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2.3 Retrait de la lithosphère et flux toröıdale mantellique associé . . . . . . . . 83

3 Devenir d’une lithosphère en subduction dans le manteau terrestre /
The fate of subducting lithosphere in the Earth mantle 91

3.1 Interactions entre une plaque fine en chute libre dans un fluide visqueux :
Apport de la modélisation analogique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 95
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Devenir d’une lithosphère en subduction dans le man-

teau terrestre : Étude de sa déformation et des flux

mantelliques associés.

Résumé

Dans une zone de subduction, différents acteurs principaux sont mis en jeu : la lithosphère
en subduction, les lithosphères chevauchante et adjacentes et le manteau environnant.
Leur interaction provoque une dynamique aux niveaux des zones de subduction qui se ca-
ractérise principalement par la sismicité, le volcanisme arrière arc, la migration du slab, la
déformation de la plaque supérieure et enfin des flux mantelliques. Plus particulièrement,
ces phénomènes soulignent l’existence d’une dynamique profonde associée à l’interaction
entre la lithosphère en subduction et le manteau environnant. Les différentes étapes de
l’évolution d’une lithosphère en subduction dans le manteau terrestre correspondent à des
événements géologiques qui seront enregistrés et potentiellement préservés. De plus, les
données sismologiques (tomographie sismique, anisotropie sismique), provenant des zones
de subduction, nous renseignent sur la diversité des géométries des panneaux plongeants
en profondeur et des flux mantelliques. Cependant, la géologie de surface et la tomographie
sismique ne nous permettent pas de comprendre l’évolution temporelle du comportement
de la lithosphère dans le manteau et la dynamique associée. De plus, malgré un effort
permanent sur la compréhension de la dynamique des zones de subduction, la viscosité de
la lithosphère est encore mal connue : à présent, le rapport de viscosité entre la lithosphère
en subduction et le manteau avoisinant utilisé atteint des gammes très larges, allant de 1
à l’infini, ce qui est insatisfaisant et ce qui laisse une grande liberté d’interprétation sur la
dynamique interne de la Terre. Les travaux que j’ai conduit sur cette problématique du-
rant la thèse permettent désormais de remédier à cette lacune. Mon approche scientifique
a consisté en la combinaison de trois différentes méthodes de modélisation (analogique,
semi analytique et numérique) afin de contraindre la rhéologie qui régit la déformation
de la lithosphère et les flux mantelliques associés. Par l’étroite confrontation des prédic-
tions (modèles) et les observations disponibles (données sismologiques pour l’essentiel),
j’apporte de nouvelles contraintes sur le devenir d’une lithosphère en subduction dans
le manteau, couplées avec une précision sur la structuration du manteau. Les résultats
des modèles au regard des données géophysiques prédisent une lithosphère faiblement
visqueuse (le rapport de viscosité entre la lithosphère et le manteau ne saurait excèder
100) qui atteint lors de sa descente dans le manteau la forme spécifique d’une méduse.
Ce résultat majeur apporte une nouvelle interprétation sur l’origine des épanchements de
lithosphère dans le manteau profond et une précision sur la stratification entre le man-
teau supérieur et le manteau inférieur faible pour permettre ainsi la pénétration de la
lithosphère dans le manteau inférieur. Cette étude apporte de nouvelles données sur la
compréhension de l’interaction entre le flux mantellique et la lithosphère.

Mots clés : subduction, flux mantellique, géometrie des slabs, viscosité
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Fate of a subducting lithosphere in the Earth mantle :

Study of its deformation and mantle flows associa-

ted.

Abstract

A subduction zone is composed of several components : the subducting lithosphere, the
surrounding mantle and the overriding and adjacent lithospheres. The interaction of theses
components is responsible for the complex dynamics of subduction zones which are cha-
racterised by seismicity, back-arc volcanism, trench retreat, deformation of the overriding
plate and the flow within the surrounding mantle. Such surface phenomena highlight deep
dynamics associated with the interaction between the subducting lithosphere and the sur-
rounding mantle. The various phases in the evolution of a subduction system correspond
to geological events that are recorded and, to some degree, preserved in the geological
record. Seismological data (seismic tomography, seismic anisotropy) at different subduc-
tion zones show a large variety of slab geometries and mantle flow around convergent
plate boundaries. Whilst seismic tomography does not allow us to understand the tem-
poral evolution of the slab behaviour, surface geology does provide some insight into the
time evolution, even though it carries little information regarding the dynamics of the
slab and the surrounding mantle during subduction. Despite the vast amount of research
conducted by the geodynamics community to understand the dynamics of subduction
zones, the viscosity of the subducting lithosphere is not well constrained. At present, the
viscosity ratio between the slab and surrounding mantle used in models of subduction
zones ranges from one to infinity. Clearly this is unsatisfactory and such a wide range of
viscosity contrasts leaves the dynamics of the Earth open to numerous interpretations.
In this thesis, we aim to rectify this unresolved issue by providing a tighter constraint on
the range of possible viscosity contrasts between the slab and the surrounding mantle. To
quantify the viscosity contrast between the slab and surrounding mantle, I used the rheo-
logical dependence of the geometrical response of a viscous subducting slab, subjected to
mantle flow induced by slab motion. By combining results from analogue experiments,
semi-analytic solutions and 3D numerical methods, I was able to quantify the fate of a
subducting slab in the mantle. The comparison of these model results, with geophysical
data (mainly seismic tomography and earthquake distributions on a selection of subduc-
tion zones) indicated that the viscosity contrast between the slab and upper mantle is
small and should not exceed 100. According to this weak slab prediction, the geometry
of a subducting slab was observed to ultimately evolve into a “jellyfish” like shape. The
weak slab prediction also provides a new explanation of the seismic anomalies observed
in the deep mantle. Additionally, in order to support the observed slab penetration into
the lower mantle, combined with the assumption of a weak slab, it was also possible to
constrain the density contrast and the viscosity structure of the mantle, in particular, the
ratio of upper to lower mantle viscosity

Key-words : subduction, mantle flow, slab geometry, viscosity
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fin, un grand merci à Djordje Grujic qui m’a accueillie dans son laboratoire et avec qui
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Les grandes déformations tectoniques observées à la surface du globe sont en partie locali-

sées le long des limites de plaques, (1) dans les océans (comme les rides médio-océaniques

ou les zones de subduction), mais également (2) sur les continents (au niveau des châınes

de montagne). Ces grandes déformations sont aujourd’hui bien expliquées par les concepts

de la théorie de la Tectoniques des Plaques, introduite dans un premier temps par Wege-

ner en 1912 avec la dérive des continents, puis plus tard completée par d’autres auteurs

tels que McKenzie & Parker (1967), Morgan (1968), ou encore Le Pichon (1968). Cette

théorie décrit un modèle permettant d’expliquer les déformations de la lithosphère se

traduisant essentiellement par le découpage de la lithosphère en un certain nombre de

plaques dites rigides, bougeant les unes par rapport aux autres en glissant comme un

tapis roulant (Hess, 1962). Cette théorie a révolutionné notre compréhension de la dyna-

mique interne de la Terre. Depuis, on observe, de la part de la communauté des géologues

et des géophysiciens, (1) un effort considérable sur l’acquisition, toujours plus importante,

de données géologiques et (2) un effort d’améliorer la compréhension des processus phy-

siques responsables de la dynamique interne du globe, tout particulièrement au niveau

des zones de subduction. Ces investigations constituent une base de données considérable

pouvant améliorer notre compréhension du fonctionnement de la Terre.

Le mot subduction vient du Latin, « sub » signifiant « dessous » et « ducere », « tirer

». Son étymologie introduit très bien le concept qu’il renferme, c’est-à-dire le processus

d’enfoncement d’une plaque tectonique dans le manteau terrestre sous une autre plaque

de densité plus faible. Il s’agit d’une plaque océanique qui s’enfonce soit sous une plaque

continentale (comme au niveau de la zone de subduction de la Cordillère des Andes), soit

sous une autre plaque océanique (comme au niveau de la zone de subduction des Ma-

riannes). Les zones de subduction sont considérées comme le moteur de la Tectonique des

Plaques (Forsyth & Uyeda, 1975). C’est pourquoi, depuis maintenant plusieurs décennies,

des chercheurs du monde entier étudient ce système tectonique complexe qui nécessite le

plus souvent un déploiement de moyens techniques lourds et coûteux en raison de la

localisation de la plupart des zones de subduction sous les océans (par exemple, il est

encore aujourd’hui difficile et très coûteux de positionner des sismographes sur les fonds

océaniques).

Outre l’intérêt scientifique, les zones de subduction ont également un attrait socio-économ

ique très important. En effet, ces zones sont le siège des catastrophes naturelles les plus

spectaculaires, mais aussi les plus dévastatrices au monde, notamment à cause d’un volca-

nisme intense (par exemple la Ceinture du feu dans le Pacifique) et de séismes atteignant
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des magnitudes importantes sur l’échelle de Richter (comme les récentes secousses res-

senties au niveau des ı̂les Samoa rappellent l’activité incessante de la zone de subduction

de Tonga). L’essentiel de l’énergie mécanique dissipée à la surface de la Terre (principale-

ment sous forme d’énergie sismique) est donc localisé au niveau des zones de subduction

(Isacks et al., 1968). Il s’agit aussi de zones où se trouvent de nombreux gisements de

minerais (gisements de porphyres et épithermaux de cuivre, or et argent), favorisant ainsi

le contexte économique de certains pays (Chili pour le cuivre par exemple). L’étude de la

dynamique de la subduction est donc un enjeu majeur pour notre société. Un des proces-

sus, responsable de ces aléas naturels en même temps de cette richesse en minerais, est

l’interaction entre la lithosphère en subduction et le manteau environnant (Isacks et al.,

1968; Billa et al., 2004; England et al., 2004). Cette interaction est mise en évidence par

des marqueurs fossiles, comme les roches métamorphiques (marqueurs d’anciennes zones

de subduction) ou bien par les indices actuels comme le volcanisme, la sismicité, la mi-

gration de la fosse et la déformation de la plaque supérieure (ouverture arrière arc par

exemple).

Afin d’améliorer notre compréhension de la dynamique de ce système complexe, nous de-

vons l’étudier de manière indirecte, en lien avec des modèles confrontés aux observations

de terrain (notamment à partir des données géophysiques récoltées lors des séismes). Au-

jourd’hui, l’effervescence de modèles de plus en plus sophistiqués (Funiciello et al., 2004;

Stegman et al., 2006; Schellart, 2008; Honda, 2009; Yamato et al., 2009) et l’acquisition

de données géophysiques de plus en plus précises qui permettent d’observer la géomé-

trie des slabs en profondeur (cinématique des plaques (Jarrard, 1986; Muller et al., 1997;

Lallemand et al., 2005), géoide (Hager, 1984), tomographie sismique (Piromallo & Mo-

relli, 2003; Li et al., 2008), anisotropie (Russo, 1994; Fischer et al., 1998; Long & Silver,

2008), ou bien la paléoreconstruction de la tectonique des plaques (DeMets et al., 1990))

donnent des indices sur l’évolution de la lithosphère plongeante dans le manteau. Selon

les lois de la mécanique des fluides, la rhéologie est un paramètre fondamental contrôlant

la dynamique de l’interaction entre la lithosphère et le manteau plongeant. Cependant, ce

paramètre reste encore mal connu. En effet, les auteurs utilisent des viscosité qui varient

de plusieurs ordres de grandeur allant de 1 (Husson, 2006) à l’infini (Kincaid & Griffiths,

2003) sans vraiment estimer le vrai rapport de viscosité entre la lithosphère en subduction

et le manteau environnant.

