 1479 1479 1492 1434 1434

Viscosité ("o) Pa.s 6,0E+05 6,0E+05 3,9E+05 3,9E+05 3,9E+05 3,5E+05 3,6E+05 3,6E+05

Plaque 
cont.

Longueur (Lc) mm 210 210 190 170 100 200 190 240

Largeur (lc) mm 300 300 400 400 400 305 305 305

Épaisseur (Ec) mm 13 13 10,5 10,5 11 13 13 13

Masse volumique (!c) kg.m-3 1326 1326 1366 1366 1366 1314 1314 1314

Viscosité ("c) Pa.s 3,5E+05 3,5E+05 2,4E+05 2,4E+05 2,4E+05 1,5E+05 1,5E+05 1,5E+05

Manteau 
supérieur

Longueur (Lm) mm 800 800 800 800 800 800 800 800

Largeur (lm) mm 800 800 800 800 800 800 800 800

Épaisseur (Em) mm 97 97 87 87 92 97 97 97

Masse volumique (!m) kg.m-3 1426 1426 1399 1399 1399 1416 1416 1416

Viscosité ("m) Pa.s 82 82 40 40 40 20 20 20

Rapport de viscosité ("o/"m) - 7317 7317 9750 9750 9750 17500 18000 18000

Flottabilité (!o-!m) kg.m-3 76 76 80 80 80 76 18 18

B                                          2ème Série : Subduction “libre” d’une plaque océanique

No Expérience DYN27 DYN28 DYN29 DYN30 G02 G05 G06 G14
Plaque poussée - - - - - - - -

Vitesse du piston mm.s-1 - - - - - - - -

Plaque 
océan.

Longueur (Lo) mm 500 500 500 500 450 550 550 340

Largeur (lo) mm 150 200 200 150 300 300 300 300

Épaisseur (Eo) mm 15 15 12,8 13 12 12 12 12

Masse volumique (!o) kg.m-3 1506 1506 1506 1506 1506 1469 1469 1535

Viscosité ("o) Pa.s 4,2E+05 4,2E+05 4,2E+05 4,2E+05 4,2E+05 6,9E+05 6,9E+05 5,8E+05

Plaque 
cont.

Longueur (Lc) mm - - - - - - - -

Largeur (lc) mm - - - - - - - -

Épaisseur (Ec) mm - - - - - - - -

Masse volumique (!c) kg.m-3 - - - - - - - -

Viscosité ("c) Pa.s - - - - - - - -

Manteau 
supérieur

Longueur (Lm) mm 800 800 800 800 670 800 800 670

Largeur (lm) mm 800 800 800 800 570 800 800 570

Épaisseur (Em) mm 97 97 98 95 100 110 110 110

Masse volumique (!m) kg.m-3 1450 1450 1450 1450 1440 1418 1423 1435

Viscosité ("m) Pa.s 1000 1000 1000 1000 1150 47 32 300

Rapport de viscosité ("o/"m) - 424 424 424 424 369 14681 21563 1933

Flottabilité (!o-!m) kg.m-3 56 56 56 56 66 51 45 100
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C           2ème Série : Subduction d’une plaque océanique de largeur variable sous un continent 

No Expérience G13 G15 G16 G17 G08 G09

Plaque poussée -
Plaque        

continentale

Plaque        

continentale

Plaque        

continentale
-

Plaque        

continentale

Vitesse du piston mm.s-1 - - 0,016 0,038 - 0,15

Plaque 
océanique

Longueur (Lo) mm 340 340 340 340 550 550

Largeur (lo) mm 300/100 300/100 300/100 300/100 300/100 300/100

Épaisseur (Eo) mm 12 12 12 12 12 12

Masse volumique (!o) kg.m-3 1535 1535 1535 1535 1469 1469

Viscosité ("o) Pa.s 5,8E+05 5,8E+05 5,8E+05 5,8E+05 6,9E+05 6,9E+05

Plaque 
continentale

Longueur (Lc) mm 200 200 200 200 - 220

Largeur (lc) mm 300 300 300 300 - 300

Épaisseur (Ec) mm 12 12 12 12 - 12

Masse volumique (!c) kg.m-3 1370 1370 1370 1370 - 1370

Viscosité ("c) Pa.s 4,20E+05 4,20E+05 4,20E+05 4,20E+05 - 4,20E+05

Manteau 
supérieur

Longueur (Lm) mm 670 670 670 670 800 800

Largeur (lm) mm 570 570 570 570 800 800

Épaisseur (Em) mm 110 110 110 110 110 110

Masse volumique (!m) kg.m-3 1435 1435 1435 1435 1423 1423

Viscosité ("m) Pa.s 300 300 350 350 32 32

Rapport de viscosité ("o/"m) - 1933 1933 1657 1657 21563 21563

Flottabilité (!o-!m) kg.m-3 100 99 99 99 46 46

D             3ème Série : Subduction avec mesure du flux mantellique

No Expérience G22 G23 G24 G25
Plaque poussée - - - -

Vitesse du piston mm.s-1 - - - -

Plaque 
océanique

Longueur (Lo) mm 390 350 350 360

Largeur (lo) mm 260 260 260 260

Épaisseur (Eo) mm 12 12 12 12

Masse volumique (!o) kg.m-3 1469 1469 1469 1469

Viscosité ("o) Pa.s 6,9E+05 6,9E+05 6,9E+05 6,9E+05

Manteau 
supérieur

Longueur (Lc) mm 550 550 550 550

Largeur (lc) mm 260 260 260 260

Épaisseur (Ec) mm 110 110 110 110

Masse volumique (!c) kg.m-3 1416 1416 1416 1416

Viscosité ("c) Pa.s 27 27 27 27

Rapport de viscosité ("o/"m) - 25556 25556 25556 25556

Flottabilité (!o-!m) kg.m-3 53 53 53 53

Tableau 5.1.  Paramètres expérimentaux des trois séries d’expériences menées en novembre 2005 et de 

janvier à mars 2007. (A) 1ère série : subduction “forcée” d’une plaque océanique sous un continent fixe. 

(B) 2ème série :  subduction “libre” d’une plaque océanique. (C) 2ème série : subduction d’une plaque 

océanique de largeur variable sous un continent. (D) 3ème série : subduction avec mesure du flux 

mantellique.
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Figure 5.1. Vues en 3-D des configurations expérimentales utilisées pour les trois séries de modèles 

analogiques réalisées. Pour les différents paramètres de chacun des modèles, se référer au Tableau 5.1.

5.2. Configuration des modèles

5.2.1. Procédure expérimentale

La procédure expérimentale utilisée pour développer nos modèles analogiques est proche 

de celle développée par Funiciello et al. (2004) et Heuret et al. (2007). Nos modèles sont ainsi 

réalisés dans des boîtes en plexiglas de différentes dimensions, permettant de faire varier les 

conditions aux limites: (1) 80!80!22 cm3, (2) 67!57!35 cm3, et (3) 55!26!25 cm3.

La boîte est ensuite remplie par du sirop de glucose sur une épaisseur comprise entre 87 et 

110 mm. Cette couche représente le manteau asthénosphérique. Le fond de la boîte simule 

donc la limite entre le manteau supérieur et le manteau inférieur, à 660 km de profondeur. 

Trois types de sirop ont été utilisés: un sirop très peu visqueux (entre 20 et 80 Pa.s), un sirop 

intermédiaire (~300 Pa.s) et un sirop très visqueux (~1000 Pa.s). Le sirop de glucose est un 
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matériel newtonien, sensible à la température (Figure 5.2). Les modèles sont donc réalisés en 

conservant une température ambiante constante dans le laboratoire. 

Figure 5.2. Évolution de la viscosité du sirop de glucose très peu visqueux en fonction de sa 

température. Une augmentation de 8°C divise la viscosité d’un facteur 2.

Sur ce sirop, nous plaçons une (ou deux) plaque en gomme de silicone (Rhodrosil 

Gomme) aux propriétés visco-élastiques, et dont les densités sont contrôlées pour tenir 

compte de la flottabilité du type de plaque simulé (plaque océanique ou plaque 

continentale). La composante élastique de la silicone est négligeable pour les taux de 

déformation appliqués dans nos modèles (Weijermars, 1986). Ceci est démontré par le fait 

que l’échelle de temps de nos modèles (d’une durées de quelques minutes à dizaines de 

minutes) est toujours largement supérieure au temps de relaxation de Maxwell (Weijermans 

et Schmeling, 1986). En conséquence, la gomme de silicone est considérée comme un fluide 

quasi-newtonien dans lequel le taux de déformation est linéairement proportionnel à la 

contrainte (Weijermars, 1986; Weijermars et Schmeling, 1986). La plaque de silicone simulant 

la plaque océanique a une flottabilité négative, ce qui implique que cette dernière plonge 

dans le sirop de glucose sous l’effet de son propre poids. La plaque de silicone simulant la 

plaque continentale possède, au contraire une flottabilité positive. Pour initier la subduction, 

la plaque océanique est manuellement enfoncée jusqu’à une profondeur d’environ 3 cm 

(correspondant à 180 km dans la nature) dans le sirop de glucose. La suite du processus de 
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subduction est laissée libre (contrôlée par la seule flottabilité négative du slab) ou contrainte 

par l’intermédiaire d’un piston imposant au travers d’une butée rigide un mouvement 

constant soit à la plaque de silicone simulant la plaque océanique, soit à celle simulant la 

plaque continentale chevauchant la zone de subduction.

Dans nos expériences, nous faisons l’hypothèse que chaque plaque est entièrement 

entourée par des zones de faiblesse (dorsale ou faille transformante) dont la viscosité est celle 

du manteau qui l’entoure, sauf pour les bords en contact avec la butée rigide ou dans le cas 

où la largeur de la plaque correspond à la largeur de la boîte.

La plaque subductée et la plaque chevauchante sont découplées par une faible couche de 

sirop de glucose qui empêche les plaques de se coller au cours de l’expérience. Par 

conséquent, le plan de subduction est considéré comme faible puisque présentant la même 

viscosité que le manteau environnant. De plus, pour minimiser les effets de friction au 

niveau de la fosse, la plaque subductée est enduite de Vaseline.

5.2.2. Critères de similarité

Un des principes fondamentaux de la modélisation analogique est de vérifier le 

dimensionnement des expériences réalisées, qui consiste en la mise à l’échelle des propriétés 

des matériaux utilisés (Hubbert, 1937; Ramberg, 1967, Weijermans et Schmeling, 1986). 

Cette mise à l’échelle débute en général par la mise à l’échelle des longueurs. Dans nos 

modèles, le fond de la boîte en Plexiglas matérialise la discontinuité entre le manteau 

supérieur et le manteau inférieur, situé à 660 km de profondeur. L’épaisseur de manteau 

asthénosphérique variant entre 87 et 110 mm, le facteur de mise à l’échelle est alors compris 

entre 1,32.10-7 et 1,67.10-7.. En conséquence, si l’on désire modéliser une plaque dont 

l’épaisseur est de 100 km dans la nature, l’épaisseur de silicone dans les modèles sera 

respectivement comprise entre 13,2 mm et 16,7 mm.

La mise à l’échelle doit également être faite pour les propriétés physiques des matériaux 

utilisés. Dans notre cas, la lithosphère, dont le profil rhéologique naturel présente des zones 

fragiles et ductiles, est simulée par l’utilisation d’une simple couche de silicone, matériau 

newtonien. Le dimensionnement de nos modèles est alors réalisé en tenant compte des 

propriétés moyennes de l’ensemble de la lithosphère. Le choix d’une rhéologie visqueuse 

pour modéliser la lithosphère océanique est une approximation de premier ordre qui semble 
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appropriée compte tenu de l’hypothèse généralement admise suggérant que cette dernière se 

comporte comme un fluide à l’échelle des temps géologiques (millions à dizaines de millions 

d’années) (Tao et O’Connell, 1993; Houseman et Gubbins, 1997; Becker et al., 1999; Faccenna 

et al., 2001b). La simplification introduite dans nos modèles nous empêche toutefois 

d’observer toute déformation de type cassante. 

Nous considérons dans nos modèles un rapport de viscosité entre la lithosphère subduite 

et le manteau asthénosphérique qui varie entre 400 et 25000 (Tableau 5.1). Dans la nature, ce 

rapport de viscosité est mal contraint mais les estimations existant dans la littérature font état 

de valeurs situées autour de 200 (Houseman et Gubbins, 1997), comprises entre 50 et 200 

(Conrad et Hager, 1999), aux environs de 100 (Becker et al., 1999), ou bien comprises entre 

100 et 500 (Faccenna et al., 2001a). Les expériences avec le rapport de viscosité le plus bas 

semblent donc être celles se rapprochant au mieux du cas naturel. Quand elle est présente 

dans nos modèles, la lithosphère continentale possède une viscosité proche de la viscosité de 

la lithosphère océanique.

La densité des différents matériaux est aussi un paramètre important puisque la 

flottabilité de la plaque plongeante est un des moteurs principaux du processus de 

subduction. Dans nos modèles, la différence de masse volumique entre la lithosphère 

océanique et le manteau asthénosphérique varie entre 18 et 100 kg.m-3 (Tableau 5.1). Le 

contraste de densité est d’environ 80 kg.m-3 pour une lithosphère océanique de 80 millions 

d’années (Cloos, 1993).

5.2.3. Limitations

Dans toutes nos expériences nous négligeons le rôle de l’effet thermique sur le processus 

de subduction. Nous faisons ainsi l’hypothèse que le manteau asthénosphérique se comporte 

comme un fluide newtonien passif et que les mouvements enregistrés au sein de ce dernier 

sont seulement la conséquence des mouvements du slab. 

De plus, le fait de négliger l’effet thermique implique que nos modèles représentent un 

cas limite dans lequel la subduction est essentiellement contrôlée par la flottabilité négative 

du slab. La température est traduite dans nos expériences en un contraste de densité qui 

reste constant au cours du temps. Ces conditions représenteraient un système quasi-

adiabatique. Les vitesses de subduction enregistrées dans nos modèles sont élevées (> 1 
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cm.an-1, mis à l’échelle) et justifient dans une certaine mesure l’hypothèse envisagée; nous 

modélisons alors un système de subduction dans lequel la conduction thermique est limitée 

(Nombre de Peclet >>1; Turcotte et Schubert, 1982; Funiciello et al., 2004).

Une autre limitation introduite par le fait que le système est isotherme est l’impossibilité 

de reproduire les changements de phase qui interviennent au sein du manteau et qui 

influencent la dynamique de la subduction (Christensen et Yuen, 1984; Pysklywec et 

Mitrovica, 1998). Par exemple la discontinuité à 660 km de profondeur est modélisée dans 

notre cas par un très fort contraste de viscosité alors que cette discontinuité correspond aussi 

à un changement de phase de l’Olivine (!) vers la Pérovskite et la Magnésiowustite  selon la 

réaction:

Mg2SiO4           MgSiO3 + MgO

Cette approximation semble toutefois confortée par les résultats obtenus par Bunge et al. 

(1997) et Lithgow-Bertelloni et Richards (1998) qui, dans leurs simulations, ont montré que 

l’effet lié à un saut de viscosité est plus important que celui lié à un changement de phase.

Concernant la rhéologie des matériaux utilisés, le slab est modélisé sous la forme d’un 

fluide newtonien alors que les données expérimentales indiquent que les matériaux du 

manteau supérieur devraient présenter une déformation en loi de puissance (n=3; Brace et 

Kohlstedt, 1980). Comme les matériaux newtoniens ont une réponse plus homogènes à la 

déformation que les fluides suivant une loi de puissance (n>1) (Ranalli, 1995), les structures 

se développant dans nos modèles seront ténues mais de grande longueur d’onde.

La discontinuité à 660 km de profondeur est modélisée dans nos expériences par le fond 

de la boîte en Plexiglas. Celui-ci correspond donc au toit du manteau inférieur et il peut être 

considéré comme l’analogue au référentiel global des points chauds dans la nature. Une 

limitation de cette configuration est que le fond de la boîte, simulant la discontinuité à 660 

km dans la nature, est imperméable. Néanmoins, de précédentes études (Davies, 1995; 

Guillou-Frottier et al., 1995; Christensen, 1996; Funiciello et al., 2003) ont démontré que la 

pénétration du slab au sein du manteau inférieur est limitée dans le cas où: (1) le changement 

de viscosité de part et d’autre de la discontinuité à 660 km est d’au moins un ordre de 

grandeur et  également (2) lorsque la durée du phénomène observé est limitée (équivalent à 

quelques dizaines de millions d’années dans la nature). Des modèles basés sur l’observation 
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des longueurs d’onde du géoïde (Hager, 1984; Hager et Richards, 1989; King et Hager, 1994) 

ainsi que des modèles prenant en compte le rebond post-glaciaire (Forte et Mitrovica, 1996; 

Mitrovica et Forte, 1997) suggèrent une augmentation de la viscosité entre le manteau 

supérieur et le manteau inférieur d’un facteur compris entre 10 et 100, rendant ainsi valide la 

première condition empêchant la pénétration du slab au travers de la discontinuité à 660 km. 

De plus, dans nos expériences, nous nous intéressons à des phénomènes dont les durées 

n’excèdent pas l’équivalent de 50 millions d’années dans la nature, garantissant ainsi la 

seconde condition.

5.3. Vitesses des plaques et forces agissant sur le processus de 

subduction

5.3.1. Vitesses des plaques

La vitesse de convergence (Vc) entre deux plaques dans une zone de subduction 

océanique est définie comme la différence entre la vitesse absolue de la plaque subduite (Vps) 

et la vitesse absolue de la plaque chevauchante (Vpc) (Figure 5.3):

Vc = Vps - Vpc

De son côté, la vitesse de la fosse (Vf) est fonction de la vitesse absolue de la plaque 

chevauchante (Vpc) et de la vitesse de déformation (Vd) de cette même plaque (Figure 5.3). Si 

l’on fait l’hypothèse que les taux d’accrétion et d’érosion tectonique sont négligeables, la 

vitesse de la fosse s’exprime selon la formule :

Vf = Vpc - Vd

La vitesse de la fosse est définie comme positive lorsqu’elle est en direction du continent et la 

vitesse de déformation est positive lorsque la plaque chevauchante est en extension.