En vue de combler les lacunes sur l’estimation de la rigidité de la lithosphère, j’ai déve-

loppé des proxies de la rhéologie et de la structuration du manteau terrestre à partir de

l’étude du comportement (changement de forme et déformation) du panneau plongeant
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et des flux mantelliques associés, études effectuées à partir d’une approche simple où les

prédictions de la modélisation sont étroitement confrontées et comparées avec les obser-

vations géologiques et géophysiques. Mon travail de recherche a donc consisté en l’étude

des processus physiques liés à la dynamique de l’interaction entre le manteau supérieur

et la lithosphère en subduction, concept qui fait implicitement référence au couple litho-

sphère–manteau convectif, et le plus souvent en trois dimensions. Le but principal de ce

travail a été de dégager des comportements physiques fondamentaux et de les exprimer

sous forme de lois simples au-delà de leur simple description.

J’ai donc utilisé un nouveau code numérique en trois dimensions nommé DOUAR (Braun

et al., 2008), et j’ai aussi développé des approches semi-analytique et analogique. Dans

le premier chapitre, je définis les éléments (observations, méthodes) dont j’ai besoin pour

répondre aux principales questions que je me suis posées. Je décris, en fin de chapitre, le

comportement d’une lithosphère en subduction dans le manteau terrestre en individuali-

sant trois géométries (ou modes cinématiques) différentes qu’un panneau plongeant peut

adopter lors de sa descente dans le manteau supérieur et les flux mantelliques associés.

Je quantifie, pour chaque modes, la dissipation visqueuse du système engendrée. Dans le

chapitre 2, la courbure longitudinale (c’est-à-dire parallèle à la fosse) de la lithosphère

en subduction est utilisée comme proxy pour la rhéologie de la lithosphère. Nous verrons

que, dans le cas particulier du recul du slab, un flux mantellique qui contourne latérale-

ment le slab (nommé flux toröıdal) apparâıt (Piromallo et al., 2006; Honda, 2009; Loiselet

et al., 2009). Le développement d’un modèle semi-analytique a permis de quantifier les

contraintes autour d’un slab. Par itération temporelle, la déformation du slab créée par

ce flux mantellique toröıdal a pu être quantifiée. La confrontation des résultats théoriques

avec les données sismiques a permis d’estimer la rhéologie de la lithosphère en subduction

dans le manteau. Afin de mieux caractériser les processus physiques liés à la déformation

du slab en profondeur, des expériences analogiques ont été menées, en collaboration avec

le Pr. D. Grujic (Dalhousie University), pour modéliser la chute d’une plaque mince et

déformable dans un milieu visqueux. En parallèle, des expériences numériques ont per-

mis d’étudier la déformation de la lithosphère en subduction et son interaction avec les

processus mantelliques profonds. Ces travaux sont exposés dans le chapitre 3.



Introduction

Tectonics observed at the Earth’s surface is localised along plate boundaries, (1) in oceans

(oceanic ridges or subduction zones) and (2) on continent (mountain ranges). The defor-

mation is explained by “The theory of Plate Tectonics”, as introduced by Wegener in

1912 as continental drift and further described by other authors such as McKenzie &

Parker (1967), Morgan (1968) and Le Pichon (1968). This theory describes the large-

scale motion of the Earth’s lithosphere and the global dynamics between the lithosphere

and the mantle. This theory has revolutionized our knowledge of the Earth’s dynamics.

Since then, geologists and geophysicists have tried to improve geologic data prospecting

and processing as well as our knowledge of the physical processes at play, mainly along

subduction zones. This type of investigation has now led to the construction of a wide

database which has resulted in improving our knowledge of Earth processes.

The word “subduction” has a Latin root, “sub” signifing “under” and “ducere”“pull”. This

etymology suitably describes the subduction process because subduction occurs where

ocean crust is recycled back into the mantle along convergent margins. In a subduction

zone, the relatively cold and denser oceanic lithosphere of the subducting plate (i.e. slab) is

falling below either the continental (Andes) or oceanic lithosphere (Marianna subduction)

of the overriding plate in the surrounding mantle. The forces acting in subduction zones

are the main driving forces responsible for plate tectonic processes (Forsyth & Uyeda,

1975). For this reason, researchers have been studying this complex tectonic system for

several decades. Since the subduction zones are located beneath the surface, prospecting

along subduction zones is often difficult to conduct as it requires expensive and sophisti-

cated measurement equipement.

My research work addresses a fundamental problem in geodynamics, namely the physical

processes responsible for subduction zone dynamics. Subduction zone dynamics are one

of our planet’s most important “engines”. For example, subduction can be regarded as

process of replacing old oceanic crust by young crust by accretion along oceanic ridges. In

16
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addition to playing a central role in global tectonics, melt generation, and crustal evolu-

tion, subduction zones also profoundly impact society. By definition, subduction zones are

characterised, at the surface, by subducting plate boundary faults, which are the primary

location of large earthquakes (e.g. in Chile in 1960 or in Tonga in 2009), tsunamigenic

earthquakes (e.g. Sumatra, 2004) and by an explosive volcanic activity (e.g. Mt St Helens,

1980). Earthquakes and violent eruptions associated with subduction zones can cause wi-

despread and unpredictable death and destruction, and as such are a major hazard to

adjacent populated areas. Moreover, most of this planet’s ore deposits formed as “spe-

cialty” distillates of subduction zones. One of the processes responsible for these natural

hazards and ore deposits is the interaction between the lithosphere and the surrounding

mantle (Isacks et al., 1968; Billa et al., 2004; England et al., 2004).

To improve our knowledge on this complex system, we have to study it using indirect me-

thods, such as modeling, coupled with observations (mainly seismicity). Researchers are

continually developing models with increasing levels of sophistication and improving the

reliablility of the data within geophysical database allowing for improved constraints of the

geometry and temporal evolution of the lithosphere in the mantle (Funiciello et al., 2004;

Stegman et al., 2006; Schellart, 2008; Honda, 2009; Yamato et al., 2009). Nevertheless,

the fundamental parameter of this fluid dynamics system - the viscosity ratio between

the subducting lithosphere and the surrounding mantle – remains poorly constrained.

Presently, the viscosity ratio between the subducting lithosphere and the surrounding

mantle used in models of subduction ranges from one (Husson, 2006) to infinity (Kincaid

& Griffiths, 2003). Such a wide range of values is obviously unsatisfying and leaves space

for multiple interpretations of the Earth’s dynamics.

To resolve this issue, I created dynamical models of subduction systems to provide in-

sights into the temporal evolution of subducting slabs and on the controls exerted by the

properties of the slab, such as its rheology. I took advantage of the rheological dependence

of the geometrical response of a viscous subducting slab, subjected to mantle flow indu-

ced by slab motion, to quantify the viscosity contrast between the slab and surrounding

mantle. At the same time, I provided constraints on mantle structure. The predictions

were closely compare to geophysical observations. My research consisted in studying the

physical processes linked to the dynamic interactions between the subducting lithosphere

and surrounding mantle, more specifically to what is referred to as lithosphere-mantle

coupled convection and in the three dimensions. The primary aim of this work was to

study the physical processes and to explain them with simple physical laws rather than
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limiting myself to their description. To conduct the research, the main numerical tech-

nique used was based on the finite-element method, which I used to solve geodynamic

problems in 3D. Additionally, I also employed semi-analytical and laboratory analogue

models.

In the first chapter, I review the main components of the subduction process (observa-

tions) and I also describe the techniques employed throughout this thesis to understand

them (methods). These methods will be used in chapters 2 and 3 to explain the funda-

mental components of the subduction process. At the end of this first chapter, I describe

subduction modes that a slab can adopte during it sinking in the upper mantle and mantle

fow associated. I quantifie viscous dissipation for each mode. I use a simplified version of

the 3D numerical code DOUAR (Braun et al., 2008) to calculate velocities, stress field and

dissipated energy for different subducting slab modes in a viscous fluid at low Reynolds

number. In chapter 2, I study the physical processes linked with the dynamic interaction

between the subducting lithosphere and the surrounding mantle - particularly during the

slab retreat. To test the hypothesis that the curvature of a subducting slab is primarily

controlled by the viscosity contrast between the slab and the surrounding mantle, I develo-

ped a 2D finite difference flow model to explore the geometrical response of a viscous slab

subjected to a toroidal mantle flow (i.e. in a longitudinal plane, parallel to the surface)

(Piromallo et al., 2006; Honda, 2009; Loiselet et al., 2009) . Comparison between model

predictions and geophysical observations of slab curvature provides an average slab to

mantle viscosity ratio. Lastly, in chapter 3, I investigate the temporal geometric evolution

of a falling slab in the viscous mantle. On one hand, I expand on the central theme of

this thesis by using a three-dimensional numerical model, while on the other hand, I use

analogue modelling to explore this problem using an experiment monitoring technique :

The Particle Image Velocimetry (PIV). In the fifth and the last chapter, I review the

conclusion of my work and provide perspective on future and potential developments.
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La subduction est le processus d’enfouissement de la lithosphère océanique dans le man-

teau terrestre ; ce qui permet le « recyclage » de la lithosphère produite au niveau des

dorsales océaniques. Ce processus explique en partie l’absence de croûtes océaniques très

anciennes dans les océans (la plus ancienne recensée, hormis les ophiolites, est située

dans l’océan Pacifique, et âgée d’environ 180 Ma (Müller et al., 2008)). Ce phénomène

s’accompagne de déformations tectoniques observables à la surface du globe au niveau

des marges actives. Les processus de la subduction sont donc à associer au concept de

la tectonique des plaques mais aussi au concept de la convection mantellique. Ce dernier

met en évidence le problème de l’interaction entre la lithosphère plongeante et le manteau

environnant en plus des échanges de chaleur (moteur de la convection).

Les zones de subduction (appellées également marges océaniques actives) sont aussi le

siège de l’activité volcanique et sismique la plus importante sur le globe. Les édifices vol-

caniques, disposés parallèlement à la fosse, sont caractérisés par des éruptions explosives

et une activité violente (par exemple l’éruption du Mt St Helen (Etats Unis)). L’arc vol-

canique est la conséquence de la déshydratation de la plaque plongeante.

De plus, les séismes de plus grandes magnitudes sont ressentis au niveau des zones du sub-

duction. Tout comme les volcans, leur répartition n’est pas aléatoire. Ils se positionnent

parallèlement à la fosse (fig. 1.1).

Ces observables à la surface de la Terre sont, sans aucun doute, le résultat d’une dy-

namique sous-jacente correspondant, en profondeur, à l’interaction entre la lithosphère

en subduction et le manteau environnant. La forme spécifique de la fosse, ainsi que la

position des volcans et des séismes, parallèles à la fosse, suggèrent une déformation du

panneau plongeant en profondeur (Hsui, 1988; England et al., 2004). Ces indices sont

donc susceptibles de nous renseigner sur la déformation du panneau plongeant (autre-

ment nommé slab en anglais) et les flux mantelliques associés.

1.1 Détermination de la géométrie du panneau plon-

geant

Caractéristiques à la surface du globe

À la surface du globe, une des morphologies caractéristiques des zones de subduction est

la courbure de la fosse donc la concavité est souvent dirigée vers la plaque supérieure (fig.

1.2) (Tovish & Schubert, 1978). Cet aspect est couplé à une alternance de reliefs négatifs

et positifs. Parallèlement à la fosse, une châıne volcanique de type cordillère (par exemple
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Figure 1.1: Carte de la distribution mondiale (A) de la répartition du volcanisme
(d’après la base de données de (http ://www.ngdc.noaa.gov/, 2009b) et (B) de la ré-
partition des séismes de magnitude > 5.0 (B) (d’après la base de données de Engdahl

et al. (1998)).

World distribution map (A) of volcanism distribution (from
(http ://www.ngdc.noaa.gov/, 2009b) database) and (B) of seismicity (from Engdahl

et al. (1998) database).
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la Cordillère des Andes) ou d’arc insulaire (par exemple les ı̂les Mariannes) indique une

activité intense au niveau de ces zones. À l’arrière, pour une plaque supérieure océanique,

on trouve un bassin arrière-arc (fig. 1.3) alors que pour une plaque supérieure continentale,

on peut voir un plateau (comme le plateau Andin).

Figure 1.2: Carte topographique des fonds des océans (d’après la base de donnée
etopo2 (http ://www.ngdc.noaa.gov/, 2009a)).

En rouge sont représentées les principales fosses océaniques (d’après Gudmundsson & Sambridge
(1998)). 1 : Hikurange, 2 : Kermadec, 3 : Tonga, 4 : Nouvelles Hébrides, 5 : San Cristobal, 6 :
Indonésie (a- Banda, b- Java, c- Sumatra, d- Andaman), 7 : Hellénique, 8 : Calabre, 9 : Beltique,
10 : Scotia, 11 : Amérique du Sud, 12 : Caräıbe, 13 : Amérique Centrale, 14 : Aléoutienne-
Alaska, 15 : Kuriles, 16 : Japon, 17 : Izu-Bonin, 18 : Mariannes, 19 : Ryukyu, 20 : Philippine,
21 : Sulawesi.

Ocean bathymetric map (from etopo2 database (http ://www.ngdc.noaa.gov/,
2009a)).

Main oceanic trenches (red) (from Gudmundsson & Sambridge (1998)). 1 : Hikurange, 2 :
Kermadec, 3 : Tonga, 4 : New Hebride, 5 : San Cristobal, 6 : Indonesia (a- Banda, b- Java, c-
Sumatra, d- Andaman), 7 : Hellenic, 8 : Calabria, 9 : Beltic, 10 : Scotia, 11 : South America, 12 :
Caribbeans, 13 : Central America, 14 :Aleutian-Alaska, 15 : Kuril, 16 : Japon, 17 : Izu-Bonin,
18 : Marianna, 19 : Ryukyu, 20 : Philippine, 21 : Sulawesi.
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Figure 1.3: Exemple d’une zone de subduction : les Mariannes. (A) Carte
topographique. (B) Profil topographique. (d’après le logiciel GeoMap).

Marianna subduction zone example : (A) Marianna bathymetry map and (B)
profil. (from GeoMap software)

Apport de la sismicité pour contraindre la déformation du slab

en profondeur

La répartition des séismes - Plan de Wadati-Benioff

La géophysique, et plus précisément les techniques de sismologie, permettent d’obtenir

une image assez précise de la position et de la géométrie de la plaque en subduction

dans le manteau. Comme nous venons de le voir, les zones de subduction sont connues

pour être les zones sismiques les plus actives de notre planète (Isacks et al., 1968). Cette

sismicité n’est pas distribuée de manière aléatoire au sein du panneau plongeant. Des

séismes superficiels (c’est-à-dire situés à moins de 100 km de profondeur) sont observés

entre la fosse et la zone volcanique. Plus on s’éloigne de la fosse, en direction de l’arc

magmatique, plus la profondeur des foyers augmente. Il s’agit de séismes profonds (fig.

1.4). Par exemple, au niveau des ı̂les Aléoutiennes, aucun séisme n’est enregistré pour

des profondeurs supérieures à 200 km alors qu’au niveau de la zone de subduction des

Kermadec, les séismes atteignent 700 km de profondeurs (fig. 1.4).

Des études systématiques ont montré que ces foyers s’inscrivent dans un plan incliné

appelé le plan de Wadati-Benioff. Suivant les marges et aussi le long d’une même zone
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Figure 1.4: Distribution géographique des séismes et profils sismiques au
niveau des zones de subduction (A) des Aléoutiennes et (B) des Kermadec (d’après la

base de données de ISC (http ://www.isc.ac.uk/, 2008)).

Seismicity distribution in map view and along vertical sections for
the (A) Aleutian and (B) Kermadec subduction zones (from ISC database

(http ://www.isc.ac.uk/, 2008)).

du subduction, ce plan possède différentes inclinaisons (fig. 1.4). À partir des plans de

Wadati-Benioff, certains auteurs ont essayé de modéliser le panneau plongeant en 3 di-

mensions (Yamaoka et al., 1986; Gudmundsson & Sambridge, 1998). Ces travaux ont alors

permis de grandes avancées dans l’étude de la déformation de la plaque en subduction,

puisque ce problème a alors pu être abordé en trois dimensions (3D). Ces représentations

3D montrent que le panneau plongeant doit subir une forte déformation en profondeur

pour pouvoir corréler les modèles aux séismes (fig. 1.5).

L’étude des séismes profonds enregistrés au niveau de la zone de Wadati-Benioff a permis

également de mettre en évidence une déformation interne de la lithosphère en subduc-

tion (Isacks et al., 1968; Isacks & Molnar, 1969, 1971). L’utilisation des séismes pour

contraindre la géométrie des panneaux plongeants a d’abord été introduite par Isacks &
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Barazangi (1977) et est devenue un outil extrêmement utile pour les études de la cinéma-

tique des slabs (Jarrard, 1986; Doglioni et al., 1999; Faccenna et al., 2007; Heuret et al.,

2007), pour la modélisation des flux mantelliques (Hager & O’Connell, 1978; Hager, 1984;

Gurnis & Hager, 1988; Billen et al., 2003) et le calcul de la flexure de la plaque (Wu et al.,

2008).

A B

Figure 1.5: Modélisation de panneaux plongeants en trois dimensions.
(A) Modèle mécanique en cire (Yamaoka et al., 1986). (B) Modèle géométrique (modèle RUM
d’après (Gudmundsson & Sambridge, 1998)).

3D models of subducted lithosphere geometry.
(A) Wax model (Yamaoka et al., 1986). (B) RUM model based on the interpolation of earthquake
locations(Gudmundsson & Sambridge, 1998).

L’orientation des contraintes

L’analyse du premier mouvement de l’onde sismique (la solution du mécanisme au foyer)

permet de déterminer le sens et le type de déplacement lors d’un tremblement de terre

(Isacks et al., 1968). La solution des mécanismes au foyer donne des informations sur

l’orientation des axes principaux de contrainte. L’orientation de ces axes informe sur

l’état des contraintes d’une lithosphère en subduction (Isacks & Molnar, 1971; Vassiliou

et al., 1984; Apperson & Frohlich, 1987) et sur l’énergie total émise (Kanamori, 2001;

Richter, 1979). L’analyse de la solution des mécanismes au foyer effectuée par Isacks &

Molnar (1971) a montré que, selon la profondeur du panneau en subduction, le régime

tectonique de la plaque plongeante est soit en extension, soit en compression (parallèle-

ment au pendage de la plaque). L’étude du régime tectonique permet donc de faire la

distinction entre la sismicité intermédiaire (comprise entre 70 et 410 km) qui est plutôt
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extensive et la sismicité profonde (comprise entre 410 et 670 km) qui est plutôt compres-

sive. Entre ces deux profondeurs, il arrive de trouver une zone asismique (c’est-à-dire sans

séismes localisés).
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Figure 1.6: Des mécanismes au foyer à l’interprétation de l’état de contrainte
à l’intérieur du panneau plongeant au niveau de la zone de subduction de

Java.
(A) Carte des mécanismes au foyer (CMT Centroid Moment Tensor) d’après la base de
donnée de Havard Moment Tensor (de 1976 à 2009 pour des magnitudes supérieures à 5.0)
(http ://www.globalcmt.org/, 2009). (B) Profil tomographique (d’après les données de (Li
et al., 2008)), en superposition, la sismicité (point rouge) (d’apres (Engdahl et al., 1998)) et
les mécanismes au foyer (d’après le catalogue de Harvard CMT solution). (C) Interprétation des
contraintes depuis les mécanismes au foyer au niveau des panneaux plongeants dans différentes
zones du globe d’après (Isacks & Molnar, 1971) : les cercles noirs representent l’extension et les
cercles blancs la compression dans le plan du slab. Les lignes représentent la géométrie du slab
déduite de la zone sismique, les blancs correspondent à un manque de données.

From focal mechanisms to stress state in the slab. Exemple from the Java
subduction zone and other locations.

(A) Global distribution of centroid moment tensor solutions colored by depth, from
the Harvard Moment Tensor catalog from 1976 to 2009 for moment magnitudes >5.0
(http ://www.globalcmt.org/, 2009). (B) Seismic tomography vertical cross section (from Li
et al. (2008) database) with seismicity (red dot) from Engdahl et al. (1998). (C) Isacks & Molnar
(1971)’s interpretation of in-plane stresses from focal mechanism solutions for global subduction
zones. Black circles represent in-plane extension and open circles in-plane compression. The lines
represent the seismic zone geometry with breaks representing seismic gaps.
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La tomographie des ondes P

Depuis le début des années 1990, l’utilisation des réseaux sismiques a permis le dévelop-

pement de la tomographie sismique. Cette méthode d’imagerie de l’intérieur de la Terre

permet d’avoir une vision globale de la structure du manteau, et plus particulièrement

des zones de subduction. Elle donne une image de la lithosphère en subduction, à l’origine

de façon grossière mais de plus en plus raffinée (van der Hilst & Seno, 1993; Karason &

Van der Hilst, 2000), à l’aide du développement de nouvelles techniques de traitement

(Li et al., 2008). Les ondes de volume et de surface, originaires d’une source sismique,

traversent l’intérieur de la terre. La vitesse de ces ondes est fonction de la température et

de la composition du milieu traversé (Dziewonski & Woodhouse, 1987). Il a été observé,

grâce à l’enregistrement des temps d’arrivée des ondes par les sismographes, que certaines

ondes sont soit retardées, soit en avance par rapport au modèle de référence utilisé (le

plus souvent le modèle PREM). La tomographie consiste à inverser les données issues de

nombreux séismes dont les rais se croisent dans la région que l’on souhaite imager. On

représente alors les écarts aux vitesses moyennes des différents milieux traversés (vitesses

moyennes issues du modèle utilisé). Les zones à vitesse plus élevée que le modèle de ré-

férence sont interprétées généralement comme des zones plus froides. Elles sont le plus

souvent représentées en bleu / violet. Au contraire, les zones à ondes lentes (vitesse moins

élevée) correspondent à des zones plus chaudes et sont représentées en rouge (fig. 1.6

B). Cette interprétation des anomalies des temps d’arrivée des ondes est la plus souvent

adoptée. Néanmoins, les variations de compositions chimiques (soit la variation de densité

et de viscosité) ou emcore la présence de fluides peuvent aussi avoir une influence sur les

variations de vitesse.