Enfin, la vitesse de subduction de la plaque plongeante (Vsub) est définie comme la 

différence entre la vitesse de la plaque plongeante et la vitesse de la fosse :

Vsub = Vps - Vf
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Figure 5.3. Description des vitesses gouvernant le processus de subduction océanique.

5.3.2. Forces agissant sur le processus de subduction

Les zones de subduction sont des régions complexes pour lesquelles il est important de 

faire le bilan des forces physiques agissant sur la dynamique du processus. Il existe deux 

types de forces qui facilitent ou au contraire rendent plus difficile le mouvement des plaques 

(Figure 5.4). Une revue de ces différentes forces a déjà été réalisé dans le cas d’une 

subduction stationnaire (Forsyth et Uyeda, 1975; Chapple et Tullis, 1977; McKenzie, 1977; 

Davies, 1980; Conrad et Hager, 1999; Funiciello et al., 2003).

Figure 5.4. Description des forces (motrices et résistantes) gouvernant le processus de subduction 

océanique.
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5.3.2.1. Forces motrices de la subduction

5.3.2.1.1. Force de traction du slab (Fts)

Une lithosphère océanique devient de plus en plus dense au fur et à mesure qu’elle 

devient mature. Au-delà d’un certain seuil, la densité de la lithosphère devient supérieure à 

celle du manteau asthénosphérique sous-jacent; d’un point de vue gravitationnel, elle 

devient dès lors instable. Après le développement d’une instabilité initiale, le contraste de 

densité entre la lithosphère et le manteau asthénosphérique devient le moteur principal du 

processus de subduction.

La force associée par unité de longueur de fosse, appelée force de traction du slab (Fts), 

peut être exprimée selon la formule suivante (McKenzie, 1977):

Fts = !"gzh 

où !" est le contraste de masse volumique entre la lithosphère et le manteau 

asthénosphérique, g l’accélération de la pesanteur, z la profondeur jusqu’à laquelle le slab 

plonge et h son épaisseur.

Le contraste de densité !" n’est pas constant puisque la masse volumique de la 

lithosphère plongeante dépend d’une part de son âge mais est également sensible aux 

transformations minéralogiques qui l’affectent au cours de la subduction (e.g. Vlaar et 

Wortel, 1976; Turcotte et Schubert, 1982). L’effet conjugué de l’éclogitisation de la lithosphère, 

et des transitions de phases se produisant principalement à 410 km et 660 km de profondeur, 

augmentent la force de traction du slab. La somme de la force de traction du slab a été 

estimée par Turcotte et Schubert (1982) autour de 4,9.1013 N.m-1 pour un slab de masse 

volumique 3300 kg.m-3 atteignant une profondeur de 700 km, et considérant d’une part une 

lithosphère avec un coefficient de dilatation thermique de 3.10-5 K-1 et une diffusivité 

thermique de 1 mm2.s-1 et d’autre part une vitesse de subduction de 50 mm.an-1, une 

différence de masse volumique liée au changement de phase de 270 kg.m-3 et une pente de la 

courbe de Clapeyron de 4 MPa.K-1. 
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5.3.2.1.2. Force de poussée aux dorsales (Fpd)

La perte de masse au cours du processus de subduction nécessite la création de matériel 

lithosphérique au niveau des dorsales. Le refroidissement de ce matériel depuis les dorsales 

engendre une force de compression horizontale appelée force de poussée aux dorsales.  Le 

champ de gravité engendre le glissement de la surface de la lithosphère depuis la crête de la 

dorsale vers le fond du bassin océanique (Turcotte et Schubert, 1982). Cette force est estimée 

entre 3.1012 et 7.1012 N.m-1 en fonction du modèle de refroidissement (Parsons et Richter, 

1980) et évaluée à 3,9.1012 N.m-1 par Turcotte et Schubert (1982) en utilisant la formule 

suivante pour une lithosphère océanique de 100 Ma :

où !m est la masse volumique du manteau (=3300 kg.m-3), !w la masse volumique de l’eau 

(=1000 kg.m-3), "v le coefficient de dilatation thermique (= 3.10-5 K-1), (Tm-T0) la différence de 

température entre la base et le sommet de la lithosphère (=1200 K), # la diffusivité thermique 

de la lithosphère (= 1 mm2.s-1) et t l’âge du plancher océanique. Cette force est donc 

inférieure d’un ordre de grandeur à la force de traction du slab.

5.3.2.2. Forces résistant à la subduction

Les forces s’opposant aux mouvements des plaques résultent principalement de la 

difficulté pour la lithosphère à se déformer et de l’interaction entre la lithosphère et le 

manteau asthénosphérique (Figure 5.4). Les quatre principales forces sont : (1) la force 

nécessaire à la flexure de la lithosphère au niveau de la fosse (Rfl), (2) la force de couplage 

entre la lithosphère et le manteau à la base de la lithosphère en subduction (Rd), (3) la force 

de friction au niveau du plan de subduction (Rf), et (4) la force liée à l’interaction slab-

manteau (Rn et Rs) (Forsyth et Uyeda, 1975; Chapple et Tullis, 1977; McKenzie, 1977; Davies, 

1980; Conrad et Hager, 1999; Funiciello et al., 2003).
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5.3.2.2.1. Force de résistance à la flexure (Rfl)

La force nécessaire à courber la lithosphère plongeante au niveau de la fosse de 

subduction est une force résistante majeure, probablement la plus importante lorsque la 

subduction est mature (McKenzie, 1977; Houseman et Gubbins, 1997; Becker et al., 1999; 

Conrad et Hager, 1999). L’ordre de grandeur de cette force a été évalué en utilisant la théorie 

de la courbure d’une plaque visqueuse d’épaisseur h, développée par Turcotte et Schubert 

(1982). Dans ce cas, la force Rfl s’exprime selon la formule (Funiciello et al., 2003) :

Rfl ! uh3!l/r3

où u est la vitesse de subduction, h l’épaisseur de la lithosphère, !l sa viscosité et r son rayon 

de courbure. Cette force dissiperait 60% de l’énergie potentielle liée à l’entraînement du slab 

en profondeur (Conrad et Hager, 1999).

5.3.2.2.2. Force de couplage lithosphère/manteau asthénosphérique à la 

base de la lithosphère (Rd)

La résistance visqueuse du manteau à la base de la lithosphère est dépendante de la 

longueur et de la vitesse de subduction de la lithosphère plongeante mais également de la 

viscosité du manteau asthénosphérique (Forsyth et Uyeda, 1975). Ce terme n’est négligeable 

devant la force de résistance à la flexure de la lithosphère (Rfl) que quand la longueur de la 

plaque plongeante non subductée est dix fois moins grande que sa largeur (Funiciello et al., 

2004).

5.3.2.2.3. Force de friction sur le plan de subduction(Rf)

La force de résistance au glissement sur le plan de subduction est considérée comme le 

principal frein à l’initiation de la subduction (McKenzie, 1977; Mueller et Philipps, 1991; 

Ericksson et Arkani-Hamed, 1993). La valeur de contrainte liée à la friction sur le plan doit 

être comprise entre 15 et 30 MPa pour rendre compte de la topographie dynamique observée 

au niveau de la fosse (Zhong et Gurnis, 1994), en accord avec les valeurs obtenues par 
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Tichelaar et Ruff (1993) dans un modèle de chauffage par friction. Cette force dissiperait 10% 

de l’énergie potentielle liée à l’entraînement du slab en profondeur (Conrad et Hager, 1999).

5.3.2.2.4. Force liée à l’interaction slab/manteau asthénosphérique (Rn et 

Rs)

Cette force résulte de la résistance visqueuse exercée par le manteau déplacé sur le slab et 

peut être décomposée en une composante normale (Rn) et une composante cisaillante (Rs). 

Dans le cas d’une subduction stationnaire avec un slab de pendage constant, cette force peut 

être exprimée en terme de théorie de “corner flow” (Turcotte et Schubert, 1982; Dvorkin et 

al., 1993). La force de résistance cisaillante est proportionnelle à la viscosité du manteau, et 

par conséquent cette force augmente au niveau du manteau inférieur où la viscosité 

augmente d’au moins un ordre de magnitude (Hager, 1984; Hager et Richards, 1989; King et 

Hager, 1994; Forte et Mitrovica, 1996; Mitrovica et Forte, 1997). Conrad et Hager (1999) 

estiment que cette force dissipe environ 30% de l’énergie potentielle du slab descendant.
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Résumé en français

Des modèles analogiques reproduisant la subduction d’une plaque océanique sous une 

plaque continentale sont présentés ci-après. La vitesse de convergence entre les deux plaques 

dans ces modèles est imposée, définissant ce que nous désignons une subduction forcée 

(Figure 5.5). Dans les sections suivantes, un certain nombre de termes sont utilisés, qu’il est 

nécessaire de définir au préalable. Lorsque la convergence entre les deux plaques n’est pas 

imposée par les conditions aux limites mais qu’elle résulte simplement du processus de 

subduction en lui-même, on parle alors de subduction libre (Figure 5.5). Lorsque dans ces 

expériences de subduction libre, la plaque plongeante a une vitesse absolue nulle, la 

subduction est dite fixe (Figure 5.5).

Lorsque la subduction est libre, elle suit trois étapes, et ce, quels que soient la largeur, 

l’épaisseur, la densité et la viscosité de la plaque plongeante (Funiciello et al., 2003) (Figure 

5.6) : 

- une phase d’initiation au cours de laquelle le slab pénètre au sein du manteau 

asthénosphérique;

- une phase de transition au moment où l’extrémité du slab interagit avec la discontinuité 

entre manteau supérieur et manteau inférieur;
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- une dernière phase au cours de laquelle le processus est stationnaire, i.e. que la 

géométrie du slab et la vitesse de retrait du slab ne varient plus. Lorsque l’état stationnaire 

est atteint, la subduction est dite stationnaire (Figure 5.6). 

Figure 5.5. Vue de dessus des différents types de subduction modélisés. Pour une subduction libre, la 

vitesse de convergence n’est pas imposée par les conditions aux limites. Pour une subduction fixe, la 

plaque plongeante a une vitesse nulle car elle est fixée aux bords de la boîte. Pour une subduction 

forcée,  la vitesse de convergence est imposée à l’aide de pistons poussant la plaque plongeante et/ou 

la plaque chevauchante.

Figure 5.6. Quantité de retrait de la fosse (cercles noirs) et pendage du slab (cercles blancs) vs.  temps 

pour le modèle C1 de Funiciello et al. (2003). Après l’équivalent de 18 Ma, i.e. le moment où le slab 

interagit avec la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur,  la subduction devient 

stationnaire. Le retrait de la fosse se stabilise autour d’une vitesse de 6,6 cm.an-1 et le pendage du slab 

autour d’une valeur de 70°.
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La subduction forcée d’une plaque océanique sous un continent fixe n’est jamais 

stationnaire, et ce quel que soit la vitesse appliquée à la plaque océanique. En effet, après que 

l’extrémité du slab ait interagi avec la discontinuité à 660 km, le slab alterne des périodes où 

son pendage diminue et des périodes où au contraire il augmente. Les conditions aux limites 

de nos modèles imposent une position quasi-fixe à la fosse, qui résulte en un empilement du 

slab à la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur. 

L’étude détaillée de la déformation de la plaque chevauchante montre que le régime 

tectonique observé au sein de cette dernière est fortement influencé à la fois par le fait que le 

slab est ancré à l’interface manteau supérieur/manteau inférieur, et également par les 

variations de pendage du slab. Ainsi, les périodes de diminution du pendage du slab 

correspondent à un raccourcissement important de la plaque supérieure alors qu’au contraire 

l’augmentation du pendage du slab favorise une diminution du raccourcissement voire 

même la mise en place d’un régime extensif.

Le résultat majeur de cette étude est que, malgré des conditions aux limites ne variant pas 

au cours du temps, la déformation de la plaque chevauchante montre une alternance de 

phases de raccourcissement important et de phases de quiétude associées respectivement à 

une diminution et une augmentation du pendage du slab. Ceci pourrait expliquer la grande 

variabilité des géométries de slab observées à l’heure actuelle au niveau des zones de 

subduction mondiales.
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5.5. Dynamique de la subduction lors d’un changement de largeur du 

slab

L’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique peut être associée à un changement de 

largeur du slab au niveau de la fosse de subduction. Dès lors, le matériel mantellique sous-

océanique peut migrer vers le coin mantellique sous-continental au travers de la fenêtre qui 

s’ouvre dans le panneau plongeant. Ce changement de largeur du slab peut se produire dans 

différents contextes :

(1) suite à la rupture du slab engendrée par l’entrée en subduction de discontinuités 

lithosphériques en terme de densité, telles que peuvent l’être les failles transformantes ou 

bien encore les rides asismiques. C’est le processus qui s’est déroulé par exemple en 

Californie au cours de l’Éocène et dans l’Antarctique ouest (Thorkelson, 1996), ou bien 

encore au niveau de la zone de subduction Kamchatka-Aléoutiennes (Davaille et Lees, 

2004).

(2) suite à la subduction d’une dorsale active dont les différents segments sont sub-

parallèles à la direction de la fosse. C’est le cas de la Patagonie depuis les 14 derniers 

millions d’années (Cande et Leslie, 1986).

La diminution de largeur du slab à la fosse qui accompagne l’ouverture d’une fenêtre 

asthénosphérique engendre une réorganisation de la circulation mantellique de la zone de 

subduction. Nous nous sommes attachés à l’étude des conséquences d’un tel phénomène sur 

la dynamique de la subduction ainsi que sur la déformation de la plaque chevauchante au 

moyen de modèles analogiques réalisés en laboratoire. Dans un premier temps, les modèles 

conservent une largeur constante au cours de l’expérience, largeur que nous réduisons 

ensuite dans les expériences suivantes (Tableau 5.1B). Ceci nous permet d’étudier l’effet de la 

largeur du slab sur la dynamique de la subduction, et donc l’effet à long terme d’un 

raccourcissement de la largeur du slab. Dans un second temps, nous réalisons une seconde 

série de modèles dans lesquels la largeur du slab qui passe en subduction est réduite de 66% 

au cours de l’expérience (Tableau 5.1C). Cette deuxième série de modèles nous permet ainsi 

de comprendre les effets transitoires liés à la réduction instantanée de la largeur du slab au 

niveau de la fosse.
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5.5.1. Conséquences à long terme d’un changement de largeur du slab

5.5.1.1. Dispositif expérimental

Nous avons mené une série de huit expériences (Tableau 5.1B et Figure 5.12), dont quatre 

ont été réalisées par Laurent Husson (DYN 27 à DYN30), pour comprendre comment le 

processus de subduction évolue lorsque la largeur du slab varie. Pour ce faire, nous avons 

utilisé deux types de boîtes en Plexiglas de dimensions 80!80!22 cm3 et 67!57!35 cm3, 

remplies par du sirop de glucose de viscosité variable (~1000, 300 ou ~40 Pa.s) et d’une 

épaisseur comprise entre 9,5 et 11 cm. Sur ce sirop, nous avons placé une plaque de silicone 

dont l’épaisseur varie entre 1,2 et 1,5 cm. La subduction est soit laissée libre, la plaque n’étant 

pas fixée aux bords de la boîte (G02, G06), ou au contraire fixe, la vitesse absolue de la plaque 

en subduction étant nulle (G14, G05). Pour les expériences DYN27, DYN28, DYN29 et 

DYN30, la subduction est d’abord fixe puis une fois l’état stationnaire atteint et la vitesse de 

retrait de la fosse correspondante enregistrée, l’arrière de la plaque est détaché, permettant à 

la plaque plongeante de se déplacer. Ces différentes configurations nous permettent 

d’observer l’effet de divers paramètres comme la largeur du slab, bien évidemment, mais 

également le changement de rapport de viscosité entre manteau asthénosphérique et 

lithosphère, ou bien encore la différence entre subduction libre ou fixe, ou enfin l’effet de 

l’épaississement de la lithosphère plongeante.
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Figure 5.12. Description des modèles réalisés pour des largeurs de slab fixes au cours de l’expérience.

5.5.1.2. Géométrie du slab et cinématique de la subduction

Les expériences G02, DYN29 et DYN30 sont trois expériences pour lesquelles la largeur 

du slab décroît de 30 cm à 20 cm puis à 15 cm. Les autres paramètres sont gardés constants. 

En ne nous intéressant qu’à la partie “libre” des modèles DYN29 et DYN30 puisque tel est le 

type de subduction pour G02, il apparaît que le pendage du slab lorsque l’état stationnaire 

est atteint diminue en même temps que la largeur du slab diminue (84° pour G02, 70° pour 

DYN29 et 65° pour DYN30) (Figure 5.13 et Tableau 5.4). L’effet à long terme d’une 

diminution de la largeur du slab qui entre en subduction est donc une diminution de l’angle 

du plan de subduction. Cette tendance reflète en fait l’évolution de la vitesse de la fosse. En 

effet, dans ces trois expériences, la vitesse absolue de la plaque plongeante est quasi-similaire 

(Tableau 5.4). Dans ce cas, et comme dans nos expériences le slab est “ancré” au fond de la 

boite simulant la discontinuité à 660 km, plus la fosse recule vite, plus le plan de subduction 

tend à devenir horizontal alors que lorsque la vitesse de la fosse est quasi-nulle, le slab se 

verticalise.
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Figure 5.13.  Vitesse de retrait de la fosse (en noir) et pendage du slab (en gris) en fonction de la largeur 

du slab pour une subduction libre. Ces valeurs sont mesurées lorsque la subduction est stationnaire.