Les lithosphères en subduction sont une forte source d’hétérogénéité de température

(Creager & Jordan, 1986) et de minéralogie (Anderson, 1987; Duffy & Anderson, 1989;

Kendall & Silver, 1996) dans le manteau. Les panneaux plongeants sont donc très bien

imagés avec les ondes P, qui montrent de faibles anomalies de vitesse de propagation

de l’onde entourant le slab (Gudmundsson & Sambridge, 1998) (fig. 1.7). D’ailleurs, les

récents travaux de Li et al. (2008) utilisent une paramétrisation irrégulière permettant

d’améliorer la résolution des zones de subduction. Ces informations fournissent un modèle

de la morphologie du slab, en trois dimensions, de plus en plus précis. Elles permettent

ainsi de mieux comprendre la déformation du slab en profondeur et son interaction avec

le manteau environnant.

Mon travail sur l’interprétation de la déformation des slabs est essentiellement basé sur

ce type de données de tomographie sismique.
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Figure 1.7: Carte de représentation de tomographie sismique au niveau de
la zone de subduction Hellénique.

(A) Modèle en ondes P global d’après Li et al. (2008). (B) Modèle en ondes P régional d’après
Piromallo & Morelli (2003). (C) Modèle en ondes S d’après le modèle S-Mean de Becker & Boshi
(2002). Le modèle S-mean ne semble pas isoler le slab hellénique. La résolution de ce modèle de
tomographie sismique pour l’étude de structures à l’échelle de la lithosphère (comme un slab)
est trop diffuse. Cette méthode ne sera donc pas utilisée dans les travaux. Le modèle (B) semble
de meilleure résolution que le modèle global (A). Cependant, en comparant ces deux modèles
en vue 3D, la différence est légère au regard de l’incertitude que porte ce type de modèle.

Seismic tomography map along the Hellenic subduction zone.
(A) From global P wave model from Li et al. (2008) database. (B) From regional P wave model
from Piromallo & Morelli (2003) database. (C )From S wave model (Becker & Boshi, 2002).
Note that the S-mean model seems to have less resolution to isolate lithospheric structure
as a slab. This method will not be used in my research work. P- wave model seems more
appropriate to studying slab geometries. Regional model holds a better resolution. However, 3D
view projections (next figure) show that the difference between global and regional models is in
view of the uncertainly ingerent to this type of models.
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Méthode de caractérisation de la géometrie des panneaux plon-

geant à partir des observations

Le principal objectif de mon travail a été de caractériser la géometrie du slab, résultat

d’une déformation, en profondeur pour un grand nombre des zones de subduction pré-

sentes sur la planète. L’analyse a été effectuée par la combinaison des données sismiques

du catalogue de Engdahl et al. (1998) (dans lequel sont répertoriés les séismes entre 1960

à 2007 dont la magnitude M ≥ 5.0 sur l’échelle de Richter ) et de la base de données

de l’ISC (http ://www.isc.ac.uk/, 2008). Les résultats du modèle sismique RUM de Gud-

mundsson & Sambridge (1998)) et des modèles de tomographie sismique des ondes P de

Li et al. (2008) et de Piromallo & Morelli (2003) pour la Méditerranée, ont également été

utilisés. Des cartes et profils ont été effectués à l’aide du logiciel GMT (Wessel & Smith,

1991) pour permettre une meilleure interprétation de la morphologie du slab. Ces données

ont également été visualisées en trois dimensions, à l’aide d’un code numérique EARTH

3D (développé par C. Thieulot et modifié pour ce travail) et du logiciel GOCAD (Mallet,

2002) (fig. 1.8).

À partir de l’ensemble de ces représentations (cartes, profils verticaux et vues 3D), la

géometrie de différents slabs a été caractérisée et plus particulièrement leur courbure

longitudinale (parallèle à la fosse) (fig. 1.2) (voir chapitre 2), ainsi que par le calcul de

l’aire de l’anomalie sismique correspondant aux slabs (fig. 1.2)(voir chapitre 3) pour des

tranches allant de 100 km à 1400 km de profondeur (réalisées à un intervalle régulier de

100 km).

1.2 Géometrie du slab et rhéologie

La géométrie d’une lithosphère en subduction est gouvernée par, dans un premier temps,

les forces impliquées dans la dynamique de suduction. Ces forces appliquées à la surface

du slab permettront une déformation (ou un changement de forme du slab) en fonction

de la rhéologie de la lithosphère en subduction et plus particulièrement en fonction de sa

viscosité.
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Figure 1.8: Vue 3D du panneau plongeant
(A) Au niveau de la zone de subduction Hellénique. (B) Au niveau de la zone de subduction de
Java (d’après la base de données de tomographie des ondes P de Li et al. (2008)).

3D view of the subducted lithosphere
(A) Along Hellenic subduction zone and (B) along Java subduction zone (from P wave seismic
tomography model (Li et al., 2008)).

Les forces mises en jeu

Différentes forces interviennent dans la dynamique de la subduction. On trouve des forces

motrices et des forces résistantes qui s’équilibrent.

Les forces motrices

Une des premières forces motrices de la tectonique des plaques est la poussée depuis

la dorsale ou ridge push (Frp). Il s’agit d’une force de volume qui agit sur l’ensemble

de la plaque océanique, correspondant (1) au refroidissement de la lithosphere depuis la

ride et (2) qui se traduit par la diminution de l’altitude avec la distance à la ride : La

plaque océanique,formée au niveau de la ride, en se refroidissant, devient plus dense, plus

épaisse et subside par isostasie avec l’âge (Carlson et al., 1983). Les variations latérales

de densité entre la nouvelle croûte créée et la croûte plus âgée produisent alors un gra-

dient de pression entre le sommet de la ride et le bassin océanique permettant ainsi de

pousser la croûte la plus âgée vers les marges actives (Turcotte & Schubert, 1982; Fow-

ler, 1990). La deuxième force est la force de traction ou slab pull (Fsp) qui désigne la

force gravitationnelle due à la différence de densité entre la lithosphère (ρs) et le manteau

environnant (ρa). Lorsque la lithosphère plonge dans le manteau, elle est déséquilibrée



Chapitre 1. Des observables à la modélisation 32
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Figure 1.9: Description des principales forces responsables de la dynamique
au niveau des zones de subduction (modifiée d’après (Forsyth & Uyeda, 1975;

Chapple & Tullis, 1977)).
Les flèches épaisses représentent les forces motrices (notées F). Frp : force à la ride (ou ridge

push), Fsp : force de traction (ou slab pull), Fm force d’entrâınement. À ces forces motrices
s’opposent les forces de résistance (notées R), représentées par des flèches fines. Rb : force de
pliage du slab, Rd : force visqueuse de cisaillement à la base de la lithosphère, Rf : force de
friction, Rn et Rs : forces visqueuses respectivement parallèle et normale au panneau plongeant.
Ro : force de la plaque supérieur qui applique une résistance liée soit à l’extension arrière arc
(comme c’est le cas sur le schéma), soit liée à une châıne de montagne (cas des Andes par
exemple). Les mécanismes au foyer indiquent le régime tectonique présumé. Les interfaces à 440
et 660 km de profondeur correspondent aux profondeurs où se produisent les changement de
phase en olivine (ol) - spinelle (sp) et spinelle (sp) - pérovskite et magnétowüstite (pv+mw),
respectivement (voir texte). ρs et ρm sont, respectivement, la densité du slab et du manteau.

Force balance in subduction dynamics. (modified from (Forsyth & Uyeda, 1975;
Chapple & Tullis, 1977))

Driving force (black bold arrows) including the ridge push (Frp), slab pull (Fsp) and mantle
motion force (Fm). Resisting force (black arrows) slab-bending force (Rb), the shear mantle
drag force (Rd), the force along the fault zones (Rf ), the viscous shear (Rs) and normal (Rn)
forces in the mantle, and a force coming from overriding plate (Ro). Focal mechanisms indicate
tectonic state. The 440 and 660 km discontinuities correspond to phase transition between
olivine (ol) - spinel (sp) and spinel (sp) - perovskite and magnetowüstite (pv+mw) respectively.
ρs et ρm are slab and mantle densities, respectively.
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thermiquement car elle est plus froide que le manteau avoisinant. L’excès de densié pro-

duit des forces de volume qui permettent l’entrâınement de la lithosphère de flottabilité

négative en subduction en tirant la plaque en surface. La troisième force motrice pouvant

intervenir dans le mouvement des plaques est l’entrâınement par le manteau en convec-

tion (Fm). Le manteau peut être animé de flux mantelliques, mouvements indépendants

de la lithosphère en subduction (Doglioni et al., 1991; Vinnik et al., 1992). En effet, les

hétérogénéités internes du manteau peuvent être responsables de courants de convection

sous les plaques capables d’entrâıner localement la lithosphère sus-jacente. Cependant,

l’interprétation des données des anomalies d’anisotropie sismique montre que le manteau

ne semble pas un moteur majeur de la tectonique des plaques. En effet, les anomalies

d’anisotropie observées soulignent un écoulement du manteau induit par la géométrie (le

mouvement) de la lithosphère (Tommasi, 1996; Barruol & Hoffmann, 1999; Kneller & van

Keken, 2007). Par contre, ces anomalies sont souvent parallèles aux structures d’échelle

lithosphérique évoquant un contrôle du flux mantellique sur la déformation (Russo, 1994;

Barruol et al., 1997; Kneller & van Keken, 2007) (cf. chapitre 2).

Ces forces participent aux mouvements des plaques observés parles données GPS et par

les modèles cinématiques (comme NUVEL 1 (DeMets et al., 1990)). Certains auteurs

estiment que le ridge push prédomine (Richardson, 1992) alors que d’autres montrent

que la traction du panneau plongeant (slab pull) et de la résistance entre la lithosphère

et le manteau environnant sont les principales forces impliqués dans le mouvement des

plaques (Forsyth & Uyeda, 1975; Stefanik & Jurdy, 1992; Lithgow-Bertelloni & Richard,

1998; Becker & O’Connell, 2001; Conrad & Lithgow-Bertellonil, 2002). Les estimations

de ces deux forces montrent que la force de traction semble être d’un ordre de grandeur

supérieur à la force de poussée (Turcotte & Schubert, 1982). Ces résultats sont renforcés

par l’étude des ondulations du géöıde, 1 qui sont de forte amplitude au dessus des fosses

(Hager, 1984; Richards & Hager, 1984; Ricard et al., 1993). De ce fait, dans mes travaux

de recherche, seule la force liée à la flottabilité du slab sera prise en compte. Elle sera

d’ailleurs le moteur principal de la dynamique engendrée.