Ainsi, si l’on intéresse à la cinématique de la subduction et plus particulièrement au 

mouvement de la fosse, on observe que plus le slab est large, plus le retrait de la fosse est lent 

(Figure 5.13 et Tableau 5.4). Comme il a déjà été décrit par Bellahsen et al. (2005) et Funiciello 

et al. (2003, 2004), le retrait de la fosse engendre une surpression sous le slab qui est 

compensée par le mouvement des particules du manteau autour des bordures latérales du 

slab, dans un mouvement torroïdal. Mais plus le slab est large, et plus la distance pour ces 

particules à parcourir jusqu’aux bordures latérales du slab est grande. En retour, le 

mouvement de retrait de la fosse en est d’autant plus lent. 
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Subduction fixe Subduction libre

N° modèle Largeur du slab 

(mm)

Pendage du 

slab (°)

Vitesse de 

retrait de la 

fosse 

(mm.min-1)

Pendage du 

slab (°)

Vitesse de 

retrait de la 

fosse 

(mm.min-1)

Vitesse de la 

plaque 

plongeante 

(mm.min-1)

DYN27 150 60 2,6 64 1,7 0,5

DYN28 200 58 2,9 65 1,6 0,9

DYN29 200 68 2,4 70 1,5 0,4

DYN30 150 65 2,5 65 1,6 0,3

G02 300 84 0,4 0,2

G14 300 72 1

G05 300 64 6

G06 300 58 9 0,9

Tableau 5.4. Pendage, vitesse de retrait de la fosse et vitesse absolue de la plaque plongeante lorsque 

l’état stationnaire est atteint, pour les modèles de subduction fixe et libre.

5.5.1.3. Influence des conditions aux limites

Lorsque la plaque en subduction devient libre (modèles DYN27 et DYN28), le pendage du 

slab augmente de 4° dans un cas et de 7° dans l’autre (Tableau 5.4). Pour les modèles DYN29 

et DYN30, la plus grande opacité du sirop rend la mesure du pendage sur les photos prises 

de côté trop imprécise pour pouvoir être interprétée en terme de changement d’une 

subduction fixe à une subduction libre. 

L’augmentation de pendage enregistrée pour DYN27 et DYN28 s’explique assez bien dans 

la mesure où une fois libre, la plaque plongeante, sous l’effet de la force de traction du slab, 

se déplace en direction de la fosse. En retour, la fosse recule plus lentement et comme le slab 

est ancré en profondeur, son pendage augmente (Figure 5.14). Dans les expériences DYN27, 

DYN28, DYN29 et DYN30 la vitesse de retrait de la fosse diminue respectivement de 35%, 

45%, 38% et 36%. La différence de vitesse de retrait de la fosse est en grande partie 

compensée par la vitesse absolue de la plaque plongeante en direction de la fosse.
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Figure 5.14. Schémas illustrant la différence entre une subduction libre et une subduction fixe en terme 

de géométrie de slab et de vitesse de retrait de la fosse. 

5.5.1.4. Influence du rapport de viscosité lithosphère/manteau asthénosphérique

Dans nos modèles la viscosité des plaques reste relativement constante du fait des 

contraintes liées au matériel disponible. En revanche, il est possible de faire varier la viscosité 

du manteau asthénosphérique puisque différents sirops de glucose, de densité proche, 

présentent des viscosités pouvant varier entre ~30 et ~1000 Pa.s. Ainsi, il est possible 

d’étudier l’influence de ces changements de viscosité sur le comportement de la subduction. 

Dans le cas d’une subduction libre, les expériences G02 et G06 présentent des rapports de 

viscosité respectifs entre manteau asthénosphérique et lithosphère de 370 et 21600 alors que 

le cas de la subduction fixe est illustrée par les modèles G14 et G05 avec des rapports de 

viscosité de 1900 et 14700 (Tableau 5.1). Dans les deux cas, le mouvement toroïdal des 

particules du manteau asthénosphérique est facilité par la faible viscosité de ce dernier. En 

effet, si l’on considère que le flux mantellique dans la direction parallèle à la direction de la 

fosse est l’équivalent d’un “flow channel” (Turcotte et Schubert, 1982), le champ de vitesse 

moyen du flux u peut être exprimé selon la formule (Funiciello et al., 2004) : 
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où ! est la viscosité, l l’épaisseur du “channel” et dp/dx le gradient de pression. Ainsi le 

champ de vitesse dans la direction parallèle à la direction de la fosse est inversement 

proportionnel à la viscosité du manteau asthénosphérique; l’échappement latéral est donc 

facilité quand la viscosité est faible et en conséquence, la vitesse de retrait augmente (Figure 

5.15 et Tableau 5.4). A l’inverse et comme expliqué précédemment, le pendage du slab 

diminue du fait de l’augmentation de la vitesse de retrait de la fosse. 

Figure 5.15. Vitesse de retrait de la fosse (en noir) et pendage du slab (en gris) en fonction du rapport 

de viscosité entre lithosphère et manteau asthénosphérique pour une subduction libre (cercles) et une 

subduction fixe (losanges). Ces valeurs sont mesurées lorsque la subduction est stationnaire.

5.5.1.5. Influence de l’épaisseur de la plaque plongeante

La cinématique de la subduction est également modifiée par un changement d’épaisseur 

de la lithosphère plongeante. Un épaississement de la lithosphère va se traduire par une 

augmentation de la flottabilité négative du slab et par conséquent par une augmentation de 

la force de traction du slab. La vitesse de retrait de la fosse en est d’autant plus rapide. Ainsi 

pour les modèles DYN30 et DYN27 (largeur du slab de 15 cm), l’épaisseur varie de 1,3 cm à 

1,5 cm et la vitesse de retrait de la fosse augmente de 4% pour une subduction fixe et de 6% 
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pour une subduction libre (Tableau 5.4). Pour les expériences DYN29 et DYN28 (largeur de 

slab de 20 cm), la variation est plus sensible lorsque la subduction est fixe puisque 

l’augmentation atteint 21%. Elle est de seulement 7% quand la subduction est libre. 

L’accélération du retrait de la fosse est accompagnée par une diminution du pendage du plan 

de subduction (Tableau 5.4). Cette diminution de la valeur de pendage du slab est également 

contrôlée par la force de résistance à la flexure du slab (Rfl, cf. § 5.3.2.2.1), qui augmente 

proportionnellement au cube de l’épaisseur du slab selon la formule suivante (Turcotte et 

Schubert, 1982; Funiciello et al., 2003) : 

Rfl ! uh3!l/r3 

où u est la vitesse de subduction, h l’épaisseur de la lithosphère plongeante, !l la viscosité de 

la lithosphère et r son rayon de courbure. On retrouve donc le résultat contre-intuitif qu’une 

plaque épaisse et lourde a tendance à plonger dans le manteau asthénosphérique avec un 

pendage faible.

5.5.2. Effet transitoire lié à un changement de largeur de la plaque 

plongeante

Dans la section précédente (§ 5.5.1.), nous avons vu que l’effet à long terme de la 

réduction de la largeur de la lithosphère subduite se traduit par une augmentation de la 

vitesse de retrait du slab accompagnée par une diminution de l’angle du plan de subduction. 

Nous avons également vu que d’autres paramètres (viscosité du manteau asthénosphérique, 

épaisseur de la plaque plongeante) influencent la dynamique du retrait de la fosse et l’angle 

du plan de subduction. Nous avons par la suite réalisé une seconde série de 6 modèles pour 

lesquels la largeur du slab varie au cours de l’expérience (Tableau 5.1 et Figure 5.17). 

La période transitoire de la subduction débute lorsque la partie de la lithosphère 

plongeante plus étroite entre en subduction et se termine lorsque cette même zone interagit 

avec le fond de la boîte qui simule la discontinuité entre manteau supérieur et manteau 

inférieur. Cette période transitoire a une durée qui dépend d’une part de la vitesse de 

subduction de la plaque plongeante et d’autre part de l’angle du plan de subduction. Cette 

durée peut être exprimée selon la formule : 
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où z est la profondeur de la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur, vsub la 

vitesse de subduction et ! le pendage du slab. Dans la Nature, la durée de l’épisode 

transitoire pourrait ainsi très fortement varier en fonction du contexte géodynamique (Figure 

5.16).

Figure 5.16. Durée de l’épisode transitoire en fonction de la vitesse de subduction pour différentes 

valeurs de pendage du slab.

5.5.2.1. Dispositif expérimental

Pour des questions de symétrie et de stabilité du processus de subduction nous avons 

adopté une géométrie en “T” pour la plaque plongeante dont la largeur passe de 30 cm à 10 

cm (Figure 5.17). Nous avons fait en sorte que la portion de slab de 30 cm de large soit 

suffisamment longue pour que la subduction atteigne un état stationnaire avant que la 

portion de largeur réduite n’entre en subduction, pour bien discriminer l’influence de la 

réduction de la largeur du slab de l’influence de l’interaction entre le slab et la discontinuité à 
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660 km de profondeur. Une plaque supérieure a également été ajoutée. Pour le modèle de 

référence (G15), la plaque supérieure est libre et ne se déplace que pour suivre le mouvement 

de recul de la fosse (Figure 5.18). La même expérience a été menée en laissant la plaque 

plongeante libre (G13).

De plus, pour explorer l’influence que peut avoir la plaque chevauchante sur la 

subduction, nous avons fait varier sa vitesse absolue par l’intermédiaire d’un piston 

avançant à vitesse constante, simulant ainsi le cas d’une subduction forcée (modèles G16 et 

G17). Nous avons enfin réalisé un dernier modèle (G09), dans lequel la viscosité du sirop de 

glucose est diminuée d’un ordre de grandeur.

Nous nous attachons à décrire en détail l’expérience de référence, pour laquelle nous 

examinons l’évolution d’une part de la géométrie du slab, mais également du retrait de la 

fosse et de la déformation de la plaque supérieure. Nous étudions ensuite l’influence des 

conditions aux limites (plaque plongeante libre ou non, plaque supérieure poussée ou non) 

et de la viscosité du manteau asthénosphérique.

Figure 5.17. Vue tridimensionnelle de la configuration expérimentale des modèles en “T”.
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Figure 5.18. Description des modèles réalisés pour des largeurs de slab variables au cours de 

l’expérience.

5.5.2.2. Géométrie du slab

Dans le modèle de référence (G15), le moteur de la subduction est uniquement la force de 

traction du slab puisqu’aucune force externe n’est appliquée. L’expérience montre une 

succession de cinq étapes (Figure 5.19B):

- entre 0 et 27 minutes, la subduction s’initie. Le slab se verticalise progressivement pour 

atteindre un pendage de 84° lorsqu’il touche le fond de la boîte. 

- entre 27 et 36 minutes, la subduction est stationnaire et le pendage varie peu.

- entre 36 et 56 minutes, le pendage de la partie supérieure du slab diminue très fortement 

pour atteindre 40°. Cette diminution accompagne l’entrée en subduction de la portion de 

slab de 10 cm de large et correspond à une modification de la forme du slab (Figure 5.19A). 

En effet, la pression exercée par le flux toroïdal du manteau sur les bords de la portion de 30 
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cm de large, ajoutée à l’affaissement du slab sous son propre poids, engendre sa courbure 

convexe vers l’avant et par conséquent l’horizontalisation de la partie supérieure du slab.

- entre 56 et 74 minutes, le slab se verticalise à nouveau jusqu’à atteindre un pendage de 

83°.

- après 74 minutes, l’angle du plan de subduction se stabilise autour de 85° ; la subduction 

est alors stationnaire.

L’angle du plan de subduction avant et après l’épisode transitoire est sensiblement 

identique (~85°) alors que les expériences menées pour étudier l’effet à long terme d’un 

rétrécissement du slab ont démontré que lorsque le slab est de largeur moindre, le pendage 

du plan de subduction doit l’être également (cf. § 5.5.1.2.). Cette anomalie peut être expliquée 

par les conditions aux limites de cette expérience; la plaque plongeante étant accrochée en 

bordure de boîte, la portion de 10 cm de large subit une faible extension dans la direction 

perpendiculaire à la direction de la fosse lorsque la portion de 30 cm de large subducte, 

provoquant ainsi son amincissement. Cet amincissement est de l’ordre de 12% pour G15 

mais la résistance à la flexure de la lithosphère au niveau de la fosse étant proportionnelle au 

cube de l’épaisseur de la lithosphère plongeante, une faible diminution de cette dernière 

engendre une diminution importante de la résistance à la flexure. Il est ainsi plus facile pour 

le slab de se verticaliser, ce qui a pu être observé ci-dessus (§ 5.5.1.5). Dans l’expérience G15, 

l’effet de l’amincissement  de la plaque décrit ci-dessus compense donc l’effet lié au 

changement de largeur du slab, expliquant pourquoi le pendage du plan de subduction 

avant et après le phénomène transitoire est sensiblement égal.

Figure 5.19 (Page suivante).  (A) Vues de côté du modèle de référence (G15) avant et après le 

rétrécissement de la largeur du slab. À 56 minutes, le pendage de la partie supérieure du slab décroît 

jusqu’à 40° car le flux toroïdal du sirop de glucose autour du slab et l’affaissement du slab sous son 

propre poids provoque un plissement vers l’avant de ce dernier. (B) Évolution du pendage du slab au 

cours du temps. Le pendage est mesuré sur les quatre centimètres supérieurs du manteau 

asthénosphérique.  Les cercles blancs indiquent les temps des photos présentées sur la figure 5.19A. Le 

moment de l’interaction entre le slab et le fond de la boîte est représenté par une flèche blanche, la 

durée de l’épisode transitoire par un cadre gris. (C) Vues de dessus du modèle de référence.
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5.5.2.3. Cinématique de la subduction

La variation de la largeur du slab provoque également une perturbation de la cinématique 

de la subduction. Deux facteurs agissent conjointement pour accélérer la vitesse de retrait de 

la fosse (qui ici correspond à la vitesse de subduction, la vitesse absolue de la plaque 

plongeante étant nulle) au début de l’épisode transitoire :

- le premier facteur est la diminution de la force de résistance liée à l’interaction 

lithosphère-manteau asthénosphérique au niveau du plan de subduction. En effet, la 

réduction de la largeur du slab rend plus facile le mouvement toroïdal des particules du 

manteau asthénosphérique et par conséquent diminue cette force de résistance. C’est ce 

phénomène qui a été mis en évidence dans les expériences à long terme (§ 5.5.1.2.).

- le second facteur est spécifique de l’effet transitoire étudié dans nos modèles. En effet, la 

forme spécifique de la lithosphère plongeante, avec la partie de 30 cm de large plongeant 

dans le manteau supérieur alors que la partie de 10 cm de large entre en subduction, va 

concentrer l’effet de traction du slab au niveau de la fosse. Ainsi, pour le modèle G15, 

l’influence de la force de traction du slab ramenée à la surface subduite sur la fosse 

augmente d’un facteur trois au moment où débute l’épisode transitoire (Figure 5.20). Cette 

force diminue ensuite comme la proportion de slab de 10 cm de large augmente et revient, à 

la fin de l’épisode transitoire, à la même valeur qu’auparavant.
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Figure 5.20. Évolution de la force de traction du slab (Fts) multipliée par la surface du slab (Sslab) et 

ramenée à la largeur du slab entrant en subduction au niveau de la fosse (Lslab) en fonction du temps 

pour le modèle de référence. Pour le calcul,  nous considérons que la lithosphère conserve une 

épaisseur constante.

L’effet combiné de ces deux facteurs sur l’évolution de la vitesse de retrait de la fosse peut 

être suivi dans l’expérience de référence (Figure 5.21). Avant le début de l’épisode transitoire, 

la vitesse de retrait de la fosse augmente progressivement jusqu’à atteindre ~0,8 mm.min-1. 

Le début de l’épisode transitoire est caractérisé par une augmentation rapide de 60 % de la 

vitesse de retrait de la fosse jusqu’à un maximum de 1,3 mm.min-1 après 45 minutes. Par la 

suite, la vitesse de retrait de la fosse diminue progressivement pour se stabiliser autour de 1 

mm.min-1 après la fin de l’épisode transitoire. A ce moment-là, l’effet transitoire de la force de 

traction du slab est nul et la vitesse de retrait de la fosse est supérieure à celle observée avant 

l’entrée en subduction du segment de slab étroit, démontrant à nouveau que l’effet à long 

terme d’un rétrécissement de la lithosphère plongeante se traduit par une accélération de la 

vitesse de retrait de la fosse.
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Figure 5.21. Vitesse de retrait de la fosse en fonction du temps pour le modèle de référence (G15).

5.5.2.4. Déformation de la plaque supérieure

L’augmentation de la vitesse de retrait de la fosse au début de l’épisode transitoire se 

transmet à la plaque supérieure et se traduit par une période d’accélération de l’extension 

entre 36 et 56 minutes au droit de la plaque plongeante (Figure 5.22A). Remis à l’échelle avec 

le cas naturel, cela représente une durée de 2,7 millions d’années (Tableau 5.5). La vitesse 

d’extension perpendiculaire à la direction de la fosse, mesurée au centre de la plaque 

supérieure, augmente de 25% durant cette période, passant de 1,2 mm.min-1 à 1,5 mm.min-1 

(Figure 5.22A). Après 56 minutes, la vitesse d’extension diminue et se stabilise autour de 1 

mm.min-1.

Pour la région de la plaque supérieure située en face de la fenêtre de slab (Figure 5.22B), la 

période d’accélération de l’extension est présente mais plus courte (~7 min, soit l’équivalent 

d’1 Ma) et avec une extension maximale autour de 1,6 mm.min-1. La différence majeure est la 

vitesse d’extension après 75 minutes, une fois le processus stabilisé, qui se situe autour de 0,7 

mm.min-1, soit 30% de moins que pour la région située au centre de la plaque supérieure. 

Ceci s’explique par le fait que la traction liée à la subduction de la lithosphère de 10 cm de 
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large est transmise préférentiellement au droit de celle-ci et s’atténue à mesure que l’on s’en 

éloigne latéralement (Figure 5.19C).

Figure 5.22. Vitesse de déformation de la plaque supérieure dans la direction perpendiculaire à la 

direction de la fosse de subduction vs. temps, pour le modèle de référence. Les valeurs positives 

correspondent à une extension de la plaque supérieure. (A) au centre de la plaque supérieure. (B) sur 

les bords de la plaque supérieure.
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Paramètres Modèle de référence Nature
g Accélération de la pesanteur m.s-2 9.81 9.81

Épaisseur
h Plaque océanique

m
0.012 72000

H Manteau supérieur 0.11 660000

Facteur d’échelle des longueurs - Lmodel/Lnature=1,67.10-7

Densité
!o Plaque océanique

kg.m-3

1535 3300

!m Manteau supérieur 1435 3220

Contraste de densité 100 80

Viscosité
"o Plaque océanique

Pa.s
5.8 105 1 1024

"m Manteau supérieur 300 1 1020

Rapport de viscosité - 1933 300

t Temps caractéristique s 3.1 1013 ~451

(tnat/tmod) = ((#!gh mod."nat) / ((#!gh)nat."mod) (1 Myr) (~7,5 min)

Tableau 5.5. Mise à l’échelle des paramètres en laboratoire et dans la Nature pour le modèle de 

référence.

Nous avons pu également cartographier la déformation au centre de la plaque supérieure 

pour les trois phases majeures : avant le rétrécissement du slab, pendant l’accélération de 

l’extension et jusqu’à la fin de l’épisode transitoire (Figure 5.23). Les reflets des spots sur les 

photos vues de dessus (Figure 5.19c) ont empêché d’obtenir cette carte pour l’ensemble de la 

plaque supérieure. Avant le début de l’épisode transitoire, l’extension maximale se localise à 

proximité de la fosse de subduction, contrairement à la période d’accélération de l’extension 

entre 36 et 56 minutes, qui elle, est caractérisée par une migration vers la zone d’arrière-arc 

de la zone d’extension maximale. Remise à l’échelle, cette migration atteint une distance 

d’environ 400 km depuis la fosse. En revanche durant la période de ralentissement de 

l’extension, entre 56 et 90 minutes, il n’y a pas de localisation de la déformation.
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Figure 5.23. Carte de la déformation pour les trois périodes majeures de l’expérience de référence. La 

position initiale (en noir) et finale (en gris) du slab pour chaque étape est indiquée.

5.5.2.5. Influence des conditions aux limites

Nous avons modifié les conditions aux limites de deux manières; d’une part, en imposant 

un mouvement à la plaque supérieure qui se déplace à vitesse constante sous l’effet d’un 

piston mécanique (G16, G17) et d’autre part en détachant la plaque plongeante du bord de la 

boîte, laissant ainsi la subduction libre (G13).

5.5.2.5.1. Plaque supérieure poussée

Le processus de subduction se comporte différemment en fonction de la vitesse appliquée. 

Dans l’expérience G16, nous imposons à la plaque supérieure une vitesse constante de 

l’ordre de 1 mm.min-1. Cette vitesse reste inférieure à la vitesse maximale de retrait de la 

fosse observée dans le modèle de référence. Le rétrécissement de la plaque plongeante se 

traduit également par une accélération de la vitesse de retrait de la fosse qui augmente de 0,8 

mm.min-1 à 1,4 mm.min-1 (Figure 5.24A) sur une durée de 20 minutes, correspondant à 2,3 

millions d’années une fois remis à l’échelle de la Nature. Après l’épisode transitoire, la 

vitesse de retrait de la fosse se stabilise autour de la vitesse d’avancée du piston, i.e. 1 

mm.min-1. En revanche, contrairement au modèle de référence, cette accélération de retrait 

de la fosse ne se traduit pas par une accélération de la vitesse d’extension. 
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Figure 5.24. (A) Vitesse de retrait de la fosse en fonction du temps pour le modèle G16. (B) Vitesse de 

déformation de la plaque supérieure en fonction du temps pour le modèle G16 au centre de la plaque 

supérieure. (C) Vitesse de déformation de la plaque supérieure en fonction du temps pour le modèle 

G16 sur les bords de la plaque supérieure.
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La vitesse de déformation (Vd) est fonction de la vitesse de retrait de la fosse (Vf) et de la 

vitesse absolue de la plaque supérieure (Vpc) selon la formule (Figure 5.3) : 

Vd = Vpc-Vf,

Le fait que la vitesse de la plaque supérieure soit imposée inhibe la possibilité pour cette 

dernière de s’étirer autant qu’elle avait la possibilité de le faire dans le modèle de référence, 

où la vitesse absolue de la plaque supérieure était moindre car uniquement imposée par la 

dynamique de la subduction. Il existe tout de même une différence dans la localisation de la 

déformation, qui comme pour le modèle de référence est plus importante au centre de la 

plaque supérieure que sur ses bords, où la vitesse de déformation est quasi nulle (Figures 

5.24B et 5.24C).

Lorsque la vitesse imposée est supérieure à la vitesse maximale de retrait de la fosse (G17, 

vpiston= 2,3 mm.min-1), le mouvement de retrait de la fosse est contrôlé par le mouvement de 

la plaque supérieure (Figure 5.25). Ainsi, et pour accommoder la différence de vitesse entre la 

vitesse de retrait naturel de la fosse et la vitesse imposée à la plaque supérieure, cette 

dernière se raccourcit. On peut supposer que ce raccourcissement ne sera pas constant au 

cours du temps mais qu’au contraire il aura tendance à diminuer à l’initiation de l’épisode 

transitoire, car le slab pourra reculer plus rapidement, et par conséquent la résistance de la 

plaque plongeante à l’avancée de la plaque supérieure sera moindre. Il nous a été impossible 

de mesurer le raccourcissement dans cette expérience G17, car la butée qui guide l’avancée 

de la plaque supérieure masque partiellement cette dernière sur les photos vues de dessus, et 

donc les remarques précédentes restent théoriques. Un autre problème posé par l’expérience 

est que l’interaction entre le slab et le fond de la boîte se produit simultanément avec le 

rétrécissement de la plaque (Figure 5.25). La subduction n’étant pas stationnaire au moment 

où l’épisode transitoire débute, il est difficile de connaître la cause des changements observés 

à cet instant.
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Figure 5.25. Vitesse de retrait de la fosse en fonction du temps pour le modèle G17.

5.5.2.5.2. Subduction libre

Lorsque la subduction est libre (G13), i.e. lorsque la plaque plongeante n’est pas fixée au 

bord de la boîte, la géométrie et la cinématique de la subduction sont modifiées. Ainsi, même 

si effectivement l’angle du plan de subduction diminue à l’initiation de l’épisode transitoire, 

le pendage du slab ne réaugmente pas par la suite de manière aussi conséquente que dans le 

modèle de référence (63° au lieu de 85° dans G15, Figure 5.26A). Contrairement à G15, 

lorsque la subduction est libre, la plaque plongeante ne subit pas d’extension et son 

épaisseur reste donc constante au cours du temps. En conséquence, lorsque la largeur de slab 

subductée diminue, son pendage est moindre, conformément à ce qui a pu être démontré 

dans les expériences à long terme (§ 5.5.1.2.).
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Figure 5.26. (A) Pendage du slab en fonction du temps pour le modèle G13. (B) Vitesse de retrait de la 

fosse et vitesse absolue de la plaque plongeante en fonction du temps.  (C) Vitesse de déformation de 

la plaque supérieure en fonction du temps au centre de la plaque supérieure. (D) Vitesse de 

déformation de la plaque supérieure  en fonction du temps sur les bords de la plaque supérieure.
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Dans le même temps, la vitesse de retrait de la fosse ne montre pas l’accélération observée 

lorsque la subduction est fixe mais a plutôt tendance à décroître progressivement, de 0,8 

mm.min-1 à 80 minutes à ~0,5 mm.min-1 à 136 minutes (Figure 5.26B). En effet, le changement 

de géométrie du slab au cours de la subduction est accommodé préférentiellement par une 

accélération du mouvement absolu de la plaque plongeante plutôt que par une accélération 

du retrait de la fosse. La résistance visqueuse du manteau à la base de la lithosphère qui 

s’oppose au déplacement de la plaque plongeante est moins importante que les forces 

agissant contre le retrait du slab (force de résistance à la flexure, force liée à l’interaction 

lithosphère/manteau asthénosphérique au niveau du plan de subduction). Néanmoins, la 

vitesse de subduction qui correspond à la somme de la vitesse de retrait de la fosse et de la 

vitesse de la plaque plongeante montre, elle, une accélération nette de 33% au début de 

l’épisode transitoire, de 1,5 mm.min-1 à 80 minutes à 2 mm.min-1 à 104 minutes.

La vitesse de retrait de la fosse diminuant au cours de l’épisode transitoire, la plaque 

supérieure suit la même tendance avec une diminution de la vitesse d’extension plus 

marquée sur les bords qu’au centre de la plaque chevauchante (Figures 5.26C et 5.26D).

Les conditions aux limites influent donc fortement sur la cinématique de la subduction et 

sur la déformation de la plaque chevauchante. Le développement d’un épisode 

d’accélération de l’extension au sein de cette dernière nécessite d’une part que la subduction 

soit fixe, i.e. que la force de résistance visqueuse du manteau à la base de la lithosphère soit 

largement supérieure aux forces contrôlant le retrait de la fosse. D’autre part, la vitesse 

absolue de la plaque supérieure doit être suffisamment lente comparée à la vitesse naturelle 

de retrait de la fosse.

5.5.2.6. Influence du rapport de viscosité lithosphère/manteau asthénosphérique

L’expérience G09 a été réalisée pour observer l’évolution de la cinématique de la 

subduction lorsque le rapport de viscosité entre la lithosphère plongeante et le manteau 

asthénosphérique est augmenté d’un ordre de grandeur (Tableau 5.1). Cette expérience est à 

comparer avec l’expérience G16 plutôt qu’avec l’expérience de référence (G15) compte tenu 

du fait que la plaque supérieure est poussée à vitesse constante. Comme pour G16, la vitesse 

d’avancée du piston (9 mm.min-1) est toutefois inférieure à la vitesse maximale de retrait de 

CHAPITRE V                                                                       INTERACTION SUBDUCTION/DYNAMIQUE DE LA PLAQUE CHEVAUCHANTE:  

APPORTS DE LA MODÉLISATION ANALOGIQUE

218



la fosse lorsque ce dernier n’est pas contrôlé par les conditions aux limites (13 mm.min-1), 

paramétrée à l’aide de l’expérience G08 (Figure 5.27). 

On peut ainsi observer avec le modèle G09 le même phénomène que décrit précédemment 

(§ 5.5.2.5.1.), à savoir une accélération de la vitesse de retrait de la fosse à l’initiation de la 

période transitoire qui ne se traduit pas par une accélération significative de l’extension de la 

plaque supérieure (Figures 5.28A et 5.28B). L’augmentation de la vitesse de retrait de la fosse 

atteint 12%, de 8,9 mm.min-1 à 36 minutes (soit la vitesse d’avancée du piston) à 10 mm.min-1 

à 40 minutes. Remis à l’échelle, la durée de cet épisode d’accélération est d’environ 2,3 

millions d’années, la même valeur que celle observée pour le modèle G16. 

Figure 5.27. Vitesse de retrait de la fosse en 

fonction du temps pour le modèle G08.
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Figure 5.28. (A) Vitesse de retrait de la fosse en fonction du temps pour le modèle G09. (B) Vitesse de 

déformation de la plaque supérieure (Vd) en fonction du temps pour le modèle G09 au centre et sur les 

bords de la plaque supérieure.
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5.5.3. Synthèse des principaux résultats

Les quatorze modèles réalisés au cours de cette deuxième série d’expériences ont permis 

de mettre en évidence qu’un changement de largeur du slab entraînait le développement de 

phénomènes transitoires mais également de phénomènes à long terme. 

Les conséquences à long terme d’un rétrécissement du slab sont les suivantes :

- la vitesse de retrait de la fosse augmente, à la fois lorsque la subduction est libre ou fixe. 

Dans le cas d’une subduction libre, la vitesse de subduction, qui est la somme de la vitesse 

de retrait de la fosse et de la vitesse absolue de la plaque plongeante, augmente également 

car la vitesse absolue de la plaque plongeante ne varie pas significativement.

- le pendage du plan de subduction diminue.

Les effets transitoires liés à la réduction instantanée de la largeur du slab sont les 

suivants. Pour une subduction fixe:

- la diminution rapide du pendage de la partie supérieure du slab, qui cesse dès la fin de 

l’épisode transitoire.

- une accélération brève de la vitesse de retrait de la fosse due à l’augmentation sur un 

laps de temps bref de la force de traction du slab au niveau de la fosse. La vitesse de retrait 

de la fosse décroît ensuite avant la fin de l’épisode transitoire pour se stabiliser à un niveau 

supérieur à celui observé avant le début de l’épisode transitoire car, lorsque le slab est 

étroit, la force de résistance liée à l’interaction lithosphère-manteau asthénosphérique 

diminue.

- lorsque la vitesse absolue de la plaque supérieure est nulle ou faible (< à la vitesse de 

retrait maximale de la fosse pour une expérience non forcée), on observe également une 

augmentation de la vitesse de retrait de la fosse qui ne se traduit pas de façon significative 

par une augmentation de la vitesse d’extension de la plaque chevauchante.

- lorsque la vitesse absolue de la plaque supérieure est élevée (> à la vitesse de retrait 

maximale de la fosse pour une expérience non forcée), on s’attend à observer un 

raccourcissement de la plaque supérieure qui doit diminuer au cours de l’épisode 

transitoire.

Pour une subduction libre : 

- pas d’accélération de la vitesse de retrait de la fosse (mais une accélération de la vitesse 

de subduction) et donc pas d’augmentation de la vitesse d’extension de la plaque supérieure.
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5.6. Flux mantellique associé à l’ouverture d’une fenêtre 

asthénosphérique

Après avoir expérimenté les effets d’une réduction de la largeur du slab dans le chapitre 

précédent, nous allons nous attacher à décrire et analyser la troisième série d’expériences 

mise au point dans le but d’étudier les circulations de fluide dans le manteau 

asthénosphérique induites par l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique, et ce, dans le cas 

de plaques discontinues au sein d’un système contraint latéralement. La technique utilisée 

est celle de l’analyse d’image par suivi de particule (Miozzi, 2004; Moroni et Cenedese, 2005) 

déjà expérimentée lors de précédentes études (Funiciello et al., 2006; Faccenna et al., 2007). 

5.6.1. Procédure expérimentale

5.6.1.1. Configuration du système de subduction 

Nous avons mis en place une configuration expérimentale relativement simple visant à 

simuler l’ouverture d’une fenêtre de slab au cours de la subduction (Figure 5.29). Une boîte 

en plexiglas de dimension 55!26!25 cm3 est remplie par du sirop de glucose de densité 1416 

kg.m-3 et de viscosité 27 Pa.s. Sur ce sirop est placée une plaque en silicone de densité 1469 

kg.m-3 et de viscosité 6,9.105 Pa.s simulant une lithosphère océanique dont la longueur, la 

largeur et l’épaisseur sont respectivement de 35 cm, 26 cm, et 1,2 cm, soit 2100 km, 1560 km 

et 72 km une fois remis à l’échelle avec le cas naturel. La plaque est fixée par l’arrière au bord 

de la boîte en plexiglas. Au centre de cette plaque, nous avons simulé une fenêtre de slab en 

laissant un espace vide de longueur 20 cm (1200 km dans le cas naturel) et de largeur 4 cm 

(240 km dans le cas naturel).

La plaque est de même largeur que la boîte en plexiglas, la subduction étant ainsi 

contrainte latéralement. Ce choix empêche la possibilité d’un contournement latéral du slab 

par les particules du manteau asthénosphérique au cours du retrait de la fosse. Cette 

approche ne correspond à un cas naturel que si l’on considère que la zone de subduction est 

suffisamment large (Dvorkin et al., 1993). Dans ce cas là, et jusqu’à l’ouverture de la fenêtre 

asthénosphérique, le retrait de la fosse oblige la circulation mantellique à se faire sous le slab. 

Pour que le processus de subduction puisse se poursuivre, nous avons fait en sorte que 
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l’ouverture réalisée dans la plaque plongeante entre en subduction avant que l'extrémité du 

slab n’atteigne le fond de la boîte. Ainsi, la longueur de slab subductée avant l’ouverture de 

la fenêtre est fixée à 9 cm, alors que l’épaisseur de sirop est de 11 cm.

Pour initier la subduction, la plaque océanique est manuellement enfoncée jusqu’à une 

profondeur d’environ 3 cm (correspondant à 180 km dans la nature) dans le sirop de glucose. 

La suite du processus de subduction est laissée libre (contrôlée par la seule flottabilité 

négative du slab). Pour limiter les effets de bords en empêchant la plaque de rester fixée 

latéralement aux bords de la boîte, ces derniers sont préalablement enduits de Vaseline.

Figure 5.29.  Vue tridimensionnelle de la configuration expérimentale utilisée pour étudier les 

circulations dans le manteau asthénosphérique lors de l’ouverture d’une fenêtre de slab. Au centre de 

la plaque plongeante, de dimensions 35!26 cm2 et fixée au bord de la boîte, une zone de dimensions 

20!4 cm2 est découpée pour simuler la présence d’une fenêtre de slab. Durant toute la durée de 

l’expérience, deux caméras vidéos enregistrent en vue de dessus et en vue de côté le parcours des 

différentes micro-bulles contenues dans le sirop de glucose, analogue du manteau asthénosphérique. 