Les forces résistantes

Des forces résistantes s’opposent aux mouvements des plaques. Elles résultent princi-

palement de la difficulté pour la lithosphère à se déformer et de l’interaction entre la

lithosphère et le manteau environnant. De manière générale, la plaque lithosphérique est

1. Le géöıde est une surface équipotentielle du champ de pesanteur cöıncidant au mieux avec le niveau
moyen des océans.
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en mouvement sur le manteau sous-jacent. Ce dernier applique une résistance à la péné-

tration de la lithosphère en subduction.

Les quatre principales forces résistantes, très bien résumées dans l’article de Funiciello

et al. (2003a), sont (fig. 1.9) :

– la force permettant la flexure de la lithosphère au niveau de la fosse Rb. La lithosphere

est considérée comme rigide à cause de sa faible thermicité. Une quantité importante

d’énergie est nécessaire pour déformer et plier la plaque en subduction (Conrad &

Hager, 1999b). La part de cette énergie dans le fonctionnement des zones de subduction

diffère selon les auteurs, variant de 30 % (Capitanio et al., 2007) à 90 % (Bellahsen

et al., 2005) de l’énergie totale du système. Certains auteurs, tels que McKenzie (1977);

Houseman & Gubbins (1997); Becker et al. (1999) prédisent cette force comme majeure,

voire comme la plus importante. Notez que la plupart des auteurs estiment cette force

pour un rayon de courbure imposé ;

– la force de couplage entre la lithosphère et le manteau à la base de la lithosphère en

subduction Rd. Cette force est dite cisaillante visqueuse. Elle s’applique sur l’ensemble

de la plaque en déplacement qui dépend de la viscosité du manteau sous-jacente et de

la vitesse relative de la plaque par rapport au manteau (Forsyth & Uyeda, 1975) ;

– la force de friction parallèle au plan de subduction Rf . La présence de nombreux séismes

entre 0 et 100 km de profondeur au niveau des zones de subduction indique l’existence

de failles actives au contact des deux plaques (en subduction et supérieure). Cette force

est considérée comme faible au regard de la force visqueuse mantellique (Forsyth &

Uyeda, 1975) mais peut être un frein à l’initialisation de la subduction (McKenzie,

1977) ;

– les forces liées à l’interaction slab / manteau, perpendiculaire Rn et parallèle (le long)

Rs du panneau plongeant (Forsyth & Uyeda, 1975; Chapple & Tullis, 1977; McKenzie,

1977; Davies, 1980; Conrad & Hager, 1999b; Funiciello et al., 2003a). Si la convection

mantellique est considérée comme passive, c’est-à-dire engendrée par les plaques en

subduction, le déplacement du manteau induit par le mouvement de la plaque exerce

une résistance sur le panneau plongeant à cause du rapport de viscosité entre le slab

et le manteau environnant. De la même façon, le manteau exerce une résistance à

l’enfoncement du slab.

Les principales forces de résistance sont la force de courbure de la plaque et la force

visqueuse (normale et cisaillante). Dans mon étude, seule la force liée à l’interaction

slab/manteau sera considérée.À ces forces, s’ajoute celle, très longtemps négligée, due à

l’extension arrière arc (comme au niveau de la zone de Scotia) ou due à la châıne de

montagne (quand la plaque supérieure est continentale, par exemple les Andes) qui peut
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avoir une influence considérable sur la dynamique de subduction (Iaffaldano et al., 2006;

Husson et al., 2008; Meade & Conrad, 2008) (cf. fig. 1.9 Ro).

Viscosité de la lithosphère

Une des questions majeures pouvant moduler l’importance des forces mises en jeu et

contraindre les modèles sur la dynamique de subduction est la viscosité de la lithosphère.

Ce paramètre, fondamental dans les processus de la dynamique de subduction, reste mal

connu et fait l’objet de diverses interprétations qui dépendent fortement des hypothèses

utilisées (Brace & Kohlstedt, 1980; Kohlstedt et al., 1995; Jackson, 2002; Burov & Watts,

2006). En effet, nous verrons dans les chapitres suivants que la viscosité du panneau

plongeant joue un rôle primordial dans la dynamique de l’interaction entre celui-ci et

le manteau avoisinant. Elle va contraindre son comportement en terme de déformation

(changement de forme particulièrement), mais également son mouvement dans le man-

teau, engendrant alors des flux mantelliques. Ce constat découle directement des équations

de Stokes.

La forte flottabilité négative du slab, due à une lithosphère froide, considérée comme

la force motrice principale de la tectonique des plaques (Forsyth & Uyeda, 1975), laisse

penser que la lithosphère est plus visqueuse que le manteau sous-jacent. Cette hypothèse

est étayée par des approches expérimentales sur les roches qui prédisent une lithosphère

en subduction de forte viscosité (Kohlstedt et al., 1995), voire rigide. D’autres modèles

montrent au contraire un faible rapport de viscosité (seulement 100 fois plus rigide) entre

le slab et le manteau afin de se corréler avec les résultats du géöıde et les données de la

topographie dynamique (Zhong & Davies, 1999) et les mécanismes au foyer des séismes

profonds (Bevis, 1986; Moresi & Gurnis, 1996; Zhong & Gurnis, 1995). Pour décrire la dy-

namique engendrée par la subduction d’une lithosphère et/ou la déformation du panneau

plongeant en profondeur, il existe donc actuellement deux approches. La première consi-

dère la lithosphère en subduction comme une plaque rigide (c’est-à-dire non déformable)

(Chemenda et al., 1996; Kincaid & Griffiths, 2003). La seconde, au contraire, suppose une

lithosphère visqueuse capable de se déformer sous de fortes contraintes engendrées soit par

à des variations de température (qui influencent fortement la viscosité d’un matériel), soit

par les processus de changements de phase et/ou minéralogiques (Christensen & Yuen,

1984; Anderson, 1979; Karato, 1997) qui s’effectue dans le manteau entre 400 et 700 km

de profondeur. Deplus, Karato et al. (2001) montre que la lithosphère en subduction est

susceptible de devenir faiblement rigide par la réduction de la taille de grain durant la

transition de phase olivine-spinel à 400 km de profondeur (cf. paragraphe suivant). La
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viscosité étant dépendante de la réduction de la taille de grain (Karato & Wu, 1993),

ce mécanisme pourrait, selon certain auteurs, (Vaughan & Coe, 1981; Riedel & Karato,

1997) réduire la rigidité de la lithosphère de plusieurs ordres de grandeur. Cependant,

l’importance du phénomène est dépendant de la température car la transformation a lieu

principalement sur des panneaux plongeants froids soit une croûte océanique vieille. La

réduction de la taille de grain serait négligeable sur des panneaux plongeants jeunes (Ka-

rato et al., 2001).

Ces deux aspects de la rhéologie de la lithosphère sont utilisés pour contraindre les mo-

dèles de la dynamique de subduction. Par exemple, les valeurs du rapport de viscosité

entre le slab et le manteau communément utilisées dans les modèles (qu’ils soient analo-

giques ou numériques) varient entre 1 à 108 (Christensen & Yuen, 1984; Zhong & Gurnis,

1994; Conrad & Hager, 1999a; Karason, 2002; Funiciello et al., 2003a; Kincaid & Griffiths,

2003; Schellart, 2004; Husson, 2006; Morra et al., 2006; Royden & Husson, 2006; Stegman

et al., 2006; Billen & Hirth, 2007; Capitanio et al., 2007; Clark et al., 2008; Yamato et al.,

2009). La rigidité de la lithosphère est donc encore une question ouverte à laquelle je vais

apporter de nouveaux éléments de réponses dans le chapitre 2 et 3.

Stratification du manteau

Une autre question aussi fondamentale pour expliquer la déformation du panneau plon-

geant en profondeur et la dynamique qui en découle, est la stratification du manteau.

D’après les données géophysiques, il est divisé en un manteau supérieur (compris entre la

surface et 660 km de profondeur) et un manteau inférieur (entre 660 et environs 2750 km

de profondeur, distance correspondant à la limite manteau / noyau). Cette division a été

proposée à la suite de l’identification d’une discontinuité physique, mise en évidence par

la sismologie, souvent interprétée comme un saut de viscosité et de densité (Christensen

& Yuen, 1984).

Les données nous permettant d’estimer le saut de viscosité à cette interface, sont principa-

lement les anomalies du géöıde (Hager & Richards, 1989; Moresi & Gurnis, 1996) ou de la

topographie dynamique (Richards & Hager, 1984; Ricard et al., 1993). Particulièrement,

il s’avère que les mesures du géöıde montrent des anomalies par rapport à l’ellipsöıde de

référence. Celles ci résultent de perturbations gravitaires dans le manteau, liées à un man-

teau hétérogène en densité. Les anomalies du géöıde sont généralement plus élevées au

niveau des zones de subduction. Les ondulations du géöıde suggèrent une augmentation

de la viscosité dans le manteau inférieur, entre 10 à 30 fois supérieur à celle du manteau
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supérieur (Hager & Clayton, 1989; Billen & Gurnis, 2003).

Les modèles analogiques et numériques utilisent le plus souvent un rapport de viscosité

entre le manteau supérieur et manteau inférieur élevé afin de comprendre la géométrie

du slab à cette interface en fonction de la migration de la fosse (Funiciello et al., 2003a;

Schellart, 2004; Enns et al., 2005), la cinématique des zones de subduction (Heuret et al.,

2007) ou l’orientation des contraintes (Vassiliou & Hager, 1988; Billen & Gurnis, 2003).

L’interface manteau supérieur / manteau inférieur à 660 km de profondeur peut être aussi

due à un saut de densité engendré par les changements de phase qui se produisent à cet

endroit (Bina & Hellfrich, 1994; Christensen, 1996).

Interprétation de la géometrie des slabs en fonction de la struc-

ture du manteau

L’analyse de la sismicité au sein du panneau plongeant suggère un mode en extension

à une profondeur intermédiaire et un mode plutôt compressif en profondeur de la litho-

sphère en subduction (Isacks & Molnar, 1971). Cet état de contraintes de la lithosphère

dans le manteau supérieur est en accord avec sa descente engendrée par sa flottabilité

négative dans un manteau de plus faible viscosité (Vassiliou et al., 1984; Vassiliou & Ha-

ger, 1988). D’une part, la lithosphère subit une extension due à sa flottabilité lorsqu’elle

plonge dans le manteau. D’autre part, la compression du panneau plongeant aux environs

de 660 km de profondeur est provoquée par la rencontre du slab avec l’interface entre le

manteau supérieur et le manteau inférieur, qui peut être une barrière à sa pénétration

suivant les valeurs des paramètres physiques (saut de viscosié et/ou de densité) qui la

caractérise (Christensen & Yuen, 1984; Griffiths et al., 1995; Romanowics, 2003).