En vue de dessus, la surface (en bleu) est illuminée sur une épaisseur d’environ 5 mm par un néon; en 

vue de côté, c’est une section passant par le centre de la fenêtre de slab qui est illuminée (en rouge). 
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5.6.1.2. Configuration du système d’acquisition de données

Avant de poser la plaque de silicone sur le sirop de glucose, ce dernier est mélangé de 

manière à faire apparaître de nombreuses micro-bulles d’air, de diamètre largement inférieur 

à 1 mm et à fort pouvoir réfléchissant. Ces micro-bulles sont utilisées en tant que marqueurs 

passifs pour cartographier les mouvements dans le manteau asthénosphérique au cours de la 

subduction et quantifier le champ de vitesse, par l’utilisation de la technique d’analyse 

d’image par suivi de particule. Pour suivre les trajectoires de ces micro-bulles, chaque 

expérience est suivie à l’aide de deux caméras en noir et blanc à balayage progressif (XC8500-

CE Sony), dont le capteur possède une résolution de 764!576 pixels, et qui sont placées au-

dessus et sur le côté de la boîte en plexiglas (Figure 5.29).

Deux lampes à forte puissance (250 W chacune) produisent un rayonnement plan 

uniforme focalisé sur deux sections perpendiculaires : une première section verticale (plan x-

z) localisée au centre de la boîte qui correspond, compte tenu du dispositif expérimental, au 

centre de la fenêtre de slab et une seconde section horizontale (plan x-y), à la surface du 

manteau asthénosphérique. L’épaisseur de la tranche illuminée est d’environ 5 mm et les 

mouvements des micro-bulles se trouvant au sein de ces sections illuminées sont enregistrés 

par les deux caméras, qui font une acquisition de 25 images par seconde. Les séquences 

obtenues sont ensuite stockées sur le disque dur d’un ordinateur dédié et sont 

ultérieurement traitées grâce à la technique d’analyse d’image par suivi de particule pour 

obtenir une image de la circulation mantellique dans les deux plans et une quantification du 

champ de vitesse.

Quatre expériences avec des paramètres très proches (Figure 5.30) ont été menées pour 

optimiser l’acquisition des données et pour vérifier la reproductibilité des résultats obtenus. 

En effet, il n’est pas possible de suivre les circulations horizontales en surface des expériences 

lorsque l’on mesure le flux de matière dans le plan vertical. 
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Figure 5.30. Description des modèles réalisés pour étudier les circulations mantelliques associées à 

l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique.

5.6.2. Technique d’analyse d’image par suivi de particule

5.6.2.1. Suivi de particule

La description de la technique d’analyse d’image par suivi de particule qui suit est une 

synthèse  des travaux de Moroni et Cenedese (2005) et de Funiciello et al. (2006).

En considérant d’une part que toutes les surfaces au sein d’une image ont les mêmes 

caractéristiques lambertiennes (leurs valeurs de luminosité ne dépend pas du point de vue 

d’observation) et d’autre part que la source d’illumination fournit une luminosité constante, 

on peut obtenir l’équation de continuité suivante pour le “flux optique”, montrant que la 

dérivée totale de l’intensité lumineuse (I) est nulle (Jahne, 1997) :

(1)

où :
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(2)

L’équation (1) montre que les variations locales en terme d’intensité sont compensées par 

des changements convectifs. Parfois, ceci est appelé “image brightness constancy 

constraint” (BCC), soit littéralement “contrainte de constance de brillance de l’image”.

L’équation (1) contient deux inconnues, u et v qui sont les composantes de la vitesse, et 

qui ne peuvent être déterminées que sous un certain nombre de conditions. La solution de 

l’équation (1) fournit les composantes du vecteur vitesse appliqué au point de coordonnées 

(x,y) utilisé pour résoudre l’équation. Pour avoir suffisamment de contraintes pour résoudre 

l’équation (1), il faut en fait appliquer cette équation à une fenêtre de voisinage W centrée sur 

(x,y) (Nishio et al., 2001). Cela signifie que pour une image acquise à un temps t pour un 

point de coordonnées (x,y) et en construisant une fenêtre d’une taille donnée autour de ce 

point, le suivi de particule recherche la fenêtre de même taille la plus similaire dans l’image 

acquise à t + !t. Le problème est ensuite reformulé en terme de minimisation des moindres 

carrés où la solution est un vecteur vitesse qui approche au mieux le déplacement de la 

fenêtre W. 

Dans un modèle de mouvement purement en translation, le mouvement est supposé 

constant dans la fenêtre de voisinage. Dans ce modèle, l’intégrale linéaire du chemin suivi 

par le centre de gravité de la fenêtre de voisinage peut être représentée comme la différence 

entre les valeurs aux deux extrêmes de ce chemin. On peut ainsi définir une fonction de coût 

sur la fenêtre W autour de la particule étudiée, qui est la somme des différences des carrés 

(“Sum of Squared Differences”, SSD) et qui représente les différences d’intensité (I) au temps 

tA et au temps tB = tA + !t. L’intensité au temps tB est alors :

et l’on a :
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(3)

C’est une fonction quadratique de la vitesse U. Par conséquent, le problème de minimisation 

peut être résolu dans un système fermé (Tomasi et Kanade, 1991). Pour obtenir une 

estimation de U(x), il faut évaluer la dérivée de la fonction de coût SSD par rapport à U 

comme suit :

(4)

En fixant l’équation (4) à zéro, on obtient:

qui peut être exprimé plus simplement :

G ! U + b = 0 

ou bien encore :

U = -G-1 ! b                                                                                                                                         (5)

L’existence d’une solution pour l’équation (5) dépend uniquement de l’inversibilité de la 

matrice G. Il est donc possible de créer un algorithme capable d’analyser quand et avec 

quelle précision la vitesse U peut être estimée par le calcul des dérivées spatiales de la 

luminosité de l’image. En d’autres termes, cela signifie que l’algorithme de suivi de particule 

définit implicitement les particules qu’il est pertinent de suivre. 
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En considérant !t l’intervalle de temps entre deux images successives, la technique 

d’analyse d’image fournit la position de chaque particule pour une série discrète de temps    

tj = j !t 

où j = 1,..., N ; N = T/!t et T est le temps d’acquisition total. 

Le vecteur X = X(i,j) décrit la ième position de la particule au temps j. Il faut noter que les 

particules peuvent entrer ou quitter la fenêtre de visualisation pendant le temps 

d’acquisition et en conséquence la trajectoire est seulement connue entre le temps d’arrivée 

initial (j0) à la fenêtre et le temps de départ. 

Le champ de vitesse Lagrangien peut être calculé comme une fonction discrète de la 

trajectoire : 

où X (x0, i, 0) = x0.

Il faut remarquer que le suivi de particule fournit le champ de vitesse avec des vecteurs 

vitesse non homogènement répartis (avec le point d’application du vecteur correspondant à 

la position de la particule).

5.6.2.2. Algorithme de rééchantillonnage

Le champ de vitesse est ensuite interpolé sur une grille régulière au travers d’une 

procédure de rééchantillonnage, procédure réalisée grâce à l’application d’une moyenne 

arithmétique Gaussienne adaptative. Les matrices contenant les composantes longitudinales 

et transversales moyennes de vitesse ( ) sont obtenues de la manière suivante : 
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où uk et vk représentent les composantes de vitesse des vecteurs vitesse se trouvant dans le 

voisinage du point Eulérien considéré, dk représente la distance entre le point d’application 

du vecteur et le point Eulérien et NS représente le nombre de vecteurs vitesse se trouvant 

dans le voisinage du point Eulérien considéré.

On obtient ainsi des champs de vitesse moyens dans le temps, représentés au sein d’une 

grille régulière. Il est ensuite possible d’extraire des cartes de vitesses (module, composantes 

x-y, lignes de flux).

5.6.3. Résultats expérimentaux

Comme décrit précédemment, une série de quatre expériences a été menée (G22, G23, G24 

et G25) dont les paramètres sont proches (Tableau 5.6). Les expériences G23 et G24 seront 

utilisées pour décrire les phénomènes observés dans la section verticale (section x-z) passant 

au centre de la fenêtre de slab alors que les expériences G24 et G25 nous serviront à décrire 

les processus en surface (section x-y). 

No Expérience G22 G23 G24 G25

Plaque 
océanique

Longueur (Lo) mm 390 350 350 360

Largeur (lo) mm 260 260 260 260

Épaisseur (Eo) mm 12 12 12 12

Masse volumique (!o) kg.m-3 1469 1469 1469 1469

Viscosité ("o) Pa.s 6,9E+05 6,9E+05 6,9E+05 6,9E+05

Manteau 
supérieur

Longueur (Lc) mm 550 550 550 550

Largeur (lc) mm 260 260 260 260

Épaisseur (Ec) mm 110 110 110 110

Masse volumique (!c) kg.m-3 1416 1416 1416 1416

Viscosité ("c) Pa.s 27 27 27 27

Fenêtre de 
slab

Longueur (Lf) mm 300 200 200 200

Largeur (lf) mm 40 40 40 40

Tableau 5.6.  Principaux paramètres expérimentaux jouant un rôle important dans le contrôle de la 

subduction pour les modèles G22 à G25. Voir aussi la Figure 5.30 pour la géométrie des plaques. 
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5.6.3.1. Cinématique de la subduction

Dans les quatre expériences, trois phases principales peuvent être identifiées (Figure 

5.31) :

- phase n°1 : l’initiation de la subduction qui se termine lorsque s’initie l’interaction entre 

la fenêtre de slab et le manteau asthénosphérique.

- phase n°2 : une période durant laquelle on observe une interaction entre la fenêtre de 

slab et le manteau asthénosphérique et qui se termine lorsque l’extrémité du slab interagit 

avec le fond de la boîte représentant la discontinuité à 660 km.

- phase n°3 : une dernière période au cours de laquelle ont lieu à la fois les interactions 

entre la fenêtre de slab et le manteau asthénosphérique et entre le slab et le fond de la boîte.

Figure 5.31. Durée des trois principales phases observées dans les modèles G22, G23, G24 et G25.
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Figure 5.32. Évolution du pendage du slab au cours du temps. (A) pour le modèle G22. (B) pour le 

modèle G23. (C) pour le modèle G24. Les trois phases principales décrites dans le texte sont indiquées 

sur chacun des diagrammes. L’interaction du slab avec le fond de la boîte est représentée par une 

flèche blanche. Le cadre gris indique la durée entre l’initiation de l’ouverture de la fenêtre de slab et le 

moment où la fenêtre de slab atteint le fond de la boîte.

Concernant l’évolution de l’angle du plan de subduction, les phases n°1 et n°2 sont 

extrêmement dépendantes de la façon dont est initiée la subduction. Il est donc difficile de 

comparer les expériences. En revanche, une fois que l’extrémité du slab a interagi avec le 

fond de la boîte représentant la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur, le 

processus se stabilise et l’on peut observer une évolution commune qui voit le pendage 

augmenter, le slab se verticalisant progressivement (Figures 5.32 et 5.33). Le pendage du slab 

se stabilise à mesure que la fenêtre de slab se rapproche du fond de la boîte, i.e. à la fin de 

l’épisode transitoire (cf. § 5.5.2.). Ce n’est pas le cas pour G22 qui est un cas un peu 

particulier puisque la subduction ne s’est pas déroulée de manière symétrique, un des côtés 

de la plaque plongeante étant resté accroché à la paroi verticale de la boîte en Plexiglas entre 

le début de l’expérience et 16 minutes. 
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Figure 5.33. Schéma représentant l’évolution de la géométrie du slab pour le modèle G24. La position 

de l'extrémité de la fenêtre de slab est indiqué par un trait en pointillé pour chaque étape.

La vitesse de retrait de la fosse n’atteint un état stationnaire que lorsque la fenêtre de slab 

est proche de la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur, après 50 minutes 

environ pour les modèles G24 et G25 (Figure 5.34). Auparavant, elle varie fortement sous 

l’effet conjugué de l’interaction entre le slab et la discontinuité manteau supérieur/manteau 

inférieur et de l’interaction entre la fenêtre de slab et le manteau asthénosphérique. Comme 

pour l’évolution du pendage du slab, l’interprétation de l’évolution du retrait de la fosse doit 

être faite avec prudence. En effet, du fait du dispositif expérimental, la subduction n’est pas 

stationnaire au moment où la fenêtre de slab s’initie. 

On observe une accélération du retrait de la fosse (début de la phase 2) qui résulte en 

partie de l’ouverture de la fenêtre de slab mais également de l’enfoncement progressif du 

slab dans le manteau asthénosphérique qui génère une augmentation de la force de traction 

du slab. Ainsi la vitesse maximale de la fosse est atteint après 12-13 minutes pour les modèles 

G24 et G25, juste avant que le slab n’atteigne la discontinuité manteau supérieur/manteau 

inférieur.

De la même manière, le ralentissement observé au début de la phase n°3 est le produit 

d’une part de l’interaction du slab avec le fond de la boîte mais également de l’ouverture 

progressive de la fenêtre de slab qui réduit progressivement la surface de slab dans le 

manteau asthénosphérique et par là- même la force de traction du slab agissant sur la fosse. 
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Au-delà de 30 minutes, la vitesse de retrait de la fosse cesse de décroître et cette dernière se 

stabilise autour de 0,5 mm.min-1.

Figure 5.34. Évolution de la vitesse de retrait de la fosse au cours du temps. (A) pour le modèle G24. 

(B) pour le modèle G25.
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Figure 5.35. Vues de dessus du modèle G25 présentant les trajectoires des particules à différents 

instants depuis le début de l’expérience (8 min, 12 min, 15 min et 28 min). Chaque figure correspond à 

la superposition de 40 images. Le slab (en noir) effectue un mouvement de “roll-back” depuis la droite 

de l’image vers la gauche au cours de l’expérience.

5.6.3.2. Dynamique du flux mantellique

5.6.3.2.1. Phase n°1 : initiation de la subduction

Comme précisé précédemment, ce sont les expériences G24 et G25 qui sont utilisées pour 

décrire le flux mantellique observé en surface et les expériences G23 et G24 pour la section 

verticale au droit de la fenêtre de slab. Pour les quatre modèles, l’initiation de la fenêtre de 

slab intervient entre 7 et 9 minutes d’expérience (Figure 5.31).

Pendant la phase n°1, avant l’ouverture de la fenêtre de slab, le champ de vitesse est 

vigoureux, le déplacement des particules s’effectuant en surface de l’expérience dans la 

direction de retrait de la fosse. Les vitesses mesurées sont importantes (module de l’ordre de 

6 mm.min-1 à 3,5 minutes, Figures 5.36 et 5.37) et résultent de l’enfoncement rapide du slab 

CHAPITRE V                                                                       INTERACTION SUBDUCTION/DYNAMIQUE DE LA PLAQUE CHEVAUCHANTE:  

APPORTS DE LA MODÉLISATION ANALOGIQUE

234



dans le manteau asthénosphérique. Ce champ de vitesse est la manifestation superficielle du 

flux poloïdal (rotation de la matière autour d’un axe horizontal) qui accompagne cette étape 

de retrait du slab (voir aussi les vues en coupe, Figure 5.38).

En effet, les modèles étant contraints latéralement, les échanges de matériel sous-

lithosphérique vers le coin mantellique, qui accommodent le retrait de la fosse, se font au 

travers d’une circulation sous l’extrémité du slab (Figure 5.38). On observe ainsi un 

mouvement poloïdal anti-horaire dont les vitesses sont également de l’ordre de 6 mm.min-1. 

L’initiation de la subduction est marquée par le développement d’une cellule d’advection 

intégrant en son sein le slab et qui affecte l’ensemble de l’épaisseur du manteau 

asthénosphérique (11 cm soit 660 km dans le cas naturel) mais également l’ensemble de la 

largeur du slab (26 cm soit 1560 km dans le cas naturel).
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Figure 5.36. Champ de vitesse (flèches noires) et carte du module de vitesse (en mm.min-1) pour la 

section horizontale superficielle de l’expérience G25, à différents temps depuis le début de 

l’expérience (3,5 min ; 7,5 min ; 12,5 min ; 15,5 min ; 30,5 min ; 40,5 min). 
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Figure 5.37. Champ de vitesse (flèches noires) et carte du module de vitesse (en mm.min-1) pour la 

section horizontale superficielle de l’expérience G24, à différents temps depuis le début de 

l’expérience (3,5 min ; 7,5 min ; 12,5 min ; 16,5 min ; 30,5 min ; 39,5 min).
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Figure 5.38. Champ de vitesse (flèches noires) et carte du module de vitesse (en mm.min-1) pour la 

section verticale de l’expérience G24 (à gauche) et vues latérales de ce même modèle, à différents 

temps depuis le début de l’expérience (3,5 min ; 7,5 min ; 12,5 min ; 15,5 min ; 30,5 min ; 40,5 min). La 

technique de suivi de particule étant basée sur les intensités de lumière,  lorsque une bulle est fixée au 

slab, cette dernière va être suivie au cours de son déplacement. C’est la raison pour laquelle sur 

chacune des images on observe des vecteurs vitesse importants qui correspondent à la position du 

slab. Ces vecteurs ne doivent pas être pris en compte. 
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5.6.3.2.2. Phase n°2: phase transitoire

La phase n°2 correspond à la période durant laquelle les flux de matière entre la province 

sous-lithosphérique et le coin mantellique peuvent se produire à la fois sous le slab, comme 

durant la phase n°1, mais également au travers de la fenêtre de slab dont l’ouverture s’initie. 

Cette phase n°2 débute entre 7 et 9 minutes et se termine entre 12 et 16 minutes en fonction 

du modèle suivi (Figure 5.31).