Cette interprétation, ainsi que l’origine de la sismicité intermédiaire et profonde peuvent

être aussi expliquées de façon différente, notamment par l’intermédiaire des changements

de phases qui se produisent dans le manteau, et plus précisément, dans la zone de tran-

sition qui est définie comme une zone à olivine métastable (Kirby et al., 1996; Schmeling

et al., 1999). En effet, à l’intérieur du manteau terrestre, deux principales limites (cor-

respondant chacune à un changement de phases, l’une vers 400 km (olivine (ol) - spinelle

(sp)) et l’autre vers 660 km (spinelle (sp) - pérovskite et magnétowüstite (pv+mw)))

délimitent une zone communément appelée « zone de transition » (Akaogi et al., 1989;

Katsura & Ito, 1989).

Le premier changement de phase est caractérisé par la pente positive de la courbe de
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Clapeyron 2 alors que le second correspond à une pente négative.

Le caractère endothermique de l’interface à 660 km de profondeur (séparant le manteau

supérieur du manteau inférieur) peut avoir une influence sur la pénétration du slab dans

le manteau inférieur et, par la même occasion, sur la nature de la convection mantellique,

favorisant une convection à une ou deux cellules suivant la pénétration ou non du slab

dans le manteau inférieur (Christensen & Yuen, 1984). Il est probable que le changement

de phase, se produisant à cette discontinuité, engendre un saut important de densité et

de viscosité (Hager & Richards, 1989; Moresi & Gurnis, 1996; Peltier, 1996; Lambeck

& Johnston, 1998) (au regard des ondulations du géoide) ce qui rend la pénétration

du slab dans le manteau inférieur plus ou moins favorable (Christensen & Yuen, 1984;

Christensen, 1996; Kirby et al., 1996; Marton et al., 1999; Bina et al., 2001) créant ainsi

un ralentissement de la vitesse de subduction de la lithosphère et, par conséquent, un

changement de la cinématique de la plaque en subduction en surface, le plus souvent se

caractérisant par un retrait de la fosse (Funiciello et al., 2003a).

Cette interface fait l’objet de vifs débats scientifiques. En effet, selon les auteurs, elle

est interprétée (1) comme une barrière imperméable ne permettant pas le passage du

slab à travers (Giardini & Woodhouse, 1984) et par conséquent favorise une convection

mantellique stratifiée (à plusieurs cellules) (Christensen & Yuen, 1984) ou (2) comme

une barrière pénétrable favorisant ainsi une convection pénétrative (à une cellule) (Hager

et al., 1985; Gurnis & Hager, 1988; Hager & Clayton, 1989; Tao & O’Connell, 1993; Billen

& Gurnis, 2003) accommodant ainsi une faible déformation du panneau plongeant (Silver

et al., 1988) dans le manteau inférieur.

Cependant, l’existence d’anomalies froides dans le manteau inférieur, reliées à des ano-

malies plus étroites dans le manteau supérieur (correspondant aux plaques océaniques

subductées du manteau supérieur), suggèrent que les panneaux traversent la discontinuité

à 660 km pour s’épancher dans le manteau inférieur jusqu’à une profondeur moyenne de

1400 km (Spakman et al., 1993; Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998; Karason &

Van der Hilst, 2000; Wortel & Spakman, 2000; Fukao et al., 2001; Piromallo & Morelli,

2003; Li et al., 2008). De plus, la lithosphère en subduction semble se déformer de façon

différente au niveau de la discontinuité (Karason & Van der Hilst, 2000). Le slab peut

s’étaler au niveau de celle-ci (Schearer, 1993) comme c’est le cas pour la zone de subduc-

tion Sud-Kuriles ou le Japon. Les images de tomographie sismique montrent également

que le slab peut pénétrer dans le manteau inférieur (comme cela est le cas au niveau de la

2. Les minéraux composant le manteau changent de structure en fonction des conditions de pression
et de température. Les frontières des changements de phases solide-solide sont les courbes de Clapeyron.
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zone de subduction des Kermadec ou sous l’Amérique Centrale (fig. 1.10) (Fukao et al.,

2001)).

En raison de la diversité de la morphologie des slabs en profondeur, la dynamique de la

subduction profonde semble complexe et nécessite donc de mieux comprendre les proces-

sus physiques responsables de la déformation des panneaux plongeants. Déjà, de nom-

breuses études de modélisations analogique (Kincaid & Olson, 1987; Griffiths et al., 1995;

Guillou-Frottier et al., 1995; Funiciello et al., 2004; Schellart, 2008) et numérique (Tao

& O’Connell, 1993; Gaherty & Hager, 1994; Christensen, 1996; Cizkova et al., 2007) ont

permis de tester plusieurs paramètres physiques pouvant expliquer les observations telles

que le contraste de densité (Christensen & Yuen, 1984) et de viscosité (Kincaid & Olson,

1987; Gurnis & Hager, 1988; Karason, 2002) existant entre le manteau supérieur et le

manteau inférieur, les changements de structure chimique et minéralogique de la litho-

sphère (Gaherty & Hager, 1994; Cizkova et al., 2002) ou encore la vitesse de migration

de la fosse (Griffiths et al., 1995; Olbertz et al., 1997).

Dans les chapitres 2 et 3, je détaillerai des études concernant la quantification de la

déformation du slab. Cela permet de préciser la rhéologie de ce dernier et d’apporter

une explication à la diversité de morphologies de slab observée au niveau des panneaux

plongeants dans le manteau terrestre.

1.3 Modélisation de la dynamique de la subduction

Modéliser une zone de subduction dans son intégralité est une chose quasi impossible

en raison des différents paramètres pouvant intervenir sur la dynamique. Malgré un ef-

fort considérable sur la documentation de ces zones depuis la théorie de la tectonique

des plaques, nous manquons toujours de données contraindre les modèles. En effet, les

principales observations sont restreintes à des données de surface représentant des configu-

rations actuelles des zones de subduction. Notamment, une très grande incertitude réside

sur les paramètres physiques, et principalement les paramètres rhéologiques.

Comme il est impossible d’accéder aux paramètres physiques à l’intérieur de la Terre, et

également de suivre l’évolution temporelle des processus de subduction, nous avons re-

cours à des modèles soit conceptuels, soit analogiques, soit numériques contraints par les

observations géologiques, notamment l’étude des roches métamorphiques qui renseignent



Chapitre 1. Des observables à la modélisation 40

Figure 1.10: Visualisation de quelques zones de subduction par tomographie
sismique en onde P (d’après (Karason & Van der Hilst, 2000)).

Coupe AA’ : zone de subduction Hellénique ; coupe BB’ : zone de subduction Sud Kuriles ; coupe
CC’ : Zone de subduction d’Izu-Bonin ; coupe DD’ : zone de subduction de Java ; coupe EE’ :
zone de subduction de Tonga-Kermadec ; coupe FF’ : zone de subduction d’Amérique Centrale.

P-wave tomography model of Karason & Van der Hilst (2000).
showed as selected profiles across the Hellenics (AA’), S-Kuril (BB’), Izu-Bonin (CC’), Java
(DD’), Tonga-Kermadec (FF’) and Centrale-America (FF’) subduction zones.
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sur l’histoire des roches impliquées dans une subduction en terme de pression et tempé-

rature (chemin PT ), les signatures géochimiques ou les données géophysiques (sismicité,

tomographie sismique...). L’utilisation de modèles géodynamiques est donc le seul moyen

aujourd’hui d’obtenir des informations sur la dynamique de l’interaction entre subduction

et manteau environnant (Jacoby, 1976; Jacoby & Schmeling, 1982). D’ailleurs, récem-

ment, de nombreux modèles analogiques et numériques, de plus en plus performants et

gagnants en résolution, ont été développés afin de comprendre la dynamique des zones de

subduction (Schmeling et al., 1999; Funiciello et al., 2003a,b; Schellart, 2004; Bellahsen

et al., 2005; Capitanio et al., 2007). Les observations géologiques et géophysiques nous

apportent quant à elles des contraintes utiles sur la géométrie du panneau plongeant à un

instant t (c’est-à-dire à l’actuel), mais ne nous permettent pas de reconstruire l’évolution

temporelle, indispensable à la compréhension de la dynamique de subduction.

Comme il l’est spécifié plus haut, un paramètre fondamental qui contrôle la dynamique

des zones de subduction est l’estimation de la rheologie de la lithosphère et plus parti-

culièrement sa viscosité. L’évaluation de ce paramètre est important pour contraindre les

modèles car il intervient dans les équations de la mécanique des fluides qui sont utilisées

par les modèles de subduction.

Choix de la rhéologie

Le choix de la rhéologie est un point fondamental de la modélisation de la déformation

d’une lithosphère en subduction. On considère généralement que la lithosphère a un com-

portement visqueux sur de grandes échelles de temps, alors qu’elle a un comportement

élastique à plus court terme. Par exemple, les études menées sur le rebond post-glaciaire

suggère que la lithosphère à plutôt un comportement élastique (Turcotte & Schubert,

1982). Pour reproduire les observations de façon la plus précise possible, les auteurs uti-

lisent des rhéologies différentes. La rhéologie la plus communément utilisée (et que j’ai

utilisé) reste la rhéologie à comportement visqueux et newtonien car les équations sont

les plus simples : ce sont les équations de Stokes (Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al.,

2003a; Schellart, 2004; Piromallo et al., 2006; Yamato et al., 2009). Cependant, suivant

le problème traité, le résultat peut ne pas être satisfaisant car ce type de comportement

permet une déformation de la lithosphère pour des échelles de temps infinies. Afin d’être

plus réalistes et pour localiser la déformation, certains auteurs utilisent des rhéologies non

linéaire (Zhong & Gurnis, 1996) et plus complexes comme des rhéologies visco-platique
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(Avouac & Burov, 1996), visco-élastique (Medwedeff, 1989), visco-elastique-plastique (Ge-

rya & Yuen, 2007; Bonnardot et al., 2008a) ou bien élasto-plastique (Chemenda et al.,

2000).

Ces nombreux modèles, testant ces différentes rhéologies et faisant intervenir de plus en

plus de paramètres, et l’ensemble des données disponibles (gravimétrie, la sismologie...)

ne permettent pas de déterminer, de façon précise, la rhéologie responsable du compor-

tement de la lithosphère en subduction.

Dans les modèles que j’ai développés, j’ai décidé d’utiliser la rhéologie la plus simple

en terme d’équation : la rhéologie visqueuse newtonienne faisant appel à la solution de

Stokes. En faisant l’hypothèse que la lithosphère se comporte comme un fluide visqueux

sur de grandes échelles de temps, j’obtiens une première approximation sur les paramètres

physiques pouvant influencer la dynamique de l’interaction entre le panneau plongeant et

le manteau environnant.