Le champ de vitesse observé au cours de la phase n°1 est profondément affecté par la 

circulation des particules engendrée par la fenêtre ouverte dans le slab. L’ouverture de la 

fenêtre génère en effet en surface un déplacement des particules dans la direction opposée au 

retrait de la fosse qui, combiné au déplacement engendré par la cellule d’advection décrite 

précédemment, provoque un mouvement toroïdal centré sur la fenêtre. Pour le modèle G25, 

après 12,5 minutes (Figure 5.39), le champ de vitesse en surface peut être ainsi divisé en 

quatre zones : 

(1) une zone située au droit de la fenêtre de slab et qui voit les particules se déplacer avec 

une vitesse de l’ordre de 6 mm.min-1 en direction opposée au retrait de la fosse. La 

distance limite depuis la fosse au-delà de laquelle la vitesse des particules atteint une 

valeur nulle est de 6 cm.

(2) une deuxième zone où le champ de vitesse est nul, au droit de la fenêtre. 

(3) de part et d’autre de la fenêtre, dans les régions non perturbées par les mouvements 

liés à la fenêtre de slab, le déplacement se fait dans la direction de retrait de la fosse avec 

des vitesses atteignant 4,8 mm.min-1; ce sont des vitesses proches de celles observées 

pendant la première phase de l’expérience

(4) dans le champ lointain, à plus de 12 cm de la fosse, la vitesse a diminué par rapport au 

début de l’expérience (~3 mm.min-1 contre ~4,8 mm.min-1 dans la même région 

auparavant ).
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Figure 5.39. Champ de vitesse horizontal (flèches noires) et carte du module de vitesse (en mm.min-1) 

pour la section horizontale de l’expérience G25 à 12,5 min. La position de la fosse de subduction est 

indiquée par un trait noir alors que le trait blanc représente la projection en surface de l’extension de 

la fenêtre de slab. Le champ de vitesse est fortement affecté par l’ouverture de cette dernière et fait 

apparaître quatre secteurs (cf. texte).

Les vecteurs vitesse sont essentiellement orientés dans la direction perpendiculaire à la 

direction de la fosse, exceptés sur une bande de 3 cm de large de part et d’autre de la fenêtre 

de slab. Dans cette zone, les vecteurs deviennent parallèles à la direction de la fosse et 

décrivent un mouvement toroïdal.

La fin de la phase n°2 voit la distance entre l’extrémité du slab et le fond de la boîte 

décroître, diminuant d’autant la possibilité pour les particules de se déplacer sous le slab, 

alors que dans le même temps la taille de la fenêtre augmente. Le champ de vitesse lointain 

(zone 4) est fortement diminué à mesure que le mouvement poloïdal est moins entretenu 

(Figures 5.36d, 5.37d et 5.40) alors qu’au contraire le champ de vitesse au droit de la fenêtre 

de slab augmente progressivement et la zone affectée par le mouvement opposé à la 

direction de retrait de la fosse devient de plus en plus étendue.
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Figure 5.40. Profil de la composante longitudinale de vitesse (vx) au droit de la fenêtre de slab à 

différents temps depuis le début de l’expérience G25 (1 min ; 10 min ; 20 min ; 40 min). La position de 

la fosse de subduction à ces différents instants est indiquée par une flèche. Les vitesses positives 

correspondent à un déplacement des particules dans la direction de retrait de la fosse.

5.6.3.2.3. Phase n°3: phase quasi-stationnaire

La phase n°3 débute lorsque l’extrémité du slab atteint la discontinuité manteau 

supérieur/manteau inférieur. A ce moment, la fenêtre de slab est déjà partiellement ouverte 

(6 mm pour G24; 15 mm pour G25). Le flux de matériel sous-lithosphérique ne se produit 

donc qu’au travers de cette dernière. 

La zone de vitesse maximale du flux mantellique située au droit de la fenêtre recule, 

suivant le retrait de la fosse de subduction (Figure 5.40). Dans le même temps, le module de 

la vitesse maximale du flux en surface diminue, passant de 7,8 mm.min-1 à 20 minutes à 6 

mm.min-1 à 40 minutes pour le modèle G25 (Figure 5.40). Cette diminution peut s’expliquer 

par le fait qu’on visualise ici le champ de vitesse superficiel. Plus l’expérience avance, plus la 
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fenêtre de slab est largement ouverte en profondeur. Le flux de matière étant moins 

concentré à proximité de la surface, les vitesses superficielles diminuent. Le mouvement 

toroïdal observé précédemment est largement entretenu et croît radialement. Néanmoins 

cette extension est limitée latéralement par les conditions aux limites imposées, i.e. une 

largeur de la boîte de 26 cm. Ainsi, dès 40 minutes pour le modèle G25, c’est toute la largeur 

du slab qui est affectée par ce mouvement toroïdal (Figure 5.36f).

5.6.3.3. Échange de matériel

L’analyse d’image par suivi de particule a mis en évidence un flux de matériel provenant 

de la province située sous la plaque océanique et le slab vers le coin mantellique sus-jacent 

au travers de la fenêtre de slab. Le déplacement des particules du manteau asthénosphérique 

s’effectue alors selon un mouvement toroïdal de part et d’autre de la fenêtre. 

Pour imager les transferts de matériel entre la province située sous le slab et celle située 

au-dessus, nous avons suivi l’approche suivante. Deux séries de particules ont été 

initialement placées de manière aléatoire au sein de chacune des provinces, ces dernières 

étant ensuite soumises au champ de vitesse enregistré pour le modèle G25 dans le plan 

horizontal (Figure 5.41).

Après 8 minutes, moment de l’ouverture de la fenêtre de slab, les particules commencent 

à migrer dans la direction opposée au retrait de la fosse. Par la suite, ce mouvement 

s’accentue mais le matériel fluant au travers de la fenêtre agit comme un bélier sur le 

matériel situé au-dessus du slab et vient envahir le domaine sous-continental (Figure 5.41). Il 

n’y a donc pas de mélange entre les deux matériaux et les particules initialement situées au 

dessus du slab sont “poussées” dans la direction opposée au retrait du slab mais également 

latéralement, formant une concavité dans la direction de la fosse de subduction.

La distance maximale dans la direction longitudinale entre les particules initialement 

situées sous le slab et la fosse de subduction atteint environ 12 cm après 41,5 minutes 

d’expérience, ce qui représente, une fois remis à l’échelle, une distance de 720 km (Figure 

5.42). Ces mêmes particules se déplacent également à la fois vers le nord et vers le sud de la 

fenêtre de slab, atteignant une distance depuis le bord de cette dernière d’environ 4,5 cm 

(~270 km) à 41,5 minutes (Figure 5.42).
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Figure 5.41.  Mouvement des particules réparties initialement de manière aléatoire de part et d’autre 

de la fosse de subduction (en rouge, province sous-lithosphérique; en bleu, province supra-

lithosphérique) et auxquelles est appliqué le champ de vitesse horizontal obtenu pour l’expérience 

G25. Les matériaux des deux provinces ne se mélangent pas au cours du temps.
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Figure 5.42. Distance longitudinale maximale (dx) entre la fosse de subduction et la zone atteinte par 

les particules fluant au travers de la fenêtre de slab, et distance latitudinale maximale (dy) entre le bord 

de la fenêtre de slab et la zone atteinte par les particules fluant au travers de la fenêtre de slab au cours 

du temps.

5.6.4. Conséquences sur l’origine du magmatisme d’arrière-arc néogène

Dans la nature, l’ouverture d’une fenêtre de slab affecte profondément le magmatisme de 

la plaque supérieure. En effet, lorsque la subduction est normale, l’asthénosphère au-dessus 

du slab est d’une part refroidie par transfert de chaleur du slab “froid” (McKenzie, 1969) et 

également hydratée par l’eau relâchée par le slab au cours de phase d’éclogitisation (Gill, 

1981; Peacock, 1993). L’asthénosphère située sous le slab est peu affectée par ces deux 

processus et reste relativement chaude et hydratée. Lorsqu’une fenêtre de slab s’ouvre, 

l’asthénosphère localisée au-dessus du slab est mise directement au contact avec 

l’asthénosphère située sous le slab. Ainsi l’hydratation de l’asthénosphère au-dessus du slab 

cesse et la chaleur de l’asthénosphère sous le slab est transmise verticalement (DeLong et al., 
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1979). Ces modifications en profondeur se traduisent par une modification du type de 

volcanisme observé en surface. Ainsi, au-dessus d’une zone de subduction classique se 

développe un volcanisme d’arc de type calco-alcalin résultant de l’hydratation du coin 

mantellique. Lorsqu’une fenêtre de slab se développe, cette hydratation tend à diminuer et le 

volcanisme calco-alcalin disparaît. À la place se développe un magmatisme de type 

tholéïtique à alcalin (Marshak et Karig, 1977; Hole et al., 1991; Forsythe et Prior, 1992; Cole et 

Basu, 1995). 

Actuellement, en Patagonie, la région située entre 46°S et 49°S environ est marquée par 

une lacune de magmatisme d’arc. En revanche, depuis 13 Ma, le volcanisme tholéïtique à 

alcalin est très développé dans toute la Patagonie, depuis 52°S jusqu’à environ 44°30’S selon 

un axe sud-nord, et depuis le piedmont oriental de la Cordillère jusqu’à des distances au-

delà de 600 km de la fosse selon un axe ouest-est (e.g. Ramos et Kay, 1992; Gorring et al., 

1997, 2003; D’Orazio et al., 2000, 2001; Espinoza et al., 2005; Guivel et al., 2006; Bruni, 2007). 

Les différentes études s’accordent à montrer que les laves épanchées sont directement reliées 

à l’ouverture de la fenêtre de slab sous la Patagonie, qui s’est initiée il y a 14 Ma (Cande et 

Leslie, 1986). Cependant, il existe une absence de synchronisme entre la mise en place des 

laves et l’entrée en subduction des différents segments de dorsale qui en seraient à l’origine 

(Figure 5.43). En effet, comme le montrent Guivel et al. (2006) et Bruni (2007), la mise en place 

de ces laves tholeïtiques à alcalines à environ 12 Ma au niveau de la Meseta del Lago Buenos 

Aires (~46°40’S) et à environ 4 Ma au niveau de la vallée du Río Senguerr (~45°S) est 

antérieure à la subduction des segments de dorsales correspondants (SCR-1 à 6 Ma pour la 

Meseta del Lago Buenos Aires; SCR1 et SCR2 non encore subductés pour la vallée du Río 

Senguerr). Guivel et al. (2006) proposent alors comme origine à ce volcanisme une rupture 

du slab Nazca préalable à la mise en place du basalte le plus ancien, à 12,4 Ma (Figure 5.44). 

A cette époque là, point triple du Chili est situé à 50°30’S de latitude, soit environ 350 km 

plus au sud. Cette rupture de slab ne se propagerait pas plus au nord de 46°40’S, 

puisqu’aucun basalte d’âge proche de 12 Ma n’a été observé au-delà de cette latitude. Les 

basaltes de la vallée du Río Senguerr, entre 44°30’S et 45°30’S, devraient, selon ce modèle, 

résulter d’une seconde phase de rupture de slab, plus tardive, mais antérieure à 4 Ma.
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Figure 5.43. Compilation des âges du volcanisme tholeïtique à alcalin de la zone d’arrière-arc de 

Patagonie en fonction de la latitude. Pour les références, voir Figure 1.16. Le trait en pointillé noir 

indique les âges trop “vieux” par rapport à l’âge d’entrée en subduction du segment de dorsale qui 

pourrait en être à l’origine. Pour expliquer ces âges trop “vieux”, Guivel et al. (2006) proposent une 

rupture du slab Nazca, sur une longueur d’environ 350 km, se produisant avant 12 Ma. Le même type 

de phénomène pourrait expliquer l’épanchement de basaltes depuis ~4 Ma entre 44°30’S et 45°30’S 

(Bruni, 2007) alors que le point triple du Chili, qui correspond à la limite septentrionale de la fenêtre 

de slab se situe actuellement à 46°30’S.

Sur la base des modèles analogiques réalisés, une hypothèse alternative à la rupture du 

slab peut être proposée. En effet nous avons vu que l’ouverture d’une fenêtre de slab 

perturbe fortement le champ de vitesse vertical et horizontal des particules du manteau 

asthénosphérique. Les particules initialement situées sous le slab et la plaque océanique 

fluent au travers de la fenêtre de slab pour atteindre des distances au droit, ainsi qu’au nord 

et au sud de la fenêtre, non négligeables et former approximativement un demi-cercle 

(Figure 5.42). Le rayon de ce demi-cercle, i.e. la distance parcourue sous la plaque 
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chevauchante par les particules initialement sous la plaque océanique, peut être approché 

par la relation suivante :

où L est la largeur du slab en subduction, v la vitesse de retrait de la fosse et t le temps 

depuis l’ouverture de la fenêtre. Ainsi, par exemple pour une plaque plongeante de 1000 km 

de large, reculant à une vitesse de 10 cm.an-1, 2 millions d’années après l’ouverture de la 

fenêtre de slab, la distance atteinte par les particules initialement sous la lithosphère 

plongeante est d’environ 360 km.

Ces particules ne se mélangent pas avec les particules de la province mantellique située 

au-dessus du slab (Figure 5.41). Le volcanisme de type tholéïtique à alcalin ayant pour 

origine une interaction entre le manteau provenant de la région sous le slab et la lithosphère 

continentale sus-jacente et/ou le manteau asthénosphérique situé au-dessus du slab (Gorring 

et al., 1997), on peut s’attendre à observer ce type de volcanisme au-delà de la simple 

projection en surface de la fenêtre de slab. Dans le cas du volcanisme d’arrière-arc de la 

Patagonie, cela signifierait qu’au moment de l’ouverture de la fenêtre à 14 Ma du matériel 

fertile fluant au travers de cette fenêtre de slab ait pu se déplacer suffisamment rapidement 

en direction du nord pour atteindre la Meseta del Lago Buenos Aires et expliquer ainsi les 

premiers épanchements à 12,4 Ma. Ce phénomène pourrait également expliquer le 

volcanisme daté au Miocène supérieur dans la Meseta Central et dans la région nord-est du 

Massif du Deseado (Gorring et al., 1997), plus à l’est que la projection de la fenêtre de slab à 

cette époque là (Figure 5.44), et le volcanisme à ~4 Ma (Bruni, 2007) au nord du point triple 

du Chili.

Il est actuellement impossible de trancher entre les deux hypothèses pour expliquer 

l’antériorité du volcanisme par rapport à l’entrée en subduction des différents segments de 

dorsale. Il n’est d’ailleurs pas exclu que les deux phénomènes se produisent simultanément. 

Une manière de tester notre hypothèse serait l’étude du déphasage des ondes SKS 

télésismiques, qui nous permettrait ainsi d’estimer l’anisotropie due à l’orientation 

préférentielle des cristaux d’olivine dans le manteau asthénosphérique et donc de 

cartographier la déformation et les flux de matières sous la Patagonie. Cette technique a été 
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développée par L. Vinnik (1989) et par P. Silver (Silver et Chan, 1988; Silver et Chan, 1991). 

Un réseau sismique temporaire a récemment été déployé dans la région du point triple du 

Chili par Raymond Russo, mais malheureusement aucun résultat n’a pour l’instant été 

publié. Si les flux de matières se répartissent de manière radiale autour de la fenêtre de slab, 

alors on pourra interpréter cette variation comme résultant du flux du matériel mantellique 

au travers de la fenêtre de slab tel que mis en évidence dans nos expériences analogiques.

Figure 5.44.  Extension géographique de la fenêtre de slab sous la Patagonie à 12 Ma (en rouge) et 8 Ma 

(en jaune) (d’après Breitsprecher et Thorkelson, 2008). Sont également indiquées les positions des 

laves d’arrière-arc datées au Miocène moyen (en vert) et au Miocène supérieur (en bleu). Dans la 

région de la Meseta Central, au nord-est du Massif du Deseado, et au niveau de la Meseta del Lago 

Buenos Aires, les laves sont positionnées au-delà de l’extension maximale de la fenêtre de slab à 

l’époque de leur mise en place. Leur origine pourrait être donc liée soit à une rupture du slab (Guivel 

et al., 2006) ou plus simplement au flux de matériel asthénosphérique fertile qui s’étend radialement 

au-delà des limites de la fenêtre de slab.
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6. Conclusions : Réponse de la plaque Amérique du 

Sud à la dynamique de la subduction et au flux 

mantellique associé

Le processus de subduction océanique est un phénomène complexe qui influence 

fortement la dynamique de surface. Cette influence porte aussi bien sur le régime tectonique 

de la plaque chevauchante que sur les mouvements topographiques de surface. L’approche 

multi-disciplinaire mise en oeuvre dans le cadre de cette thèse a permis de quantifier de 

manière plus précise quel peut être le tempo et l’amplitude de ces phénomènes. 

6.1. Déformation de la plaque chevauchante

Les analyses statistiques des zones de subduction actuelle ont montré que, selon le 

référentiel utilisé, 52% (Heuret et Lallemand, 2005) ou 62-78% (Schellart et al., 2008) 

possèdent une fosse de subduction qui recule en direction de l’océan. D’un point de vue 

cinématique, la vitesse de déformation de la plaque chevauchante peut être définie par la 

relation (Figure 6.1) : 

vdéformation = vplaque chevauchante - vfosse

Si la vitesse de déformation de la plaque supérieure est positive, cette dernière est en 

extension, et à l’inverse en compression si la vitesse de déformation est négative. Si la vitesse 

absolue de la plaque supérieure est contrôlée par les conditions aux limites du système, la 

vitesse de la fosse, elle, dépend à la fois de la vitesse absolue de la plaque plongeante et de la 

vitesse de subduction selon la relation (Figure 6.1) : 

vfosse = vplaque subduite - vsubduction

où la vitesse de subduction et la vitesse absolue de la plaque plongeante sont positives en 

direction de la fosse.
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Figure 6.1.  Description des différents paramètres cinématiques gouvernant le processus de 

subduction. Vps : vitesse de la plaque subduite; Vf : vitesse de la fosse : Vsub : vitesse de subduction; 

Vd : vitesse de déformation; Vpc : vitesse de la plaque chevauchante; Vc : vitesse de convergence.

6.1.1. Pulsatilité de la déformation

Les modèles analogiques reproduisant à l’échelle du laboratoire le processus de 

subduction nous ont montré que malgré des conditions aux limites (vitesses absolues de la 

plaque chevauchante et de la plaque plongeante) constantes au cours du temps, la seule 

dynamique du slab peut être à l’origine d’une modification des contraintes dans la plaque 

supérieure. Le slab, s’il est ancré à l’interface entre le manteau supérieur et le manteau 

inférieur, peut voir sa géométrie profondément modifiée au cours du temps, l’angle du plan 

de subduction pouvant varier entre 40 et 65° au cours de la même expérience. Lorsqu’il 

devient vertical, le slab tend à reculer (phénomène de “roll-back”) sous la plaque supérieure, 

la vitesse de subduction est alors plus faible et la fosse, qui suit le mouvement de recul de la 

plaque plongeante, a une vitesse plus élevée. En conséquence la déformation de la plaque 

supérieure devient plus extensive. A l’inverse, lorsque le slab s’horizontalise, il s’avance sous 

la plaque chevauchante, augmentant ainsi la vitesse de subduction. La vitesse de la fosse en 

est alors diminuée, voire même négative et le raccourcissement de la plaque chevauchante 

d’autant plus élevé. La durée de ce cycle d’avancée et de recul pourrait être de l’ordre 

d’environ 20 Ma pour une convergence de 13 cm.an-1, mais diminue pour des vitesses plus 

élevées. 
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Ce phénomène pourrait expliquer en partie les différences de géométrie observées le long 

des zones de subduction. Il expliquerait également pourquoi malgré une vitesse de 

convergence relativement constante, différents pulses tectoniques peuvent être enregistrés 

dans les systèmes en convergence. Surtout, cela signifie que la subduction est un processus 

non-stationnaire et, par conséquent, l’observation des zones de subduction actuelles ne 

fournit qu’un instantané de leur dynamique, qui évolue sur le long terme.

6.1.2. Déformation associée à des anomalies de la plaque plongeante

Toutes les remarques précédentes ne valent que dans le cas d’une lithosphère plongeante 

homogène. En présence de rides asismiques ou de plateaux océaniques, la croûte océanique 

est plus épaisse rendant la lithosphère plongeante plus légère. La flottabilité devient moins 

négative. Si la subduction est “libre” (i.e. la convergence entre les plaques résulte 

uniquement du processus de subduction), la subduction de segments légers de plaque 

océanique entraîne une diminution de la vitesse de convergence, et une augmentation du 

pendage du plan de Benioff (Martinod et al., 2005). A l’inverse, si la vitesse de convergence 

est imposée par les conditions aux limites (subduction”forcée”, cf. article de Espurt et al. 

(2008) en annexe), l’arrivée d’un plateau océanique entraîne une diminution de l’angle du 

plan de subduction. Le sous-placage de la lithosphère subduite sous la lithosphère 

continentale augmente la surface de contact et donc la friction interplaque (Espurt et al., 

2008). Il en résulte une migration de la déformation en direction du bassin d’avant-pays. 

Pour que le slab devienne horizontal, il est néanmoins nécessaire de subducter une quantité 

importante de lithosphère légère; le processus nécessite plusieurs millions d’années (Espurt 

et al., 2008). C’est ce qui pourrait expliquer pourquoi sur les quatre rides majeures plongeant 

actuellement sous la marge pacifique de la plaque Amérique du Sud (ride de Carnegie en 

Équateur (~2°N), ride de Nazca au Pérou (~15°S), ride d’Iquique au nord du Chili (~22°S) et 

ride de Juan Fernandez au centre du Chili (~33°S)) seules deux, les rides de Nazca et de Juan 

Fernandez, génèrent la formation de segments de subduction horizontale (“flat-slab”), bien 

mis en évidence par la sismicité (Gutscher et al., 2000; Gutscher, 2002), le volcanisme, et la 

déformation de la plaque chevauchante (Gutscher et al., 2000; Gutscher, 2002; Pardo et al., 

2002; Ramos et al., 2002). Localement, la subduction de ces anomalies topographiques va 
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interférer avec la dynamique à long terme du slab et va contrôler le régime tectonique 

prévalent au droit de celles-ci.

D’autres types d’anomalies peuvent affecter la dynamique de la subduction. Ainsi la 

rupture du slab par érosion mécanique ou thermique, ou bien encore la subduction d’une 

dorsale océanique active peuvent conduire à l’ouverture de fenêtres asthénosphériques dans 

le panneau plongeant, modifiant ainsi le bilan des forces du système. Les modèles 

analogiques que nous avons développés montrent que ces deux situations, qui coïncident 

avec une diminution de la largeur du slab au niveau de la fosse, sont à l’origine de 

phénomènes transitoires. La possibilité offerte au manteau asthénosphérique sous le slab de 

fluer au travers de la fenêtre asthénosphérique rend la résistance au retrait du slab moindre. 

Par conséquent, la vitesse de “roll-back” du slab augmente, et ce d’autant plus que la largeur 

de slab au niveau de la fosse étant diminuée, la force de traction exercée par la portion 

“large” du slab en profondeur augmente. Si les conditions aux limites ne sont pas modifiées, 

l’ouverture de la fenêtre de slab se traduit par une augmentation de la vitesse de retrait de la 

fosse et par conséquent par une diminution de la vitesse de déformation de la plaque 

supérieure. Ce modèle s’applique particulièrement bien au cas de l’ouverture des bassins 

d’arrière-arc Tyrrhéniens, en Méditerranée, où le slab Calabrien a connu deux épisodes de 

réduction de sa largeur à 4-3 Ma et à 2-1 Ma qui coïncident avec l’ouverture respective des 

bassins de Vavilov et de Marsili (Faccenna et al., 2007). 

Dans le cas de l’Amérique du Sud, l’ouverture de la fenêtre asthénosphérique liée à la 

subduction de la dorsale du Chili entre 54°S et 46°30’S depuis 14 Ma est synchrone d’un arrêt 

du raccourcissement à ces latitudes. En effet, le raccourcissement modeste (entre 22 et 45 km) 

qui était accommodé au sein du système de plis et de chevauchements associés de Patagonie 

depuis ~20 Ma cesse autour de 10-9 Ma (Ramos, 1989; Lagabrielle et al., 2004). Cependant, la 

relation n’est pas aussi claire au nord de la position actuelle du point triple du Chili, où la 

plaque Nazca est toujours en subduction. Le système de failles de Liquiñe-Ofqui, qui 

accommode une grande partie de la déformation au niveau de l’arc, semble fonctionner en 

décrochement ou en transtension au cours du Cénozoïque, puis en transpression à partir de 

16 Ma (Lavenu et Cembrano, 1999; Thomson, 2002). Ce résultat est en contradiction avec nos 

modèles analogiques qui prédisent une diminution du raccourcissement après réduction de 
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la largeur du slab. Il apparaît donc qu’à l’échelle de la subduction de la plaque Nazca (~7500 

km avant 14 Ma), la diminution de largeur du slab d’environ 10 %, liée à l’ouverture de la 

fenêtre de slab sous la Patagonie, ne contrôle que partiellement la déformation de la plaque 

chevauchante.

6.2. Signal topographique

Les mouvements verticaux de la plaque supérieure à l’arrière de la chaîne de la marge 

active sont contrôlés au premier ordre par : 1) la flexure lithosphérique en réponse à la 

charge/décharge orogénique (charge statique); 2) la topographie dynamique produite par les 

forces sublithosphériques (charge dynamique). Une augmentation de la charge tectonique 

associée à une intensification de l’activité chevauchante dans le prisme orogénique induit la 

subsidence du bassin d’avant-pays. La distance entre charge orogénique et forebulge est 

dépendante de la rigidité flexurale de la lithosphère et de la répartition des charges. Elle 

équivaut par exemple à environ 200 km pour le bassin d’avant-pays de Patagonie centrale. 

En revanche, si l’activité du prisme chevauchant cesse, un allégement érosif de la charge 

orogénique va entraîner une surrection de la zone préalablement subsidente.

Les mouvements verticaux induits par les forces sublithosphériques associées à la 

dynamique de la subduction, sont en général de plus grande longueur d’onde. Cette dernière 

est dépendante de la géométrie du slab et atteint des valeurs supérieures à 1000 km pour des 

pendages inférieurs à 45° (cf. Mitrovica et al., 1989, et le chapitre 3 de cette thèse). 

L’amplitude de la déflexion est également contrôlée par la vitesse de “roll-back” du slab, une 

augmentation de la vitesse de retrait se traduisant par une augmentation de la déflexion 

(Gurnis, 1993). L’amplitude du phénomène est loin d’être négligeable puisqu’elle peut 

atteindre 2000 m, comme par exemple dans le cas de la mer Égée (Husson, 2006). Les calculs 

semi-analytiques présentés dans le chapitre 3 montrent également que pour l’Amérique du 

Sud, la déflexion dynamique peut dépasser 1000 m.

CHAPITRE VI                                                             CONCLUSIONS : RÉPONSE DE LA PLAQUE AMÉRIQUE DU SUD À LA DYNAMIQUE 

DE LA SUBDUCTION ET AU FLUX MANTELLIQUE ASSOCIÉ

257



6.2.1. Signal topographique associé à l’ouverture d’une fenêtre de slab

Lors de l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique, la circulation mantellique sous la 

plaque chevauchante est perturbée. La déflexion dynamique de la lithosphère est annulée 

durant le temps où la fenêtre de slab est ouverte sous le continent. La durée du phénomène 

dépend des différentes vitesses de plaques du système. Le modèle semi-analytique de 

topographie dynamique développé par Laurent Husson et appliqué au cas de la Patagonie a 

montré que l’annulation de la déflexion entraîne une surrection dynamique de la lithosphère 

chevauchante d’amplitude supérieure à 800 m et de longueur d’onde dépassant 1000 km 

perpendiculairement à la direction de la fosse de subduction. La migration du point triple du 

Chili vers le nord au cours des derniers 14 millions d’années (Cande et Leslie, 1986) 

s’accompagne d’une migration de la zone de surrection maximale, qui sépare une région au 

sud du PTC, basculée vers le sud, d’une région au nord du PTC, basculée vers le nord 

(Figure 6.2). La valeur cumulée de basculement prédite par notre modèle au centre du bassin 

de Patagonie centrale est de l’ordre de 0,1 à 0,2%. Les différentes phases de basculement sont 

enregistrées par des marqueurs géomorpholgiques (terrasses fluviatiles, captures de cours 

d’eau) préservés dans le paysage actuel de ce même bassin. Ces observations, compte tenu 

de la distance à la Cordillère, ne peuvent être expliquées par la réponse flexurale de la 

lithosphère à l’allégement érosif et sont donc la résultante d’une topographie contrôlée 

dynamiquement. 
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Figure 6.2. Contexte géodynamique actuel de la pointe méridionale du continent sud-américain. Les 

symboles + indiquent les régions où l’effet conjugué des charges statiques et dynamiques provoquent 

un soulèvement topographique alors que les régions avec les symboles - enregistrent actuellement une 

déflexion topographique. Les flèches blanches indiquent la direction des basculements associés à ces 

mouvements verticaux. Les flèches rouges indiquent les circulations mantelliques au travers de la 

fenêtre de slab, avec un matériel fluant radialement, et qui pourraient être à l’origine des 

épanchements basaltiques (en noir) que l’on peut observer plus au nord, dans la vallée du Río 

Senguerr (Bruni, 2007). Le slab Antarctique est représenté en jaune pâle et le slab Nazca en gris clair. 

La projection en surface de la fenêtre asthénosphérique est issue de Breitsprecher et Thorkelson (2008).
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Lorsque l’on se rapproche de la Cordillère, en revanche, l’effet sur les mouvements 

verticaux de la charge statique due au poids de la chaîne devient plus prononcé. Les 

premiers résultats de l’étude thermochronologique par la méthode (U-Th)/He sur apatites 

réalisée de part et d’autre de la position actuelle du point triple du Chili semblent tout de 

même indiquer que la latitude de 46°30’S, position actuelle du point triple, constitue une 

discontinuité majeure. En effet, nous obtenons des âges “jeunes” (~7-5 Ma) au sud, 

synchrones de l’ouverture de la fenêtre asthénosphérique, et des âges plus “vieux” (~48-29 

Ma) au nord. L’exhumation de la Cordillère apparaît donc plus récente au sud du point 

triple, potentiellement en réponse au soulèvement dynamique associé à l’annulation de la 

déflexion créée par l’ouverture de la fenêtre de slab. L’exhumation plus rapide de la 

Cordillère au sud du point triple correspond également à un domaine où les sommets de la 

chaîne sont plus élevés. Cependant nous avons vu au chapitre 4 que l’altitude moyenne de la 

Cordillère n’augmente que de 200 à 300 m au sud du point triple. Cette observation montre 

que l’érosion très active de la chaîne, due aux précipitations qui s’abattent sur le versant 

Pacifique des Andes et aux différentes glaciations plio-quaternaires, a déjà compensé en 

partie le soulèvement lié à l’ouverture de la fenêtre de slab.

L’obtention de données complémentaires, actuellement en cours d’analyse, nous 

permettra de détecter d’éventuels changements de vitesses d’exhumation et ainsi de 

confirmer ou d’infirmer l’hypothèse précédente. 

6.2.2. Topographie dynamique : cas général

De manière générale, la topographie dynamique doit affecter toute la marge andine, et de 

façon plus globale, les zones de subduction mondiales actuelles et passées. Depuis les années 

1980, de nombreuses études ont mis en évidence son impact non négligeable sur 

l'enregistrement sédimentaire et sur des basculements de surface, comme par exemple pour 

le bassin occidental nord-américain au Crétacé supérieur (Mitrovica et al., 1989), au niveau 

de la plate-forme russe entre le Dévonien et le Permien (Mitrovica et al., 1996), ou bien 

encore pour la marge orientale nord-américaine depuis l’Éocène (Spasojevi! et al., 2008). 

Dans un contexte géodynamique plus proche de celui de la Patagonie, Lock et al. (2006), 

pour la région du point triple de Mendocino, dans la chaîne côtière de Californie du Nord, 

ont mis en évidence l’influence, au cours des 6 derniers millions d’années, de la topographie 
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dynamique sur l’évolution du relief et de la sédimentation. Ces derniers enregistrent la 

remontée vers le nord-ouest du point triple et du soulèvement dynamique associé. Mais le 

signal topographique résulte également de la réorganisation isostatique, suite aux 

changements d’épaisseur de la lithosphère chevauchante. Si l’effet de la topographie 

dynamique n’est pas mis en évidence de manière systématique c’est qu’il vient se superposer 

ou contre-balancer plusieurs autres facteurs tels que la réponse flexurale de la lithosphère à 

la charge/décharge orogénique ou bien encore les variations du niveau eustatique. 

6.2.3. Marge andine actuelle et passée

6.2.3.1. Topographie dynamique dans le Bassin Amazonien

Dans le cas de la marge active andine, peu d’études ont mis en évidence l’influence de la 

topographie dynamique sur l’évolution morphologique et sédimentaire de la plaque 

chevauchante. Néanmoins, pour la zone sub-andine du Pérou central (Figure 6.3), Espurt et 

al. (2007, 2008) ont montré que le soulèvement de cette zone depuis 4 Ma coïncide avec la 

subduction de la ride de Nazca (Figures 6.4 et 6.5). L’entrée en subduction d’une lithosphère 

dont la croûte est anormalement épaisse entraîne une diminution de la flottabilité négative 

du slab et une horizontalisation de ce dernier. La mise en place d’un segment de subduction 

horizontale est contrôlé également par le mouvement absolu vers l’ouest de la plaque sud-

américaine. Les modèles analogiques développés (cf. article Espurt et al. (2008) en annexe) 

ont montré que la mise en place de ce segment horizontal a divers effets : sur la déformation 

de la plaque supérieure d’une part (cf. § 6.1.2) mais également sur la dynamique de la 

subduction d’autre part. À l’avant de ce “flat-slab”, la partie de slab qui plonge dans le 

manteau asthénosphérique entre 100 et 660 km de profondeur présente une vitesse de retrait 

plus faible que la vitesse de retrait qui prévalait auparavant, lorsque la subduction était 

“normale” (Figure 6.4). En conséquence, et comme montré par Gurnis (1993), la déflexion 

dynamique de la plaque supérieure diminue, générant ainsi un soulèvement relatif de la 

zone situé à l’avant du segment horizontal de slab. L’arche de Fitzcarrald occupe 

actuellement cette position, en avant de la portion plate du slab du Pérou, au droit de la ride 

Nazca, et correspond à une zone surélevée par rapport aux bassins d’avant-pays nord-

amazonien et sud-amazonien, situés au nord et au sud de celui-ci (Figures 6.3 et 6.5). La 
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topographie dynamique associée à la mise en place de la subduction horizontale, liée à la 

subduction de la ride de Nazca et à la dérive vers l’ouest de la plaque sud-américaine, est 

donc responsable du développement depuis 4 Ma d’un bombement topographique dans la 

zone sub-andine du Pérou central.

Figure 6.3. Modèle Numérique de Terrain des Andes Centrales et du bassin amazonien (Espurt, 2007). 