Contrainte et déformation

Les lois de comportement des matériaux sont gouvernées par les contraintes σ et la dé-

formation ε. La contrainte σij est la force par unité de surface agissant sur la surface

selon une direction donnée. Elle peut s’écrire comme la somme de la partie isotrope (pres-

sion hydrostatique) et de la partie déviatorique du tenseur des contraintes. Le tenseur

des contraintes déviatoriques est important en géodynamique pour caractériser la défor-

mation visqueuse (Stuwe, 1959). Les contraintes déviatoriques sont responsables de la

déformation des roches.

La déformation est, quant à elle, caractérisée par le tenseur de déformation qui peut se

décomposer en terme de déformation finie εij et de rotation rigide ωij. Le tenseur de

déformation est donné par la somme du terme de dilatation (déformation volumique) et

du terme de déformation cisaillante (cisaillement) correspondant au changement de forme

(Stuwe, 1959).

Elasticité

Dans la pratique, tous matériaux rocheux, soumis à une contrainte extérieure, se dé-

forment, dans un premier temps, de manière élastique. La déformation est réversible tant

que l’intensité de la contrainte appliquée au matériau ne dépasse pas le seuil de rupture,

c’est-à-dire qu’il ne persiste pas de déformation résiduelle dans le matériau lorsque la
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contrainte cesse (fig. 1.11). Ce retour à l’état initial est rendu possible grâce aux forces

de cohésion du matériau. Ce comportement élastique s’exprime par une relation linéaire

entre la contrainte et la déformation, plus communément appelée loi de Hooke, exprimée

dans la plus part des cas de la façon suivante :

σij = Cijklεkl (1.1)

avec σ le tenseur des contraintes, C le tenseur de rigidité élastique indépendant de ε,

le tenseur des déformations, si le comportement est linéaire. Dans le cas d’un matériau

linéaire, homogène et isotrope, l’équation devient alors :

σij = λεii + 2µεij (1.2)

où λ et µ sont les paramètres élastiques appelés constantes de Lamé.

L’exemple le plus fréquemment utilisé pour illustrer le cas le plus simple de déformation

élastique, c’est-à-dire lorsque µ exprime la rigidité, est celui du ressort (fig. 1.11).

Hooke model

σ applied σ removed
t, time

Stress(σ) and strain (γ)

ε
ε ε

viscous model

σ applied σ removed
t, time

Maxwell model

σ applied σ removed
t, time

Figure 1.11: Représentation schématique des comportements rhéologiques
(A) élastique, (B) visqueuse et (C) visco-élastique (modèle de Maxwell) (d’après (Ra-

nalli, 1995))

Rheological responses of (A) an elastic, (B) viscous and (C) visco-elastic material
(from (Ranalli, 1995))

Viscosité

La viscosité est définie comme la résistance d’un fluide à un écoulement uniforme sous l’in-

fluence d’une contrainte (fig. 1.11). Elle est très fortement dépendante de la température
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pour les matériaux rocheux en particulier. Elle tend généralement à diminuer lorsque la

température augmente et inversement, à augmenter quand la température décrôıt. Ainsi,

lorsque la viscosité augmente, la capacité du fluide à s’écouler diminue. La viscosité est

aussi dépendante des conditions de pression, de composition du milieu et du champ de

contraintes. La déformation dépend du temps, on se réfère donc au taux de déformation.

En géodynamique, ce type de comportement est souvent utilisé pour étudier des systèmes

tectoniques complexes dont le temps caractéristique de déformations est supérieur au mil-

lion d’année. Nous considérons deux principales classes de fluides : ceux à comportement

newtonien et ceux à comportement non-newtonien.

Fluide Newtonien Un fluide est dit newtonien lorsque le tenseur des contraintes vis-

queuses est une fonction linéaire du tenseur des taux de déformations (fig. 1.12 A). Le

meilleur exemple est l’eau.

Les contraintes σij agissent dans la direction xj par unité de surface sur un élément de

surface normal à xi. La contrainte doit être reliée au taux de déformation ε̇ij dans le fluide

qui est :

˙εij =
1

2
(
∂ui
∂xj

+
∂uj
∂xi

) (1.3)

et,

σij = 2µ ˙εij (1.4)

où µ est la viscosité dynamique, ui et uj les composantes de la vitesse selon xi et xj

respectivement.

Fluide Non-Newtonien Un fluide est dit non newtonien lorsque le tenseur des contraintes

visqueuses n’est pas une fonction linéaire du tenseur des déformations (fig. 1.12 B), autre-

ment dit lorsque sa déformation n’est pas directement proportionnelle à la force qu’on lui

applique. Le taux de déformation est donc proportionnel à la puissance n de la contrainte

(n >1)

ε̇ = Aσn (1.5)

où A est en général une fonction de la pression, de la température et des paramètres du

matériel.
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A) Newtonian B) Non-Newtonian

1/2 μ

0 σ

ε

1/2 μ

0 σ

ε

Figure 1.12: . Profil rhéologique (taux de déformation-contrainte) d’un fluide
(modifié de Ranalli (1995)). (A) À comportement newtonien et (B) non newtonien. µ

est la viscosité dynamique.

Rheological responses of a newtonian and non-newtonian viscous material
(modified from Ranalli (1995)). (A) Strain rate-stress relationship for a newtonian fluid ;

(B) Strain rate-stress relationship for a linear viscous material. µ is the viscosity.

Modèle de Maxwell

La combinaison des deux rhéologies décrites ci dessus définit un fluide à comportement

visco-élastique (Maxwell) (fig. 1.11 C). Les fluides visco-élastiques ont, selon les condi-

tions, des caractéristiques analogues à celles d’un corps élastique ou d’un fluide simplement

visqueux. Lorsqu’une sollicitation est imposée à un fluide visco-élastique pendant une du-

rée très courte, sa réponse est essentiellement élastique, c’est-à-dire que la déformation

résultante est proportionnelle à la force appliquée. En revanche, lorsque cette sollicitation

est imposée pendant une durée assez longue, leur réponse est essentiellement visqueuse,

c’est-à-dire qu’ils se déforment inexorablement (la déformation tendant vers l’infini) (fig.

1.11 C). C’est le cas par exemple des pâtes siliconées qui se comportent comme une balle

en caoutchouc élastique lorsqu’on les fait rebondir et qui s’étalent si on les abandonne

quelques temps sur un plan incliné.

Dans ce modèle, les déformations s’ajoutent, ce qui donne :

ε̇ = ˙εE + ε̇v (1.6)

où ˙εE et ε̇v sont, respectivement, les déformations produites par le ressort et par l’amor-

tisseur sous l’action de la contrainte appliquée (σ) (fig. 1.11). Le ressort décrit un solide

hookéen idéal, σ = GεE où G est le module de cisaillement élastique (fig. 1.11 A).

Quant à l’amortisseur, il suit le comportement d’un fluide idéal de viscosité µ, selon la loi
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de Newton, σ = µε̇v (fig. 1.11 B). De ces 3 équations, on en déduit l’équation de Maxwell

qui relie la contrainte à la déformation totale :

ε̇ =
σ̇

G
+
σ

µ
(1.7)

Par simplification, en multipliant par µ on obtient alors la formulation usuelle :

σ + τ σ̇ = µε̇ (1.8)

où τ est le temps de relaxation de maxwell τ = µ
G

Le comportement d’un fluide visco-élastique en régime stationnaire (ou visqueux) est ca-

ractéristique et nous permet de distinguer clairement ce dernier au régime non linéaire.

En régime linéaire, la contrainte croit linéairement avec le taux de déformation ε̇, ce qui

traduit donc un comportement newtonien, caractérisé par une viscosité constante µ.

Nous utiliserons dans les études de la déformation de la lithosphère dans le manteau,

une rhéologie visqueuse newtonienne. J’ai décrit la rhéologie élastique afin d’introduire

la rhéologie de Maxwell. Cette rhéologie est celle de la silicone, matériel utilisé dans les

expériences analogiques introduites dans le chapitre 3. Cependant, dans les conditions

expérimentales utilisées lors des expériences, la silicone se comporte comme un fluide

visqueux en raison de la très faible vitesse de déformation engendrée (Weijermars &

Schmeling, 1986).

Les équations du système

L’écoulement d’un fluide newtonien incompressible avec une viscosité uniforme, est décrit

par les équations de Navier-Stokes (voir par exemple (Bachelor, 1967)) :

ρ
Du

Dt
= −∇p+ µ∇2u+ ρf (1.9)

et,

∇.u = 0 (1.10)

où ρ est la masse volumique du fluide, p le champ de pression, µ la viscosité dynamique,

f une force massique s’exerçant dans le fluide (par exemple la pesanteur g), t le temps,

et u le vecteur vitesse dans le fluide.

L’équation 1.9 est l’équation de mouvement et l’équation 1.10, la conservation de la masse
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pour un fluide incompressible. Le premier terme de l’équation 1.9 est l’accélération local

d’une particule dans le fluide. Dans le cas où l’écoulement dans le fluide est considéré

comme très lent et visqueux, l’accélération et la force d’inertie sont négligeables devant

les forces visqueuses :
Du

Dt
≈ 0. (1.11)

L’équation 1.9 devient l’équation de Stokes (voir par exemple (Bachelor, 1967)) :

µ∇2u = ∇p− ρf (1.12)

Le rapport entre les forces d’inerties et les forces visqueuses est le nombre de Reynolds

Re tel que :

Re =
ρLu

µ
(1.13)

où L est la longueur caractéristique. Ce nombre, sans dimension, permet de valider l’ap-

proximation (equ. 1.11). Dans le cas où Re << 1, l’écoulement est alors considéré comme

laminaire. Si, au contraire, Re >> 1, l’écoulement est alors turbulent.

Le manteau terrestre est considéré comme très visqueux. Il est donc facile de vérifier

que le nombre de Reynolds tend vers 0. Par exemple, considérons une lithosphère d’une

longueur d ≈ 1000 km, d’une densité ρ ≈ 3300 kg/m3 et d’une viscosité µ ≈ 1.1021 Pa.s

en subduction dans le manteau. Cette lithosphère plonge à une vitesse moyenne de u ≈
10mm/an, alors Re est environ égal à 10−27.

Modèles Eulérien et Lagrangien

Pour décrire mathématiquement les propriétés d’un fluide en mouvement, deux méthodes

existent, l’une et l’autre présentant des avantages dans des situations particulières. La

première est la méthode eulérienne, une approche qui consiste à décrire le mouvement

d’un fluide dans un référentiel donné. La seconde est la méthode lagrangienne qui consiste

à suivre chaque particule d’un fluide à partir de l’instant initial.

Approche Eulerienne

La description eulérienne étudie le passage d’une particule en considérant un système

de référence fixe. Dans cette description, l’observateur se place donc en un point fixe et
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étudie comment varient les caractéristiques de la particule passant par ce point à l’ins-

tant considéré. Dans le cadre de la méthode des éléments finis, la formulation eulérienne

impose un maillage fixe dans l’espace ce qui implique que le volume ne varie pas au cours

du temps. La principale limite de cette formulation est les frontières des éléments. Si les

frontières du corps considéré ne cöıncident pas avec le bord d’un élément, il est difficile de

prendre en compte les conditions aux limites. En revanche, les formulations eulériennes

autorisent d’importantes distorsions de la matière, formulation idéale pour résoudre les

problèmes en mécanique des fluides.