La zone d’avant-pays est constituée de deux sous-bassins subsidents (bassins d’avant-pays nord-

amazonien (BAPNA) et sud-amazonien (BAPSA)) séparés par l’Arche de Fitzcarrald, une anomalie 

topographique positive se développant au front de la partie subductée de la ride de Nazca. Les 

données bathymétriques proviennent des satellites Geosat et ERS-1 (Smith et Sandwell, 1997) et les 

données topographiques de la mission NASA SRTM Gtopo 30. La vitesse de la plaque Nazca par 

rapport à une plaque Amérique du Sud fixe est en mm.an-1 (Gripp et Gordon, 2002). La profondeur du 

plan de Wadati-Benioff à 100 et 150 km est également indiquée (Gutscher et al., 1999). La profondeur 

de 150 km correspond approximativement à la terminaison orientale du segment de subduction 

horizontale. La projection de la ride de Nazca sous le continent sud-américain (pointillés noirs) est 

extraite de Hampel (2002). Elle a été obtenue en supposant que la plaque plongeante subducte 

horizontalement sous le continent sud-américain. La partie la plus orientale de la ride ne se situe donc 

pas si loin vers l’est, mais en profondeur sur le segment incliné du plan de subduction.
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Figure 6.4. (a) Vue latérale de la géométrie du toit du slab (traits en pointillé) à différents instants 

(11min30; 13min38; 14min43; 16min15; 18min05) pour l’expérience 8 de Espurt et al.  (2008) (cf. 

Annexe). Le slab s’horizontalise à une profondeur d’environ 100 km sous l’effet conjugué de la 

subduction d’une lithosphère plus légère et du mouvement en direction de la fosse de la plaque 

chevauchante (en gris) avec une vitesse de 0,5 mm.s-1. (b) Quantité de retrait de la fosse et du slab à 

une profondeur de 300 km (cf.  Figure 6.4a) pour la même expérience. Trois minutes après l’entrée en 

subduction du plateau plus léger, et à cause de l’horizontalisation du slab,  la vitesse de retrait de ce 

dernier à 300 km de profondeur diminue de 0,33 mm.s-1 à 0,13 mm.s-1, contrairement à la vitesse de 

retrait de la fosse en surface qui reste constante (0,37 mm.s-1).
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Figure 6.5.  Représentation schématique de la topographie dynamique associée à l’horizontalisation du 

slab Nazca, suite à la subduction de la ride Nazca. (a) avant l’entrée en subduction de la ride,  la 

subduction est normale. La vitesse verticale du slab (Vz1) au cours du mouvement de “roll-back” est 

elevée, générant en surface une subsidence dynamique importante (en gris clair). (b) Suite à 

l’horizontalisation du slab, la vitesse verticale du slab au niveau du segment horizontal est nulle, la 

topographie dynamique associée est donc nulle également. De plus, la vitesse de retrait de la partie 

profonde du slab (Vz2) diminue (voir Figure 6.4) et donc l’amplitude de la subsidence dynamique à 

l’avant du segment horizontal (en gris clair) décroît également. En conséquence, la région subit un 

soulèvement dynamique (en gris foncé) qui affecte le bassin d’avant-pays au-delà de la portion plate 

du slab, expliquant ainsi l’anomalie topographique positive que constitue l’Arche de Fitzcarrald .
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6.2.3.2. Topographie dynamique paléogène en Patagonie

Gurnis (1993) a montré qu’une augmentation de la vitesse de convergence entre plaques 

se traduit par une amplification de la déflexion dynamique. Cette déflexion peut également 

être amplifiée de manière flexurale par la charge orogénique qui accompagne généralement 

le raccourcissement de la plaque chevauchante suite à l’augmentation de la convergence. 

Mais si dans le même temps, une fenêtre s’ouvre dans le panneau plongeant, la déflexion 

dynamique est annulée de manière temporaire et un soulèvement de la lithosphère 

chevauchante est alors enregistré au droit de celle-ci. Ces deux processus sont donc en 

compétition dans le contrôle de l’enregistrement sédimentaire. Un analogue naturel d’un tel 

cas de figure est celui de la Patagonie au cours de la période Paléocène supérieur à Éocène. 

La reconstruction de la configuration des plaques dans le Pacifique sud-est par Cande et 

Leslie (1986), bien qu’approximative, a mis en évidence la migration depuis le nord (43°30’S) 

vers le sud (latitude de la Terre de Feu) du point triple Farallon-Aluk-Amérique du Sud 

(FAAS) entre ~52 Ma et ~40 Ma (Figure 6.6). Cette même période est caractérisée par une 

accélération importante de la convergence entre les plaques Farallon et Amérique du Sud 

(Pardo-Casas et Molnar, 1987; Figure 2.5). D’un point de vue magmatique, l’ouverture d’une 

fenêtre de slab sous la Patagonie à cette époque là est bien documentée (Figure 6.6). Au nord 

de la latitude de 43°30’S se met en place un volcanisme de type calco-alcalin avec une 

signature de zone de subduction classique (Rapela et al., 1983, 1988). Au sud de 43°30’S, ce 

volcanisme calco-alcalin est absent et remplacé par un volcanisme alcalin, avec la mise en 

place de plateaux basaltiques en position d’arrière-arc (basaltes Posadas; Ramos, 1982b). 

D’un point de vue sédimentaire, de nombreux bassins molassiques se sont développés entre 

47°S et 54°S entre la fin du Paléocène et l’Éocène moyen (Suárez et al., 2000; Troncoso et al., 

2002; Kraemer et al., 2002), témoignant d’une subsidence active du bassin d’avant-pays. 

Cette activité subsidente est corrélée avec une phase de déformation majeure de la marge 

andine connue sous le nom de phase Inca. Contrairement à la subduction de la dorsale du 

Chili où la convergence entre plaques Antarctique et Amérique du Sud est faible (~2 cm.an-1) 

suite à la migration vers le nord du point triple du Chili, la convergence entre plaque 

Farallon et Amérique du Sud est élevée (~10 cm.an-1) suite à la migration vers le sud du point 

triple FAAS. Cette différence pourrait expliquer pourquoi la subsidence persiste dans 

l’avant-pays patagonien au cours du Paléocène inférieur-Éocène moyen, en réponse à un 
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raccourcissement accommodant l’accélération de la convergence Farallon-Amérique du Sud, 

et ce, malgré l’ouverture d’une fenêtre de slab qui devrait au contraire favoriser un 

soulèvement de cette zone. L’amplitude du soulèvement dynamique serait inférieure à 

l’amplitude de la déflexion générée par la charge statique. Néanmoins, il convient de rester 

prudent car les conditions aux limites du système au Paléocène-Éocène sont très mal 

contraintes, notamment la vitesse de convergence entre plaques Aluk et Amérique du Sud 

qui n’est pas connue. Il serait donc nécessaire d’étudier plus en détail la chronologie entre 

déformation de la plaque supérieure, dépôts sédimentaires associés et mise en place du 

volcanisme d’arrière-arc pour pouvoir éventuellement extraire le signal de topographie 

dynamique du passage de la fenêtre de slab.

Figure 6.6. Migration de la dorsale 

Farallon (Far.)-Aluk entre 52 et 42 Ma le 

long de la marge active de Patagonie 

(Cande et Leslie, 1986). L’ouverture d’une 

fenêtre asthénosphérique est attestée par 

l’absence de volcanisme d’arc au sud de la 

latitude de 43°30’S, qui est remplacé par 

un volcanisme alcalin (basaltes Posadas; 

Ramos et Kay, 1992).
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En résumé, actuellement le long de la marge active andine, au moins deux zones 

particulières enregistrent un soulèvement contrôlé par une perturbation de la circulation 

mantellique sous le continent (Figure 6.7) : 

1) l’Arche de Fitzcarrald où le développement d’un segment horizontal de slab provoque 

un bombement topographique depuis 4 Ma.

2) le bassin de Patagonie centrale où l’ouverture d’une fenêtre asthénosphérique depuis le 

Miocène moyen annule la déflexion dynamique et crée un soulèvement topographique et 

des basculements parallèles à la direction de la fosse de subduction.

6.3. Circulation mantellique et volcanisme

La circulation mantellique en profondeur contrôle la topographie dynamique mais 

contrôle également la localisation et le type de magmatisme observé au sein de la plaque 

chevauchante. Comme décrit précédemment, une zone de subduction classique voit se 

développer au toit de celle-ci un volcanisme d’arc de type calco-alcalin. En présence d’une 

fenêtre de slab sous le continent, la circulation mantellique est perturbée. Du matériel 

“fertile” initialement localisé sous la lithosphère plongeante peut fluer au travers de la 

fenêtre et modifier les conditions de formation des magmas, affectant ainsi le volcanisme en 

surface. Le volcanisme d’arc est alors absent, et se met en place un volcanisme tholéïtique à 

alcalin en position d’arrière-arc sous la forme de plateaux basaltiques. Dans le cadre de la 

fenêtre de slab s’ouvrant sous la Patagonie depuis le Miocène moyen, l’extension 

géographique de ces plateaux basaltiques vers le nord et vers l’avant-pays va au-delà de la 

position de la fenêtre de slab (de l’ordre de 300 km par exemple pour les basaltes du Río 

Senguerr; Bruni, 2007; Figure 6.2). Nous proposons, en accord avec les premiers résultats 

obtenus grâce à nos modèles analogiques, que ces laves non positionnées à l’aplomb de la 

fenêtre asthénosphérique, soient engendrées par le flux toroïdal de matériel “fertile” qui 

s’avance bien au-delà de l’extension géographique de la fenêtre de slab. En effet, les modèles 

analogiques présentés dans la section 5.6 suggèrent que le manteau asthénosphérique sous-

océanique peut s’avancer à environ 150-200 km au nord de la fenêtre asthénosphérique, 

quelques millions d’années seulement après l’ouverture de cette dernière.
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Figure 6.7. Modèle Numérique de Terrain et contexte géodynamique de l’Amérique du Sud. La plaque 

Nazca présente plusieurs rides asismiques ou plateaux océaniques qui sont en cours de subduction 

sous le continent sud-américain (du nord au sud: ride Carnegie, ride Nazca, ride Iquique et ride Juan 

Fernandez). Leur extension sous la plaque sud-américaine est indiquée en blanc transparent.  La 

subduction des rides Nazca et Juan Fernandez est associée à deux segments de slab horizontal.  Au 

niveau de la Patagonie, la subduction de la dorsale du Chili provoque l’ouverture d’une fenêtre 

asthénosphérique (en blanc) depuis 14 Ma. Un soulèvement dynamique est enregistré dans l’avant-

pays, au-dessus de la fenêtre de slab en Patagonie et au droit de la ride de Nazca (Arche de 

Fitzcarrald), au Pérou central. Les données bathymétriques proviennent des satellites Geosat et ERS-1 

(Smith et Sandwell, 1997) et les données topographiques de la mission NASA SRTM Gtopo 30. Les 

vitesses convergence entre les plaques Nazca et Antarctique par rapport à la plaque Amérique du Sud 

sont indiquées (De Mets et al.,  1994). Les triangles rouges montrent le volcanisme d’arc le long de la 

marge andine.
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6.4. Perspectives

Les résultats de ce travail ont confirmé la complexité de l’étude des zones de subduction, 

où une multitude de facteurs influent sur la dynamique du processus aussi bien en surface 

qu’en profondeur, jusqu’à la transition manteau supérieur- manteau inférieur. L’étude multi-

disciplinaire mise en oeuvre, associant étude géomorphologique, modélisation de 

topographie dynamique, modélisation analogique et étude par la thermochronologie basse 

température nous a permis de mieux contraindre l’évolution d’un exemple particulièrement 

intéressant, celui des Andes méridionales au cours du Cénozoïque. Elle offre un certain 

nombre de perspectives sur les travaux futurs à envisager.

Dans le cadre de la pulsatilité du régime de déformation de la plaque chevauchante 

associée à des changements de pendage du slab, mise en évidence par nos modèles 

analogiques, une plus grande variété de conditions expérimentales doit être considérée, afin 

de reproduire au mieux la diversité des conditions géodynamiques des zones de subduction 

mondiales. En particulier, les conditions aux limites du système (vitesses absolues des 

plaques chevauchantes et plongeantes) doivent être variées sur une plus grande gamme de 

valeurs. Un autre paramètre qui doit être examiné avec plus de détails est le rapport de 

viscosité entre lithosphère et manteau asthénosphérique. Ce rapport, ici compris entre 6!103 

et 15!103, devrait être réduit d’au moins un ordre de grandeur pour reproduire avec plus de 

justesse le cas naturel où un rapport plus faible est communément admis.

Dans le cadre plus particulier des conséquences de l’ouverture d’une fenêtre de slab, 

plusieurs points mériteraient une étude plus approfondie:

1) d’un point de vue expérimental, la réalisation de nouveaux modèles est à envisager 

pour quantifier la topographie dynamique associée à ce phénomène. Des tests 

préliminaires, menés par L. Husson, ont montré que le scanner disponible au sein du 

laboratoire de modélisation analogique de l’Université de Rome permet d’obtenir avec 

une précision suffisante la topographie de la surface du sirop de glucose, modélisant le 

manteau asthénosphérique, pour pouvoir détecter des mouvements verticaux 

correspondant à de la topographie dynamique.

2) en parallèle, les modèles semi-analytiques de topographie dynamique doivent être 

affinés pour mieux prendre en compte d’une part, l’hétérogénéité de la lithosphère 
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plongeante, et d’autre part, la déflexion résiduelle contrôlée par la partie de slab localisée 

au droit de la fenêtre de slab en profondeur. 

1) pour les circulations de matériel mantellique associées à l’ouverture d’une fenêtre de 

slab, là encore, le jeu de données expérimental pourrait être complété par la réalisation de 

nouveaux modèles prenant en compte des conditions aux limites différentes, comme par 

exemple un non-confinement latéral. De plus, Monica Moroni et Francesca Funiciello de 

l’Université Roma Tre sont en train de développer une nouvelle méthode prometteuse qui 

permettrait l’enregistrement sur l’ensemble du volume considéré des mouvements des 

particules, au lieu de simplement connaître le déplacement le long de deux plans de 

coupe. De fait, la compréhension de la dynamique des flux mantelliques au cours du 

processus de subduction n’en serait qu’améliorée.

Enfin, pour ce qui concerne le cas particulier de la Patagonie, là aussi l’étude présentée 

dans ce manuscrit mériterait d’être étendue spatialement. Bien que la zone d’étude soit déjà 

relativement grande (~180000 km2), toute la pointe de l’Amérique du Sud au sud de 46°30’S, 

soit une zone d’environ 525000 km2, a été affectée par la fenêtre de slab. Nous proposons 

donc d’étendre, en direction de la Terre de Feu, l’étude géomorphologique systématique 

présentée dans le Chapitre 3 afin de détecter des modifications du relief (basculements N-S) 

et du réseau hydrographique associées à la remontée vers le nord du point triple du Chili.

De même, si l’obtention des âges (U-Th)/He sur apatite complémentaires pour la 

Cordillère Patagonique, entre 45°30’S et 47°30’S, confirme une augmentation de l’exhumation 

de la chaîne en relation avec l’ouverture de la fenêtre de slab, nous envisageons, dans le 

cadre du projet Relief de la Terre “Couplage entre circulation mantellique, érosion et 

topographie : exemple de la Patagonie méridionale”, de poursuivre l’échantillonnage en 

direction du sud. Nous proposons également de compléter l’étude par l’utilisation d’un ou 

d’autres thermochronomètres (par exemple traces de fission sur apatite ou (U-Th)/He sur 

zircon) pour obtenir une histoire thermique plus complète de la région.

Un dernier point qui mériterait d’être approfondi dans les années à venir est l’interaction 

entre le soulèvement des Andes de Patagonie, dont on a vu qu’il est largement contrôlé par 

l’histoire de la subduction, et le climat. En effet, les Andes de Patagonie constituent le seul 

obstacle aux vents d’ouest à ces latitudes, et on peut imaginer que leur présence influence 

notablement le climat régional, voire mondial.
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TITLE : Cenozoic evolution of the southern Andes: morphotectonical and geochronological 

approaches and insights from analogue modelling.

ABSTRACT

The geomorphological and thermochronological studies carried out in the central Patagonia 

show the influence of the Chile spreading-ridge subduction on the surface dynamics. During 

the last 14 Myr, the migration of the triple junction between the Nazca, Antarctic and South 

America plates towards the north goes hand in hand with a long-wavelength uplift. It affects 

the Patagonian Andes, where Apatite (U-Th)/He ages are younger south of the triple 

junction (~7-5 Ma) than north of it, but also the basin located east of the mountain chain 

where terraces, emplaced since middle Miocene, are tilted in the N-S direction with values of 

0.1-0.2%. These values correspond to the ones expected from semi-analytical analysis of 

dynamic topography. Analogue modelling of the subduction process shows the interaction 

between processes at depth and surface dynamics: we observe a link between variations of 

the slab dip and deformation of the overriding plate and we study the effects of the opening 

of a slab window.
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RÉSUMÉ 

L'étude géomorphologique et thermochronologique menée en Patagonie centrale montre 

l’influence de la subduction de la dorsale du Chili sur la dynamique de surface. Depuis 14 

Ma, la migration vers le nord du point triple entre plaques Nazca, Antarctique et Amérique 
du Sud s’accompagne d’un soulèvement de grande longueur d’onde. Celui-ci affecte les 

Andes de Patagonie, où les âges (U-Th)/He sur apatite sont plus jeunes au sud du point 

triple (~7-5 Ma) qu’au nord, mais aussi le bassin à l'est de la chaîne, où les terrasses mises en 

place depuis le Miocène moyen ont subi des basculements N-S de ~0,1-0,2%. Ces valeurs 

correspondent à celles prévues par des calculs analytiques de topographie dynamique. Des 
modèles analogiques du processus de subduction montrent les interactions entre processus 

profonds et dynamique de surface : nous observons un lien entre changement de pendage du 

slab et déformation de la plaque supérieure, et étudions les phénomènes liés à l’ouverture 

d’une fenêtre de slab.
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