Approche Lagrangienne

La description lagrangienne étudie le mouvement du corps étudié comme une particule

se déplaçant dans l’espace à partir d’une référence connue. Dans ce cas, l’observateur est

considéré comme attaché à chaque particule donnée. Il étudie l’évolution temporelle des

propriétés de cette particule au cours de son mouvement. Cette formulation est classi-

quement adoptée en mécanique des solides. Dans le cadre de la méthode des éléments

finis, la formulation lagrangienne impose à chaque noeud de rester en cöıncidence avec

la même particule matérielle tout au long du processus de déformation. Cette propriété

est intéressante d’un point de vue numérique puisque, lors de l’intégration des lois de

comportement, les termes convectifs n’apparaissent pas dans les équations. De plus, un

élément donné contient toujours le même ensemble de particules matérielles et est donc

entrâıné (convecté) par la déformation. En particulier, un noeud situé à la frontière du

corps reste sur cette frontière au cours de la simulation. En revanche, en présence de

grandes déformations, le maillage peut être fortement distordu et entrâıner une impréci-

sion des résultats. Des opérations de réactualisation de maillage (remaillage) sont alors

indispensables.

Dans chaque problème, il est considéré la description la plus adaptée. Par exemple, les

modèles de convection mantellique utilisent préférentiellement une approche eulérienne,

plus appropriée pour décrire l’écoulement du manteau à grande échelle. Les modèles sont

alors essentiellement basés sur la description de la dynamique des fluides, le terme de

l’élasticité étant ainsi souvent négligé. Les modèles qui consistent à étudier l’interaction

entre la dynamique globale et la subduction (Tao & O’Connell, 1993; Davies, 1995; Chris-

tensen, 1996; Moresi et al., 1996; Cizkova et al., 1999; Moresi & Solomatov, 1998; Tackley,

2000; Bercovici, 2003) utilisent aussi cette approche. Au contraire, les modèles de sub-

duction qui prennent en compte le paramètre de l’élasticité dans la rhéologie, préfèrent la



Chapitre 1. Des observables à la modélisation 49

méthode lagrangienne. Cette approche est plus adaptée pour comprendre la dynamique

à l’intérieur du slab (Hassani et al., 1997; Buiter et al., 1998; Regenauer-Lieb & Kohl,

2003; Ribe, 2003; Regenauer-Lieb & D., 2004; Regenauer-Lieb, 2006).

1.4 Les techniques de modélisation

La vaste majorité des modèles de subduction sont soit analogiques (Guillou-Frottier et al.,

1995; Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al., 2003a; Kincaid & Griffiths, 2004; Schel-

lart, 2004; Espurt et al., 2008), soit numériques (Piromallo et al., 2006; Stegman et al.,

2006; Giusseppe et al., 2008; Clark et al., 2008; Yamato et al., 2009). D’autres utilisent

une méthode permettant de simplifier au maximum le problème afin d’avoir accès à une

expression analytique ou semi-analytique, dont la résolution est limitée par le nombre

d’itérations (Husson, 2006) Afin de comprendre l’interaction entre la lithosphère et le

manteau environnant, j’ai, durant ma thèse, utilisè ces trois différentes approches pour

valider mes résultats.

Analogie

La modélisation expérimentale consiste à reproduire en laboratoire, à une échelle réduite,

des phénomènes naturels. Cependant, la modélisation analogique ne consiste, en aucun

cas, à reproduire fidèlement la nature : il s’agit de tester un seul paramètre physique à la

fois afin de comprendre un ε de la dynamique engendrée.

Les modèles analogiques ou physiques ont donc la possibilité de reproduire des caractéris-

tiques géologiques en utilisant des rhéologies complexes selon les matériaux choisis mais

limitées à cause des contraintes physiques externes ou internes aux modèles (comme la

température ambiante, le choix de la méthode d’enregistrement, les conditions limites du

modèle...). Dans le chapitre 3, je décris plus amplement cette technique que j’utilise pour

l’étude de la chute d’une plaque mince (rigide et déformable) dans un fluide visqueux. Ces

expériences de laboratoire m’ont permis de mieux appréhender les lois physiques simples

qui gouvernent les processus physiques du modèle.

Différences finies

Les expériences numériques permettent une flexibilité et une liberté sur le choix des rhéo-

logies et des conditions limites par exemple. Aucun facteur externe ne peut venir perturber
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le modèle. Cependant, la plupart du temps, ce type de modèle demande un investissement

coûteux en matériel informatique (par exemple un cluster (fig. 1.15)) et de long temps

de calcul. Plusieurs méthodes peuvent être utilisées pour résoudre les équations aux dé-

rivées partielles lors de la modélisation numérique. On trouve, entre autre, la méthode

par différence finie (Gerya et al., 2000) que j’ai utilisé pour résoudre un problème à deux

dimensions (cf. chapitre 2) ou bien la méthode des éléments frontières (BEM method)

(Morra & Regenauer-Lieb, 2006)

La méthode des différences finies est la plus ancienne des techniques appliquées pour

obtenir la solution d’équations différentielles. Elle repose sur la notion de dérivée et les

propriétés du développement de Taylor. C’est une méthode simple à mettre en oeuvre

et peu coûteuse en temps de calcul. Elle requiert un maillage uniforme. Cette méthode

m’a permis d’avoir une approche semi-analytique en deux dimensions afin de résoudre un

problème complexe en le simplifiant au maximum par des équations simples (Equation

de Stokes - résolution de l’équation de Courant) (cf. chapitre 2).

Méthode par éléments finis

Dans les modèles à trois dimensions proposés dans ce travail, j’ai utilisé la méthode des

élément finis (FEM). Cette méthode est maintenant communément utilisée pour résoudre

les équations aux dérivées partielles. Elle a été décrite pour la première fois à la fin des an-

nées 1950 (Turner et al., 1956). Elle permet de trouver une approximation à des équations

aux dérivées partielles, en discrétisant un domaine à géométrie complexe en une série de

sous-domaines de géométrie plus simple appelés éléments finis. La solution du problème

est calculée pour un certain nombre de points, appelés noeuds. Les valeurs intermédiaires

sont, quant à elles, obtenues par interpolation (Reddy, 1993). La méthode de résolution

des équations par les éléments finis repose sur les principes de la formulation intégrale. On

ne cherche pas à trouver la solution exacte, mais une approximation suffisamment proche.

Les équations peuvent être aussi résolues en utilisant une combinaison des méthodes

eulérienne et lagrangienne (Fullsack, 1995; Moresi et al., 2003), appelée formulation

Lagrangien-Eulérien arbitraire (Arbitary Lagragian-Eulerian formulation ALE (Hirt et al.,

1974)). Cette méthode est utilisée par le code 3D à éléments finis DOUAR (Braun et al.,

2008), code avec lequel j’ai mené une partie de mes travaux de recherche. L’intérêt de

la formulation ALE pour décrire les phénomènes est de combiner les avantages de la

description lagrangienne et ceux de la description eulérienne. La formulation ALE est
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particulièrement bien adaptée à l’étude des problèmes présentant de grandes déforma-

tions, et plus généralement à l’étude des problèmes couplés (comme l’interaction entre la

lithosphère en subduction et le manteau avoisinant). Cette méthode est donc largement

utilisée pour la modélisation des processus de subduction et de la convection mantellique

(Pysklywec et al., 2002; Moresi et al., 2003; O’Neill et al., 2005; Stegman et al., 2006;

Yamato et al., 2009). Elle permet également de décrire une surface libre, aspect que la

méthode purement eulérienne n’est pas capable de faire.

1.5 Eléments finis : le modèle DOUAR

Description du code numérique

Le code numérique 3D, à éléments finis et à formulation Lagrangien-Eulerien Arbitraire

(ALE) DOUAR, développé par Braun et al. (2008), résout les équations de Stokes pour

étudier la déformation lithosphérique 3D et l’écoulement mantellique associé.

DOUAR a la particularité d’utiliser une discrétisation spatiale adaptative afin de repésen-

ter avec précision les processus à différentes échelles. Il permet de suivre, avec précision,

l’évolution temporelle pour une série d’interfaces, et donc de coupler les processus de

surface à la déformation profonde de la Terre.

Par la formulation ALE, le code a la capacité de suivre les interfaces, en particulier les

surfaces libres. Pour cela, il utilise une double approche en utilisant d’une part un jeu de

particules placé sur les interfaces (Interface tracking) et d’autre part, la compilation d’une

fonction level set (Level Set Function) sur les noeuds des éléments finis, assurant ainsi

une précision et une efficacité dans les calculs. Le code utilise également une méthode

pour résoudre la triangulation de Delaunay qui consiste à connecter les particules selon

une métrique non euclidienne et curviligne en s’assurant ainsi que la densité de particules

reste uniforme et adaptée à la courbure de l’interface.

Les interfaces sont donc composées de petits triangles qui sont advectés avec la vitesse

calculée sur la maille (l’Octree), et ensuite la fonction de Level Set est recalculée per-

mettant ainsi aux surfaces de se déformer avec une haute précision (fig. 1.13). Lorsque

l’extension des triangles est trop importante, il y a possibilité en utilisant le paramètre

stretch de rajouter des noeuds aux centres de chaque côté du triangle et de le rediviser

ainsi en petits triangles. Cette fonction a d’ailleurs été très utile dans les modèles du

chapitre 3, car la surface subit une déformation intense (cf. chapitre 3).
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Figure 1.13: Géométrie (A) et triangulation d’une surface (B), initialement
plate, après avoir été soumise à un champ de vitesse périodique et incom-

pressible (d’après Braun et al. (2008)),
illustrant à quelle point la methode de remaillage dans DOUAR est performante, même dans le
cas d’une forte courbure de la suface. (B) est un zoom de (A) montrant à quel point la courbure
de la surface peut devenir importante et précise.

Complex geometry (A) and corresponding triangulation (B) of an originally
flat, horizontal plane subdjected to a 3D velocity field (from Braun et al.

(2008)),
illustrating how the mishing method used in DOUAR leads to an accurate tracking, even in
case where curvature becomes importante.

La deuxième particularité de ce code est une discrétisation adaptative de la maille. En

effet, l’utilisation d’une grille triangulaire irrégulière est très fréquente en deux dimen-

sions, mais devient très vite impraticable en trois dimensions. Pour cette raison, Braun

et al. (2008) ont décidé d’utiliser une méthode permettant de combiner la flexibilité d’une

discrétisation non uniforme, mais régulière de l’octree à l’interieur d’un cube (Cheng

et al., 1986). Elle est dite adaptative car pour une région de fort gradient de vitesse ou

de courbure importante de l’interface (fig. 1.13), elle permet une précision sur les calculs

au niveau des zones très déformées.

La figure 1.14 montre un exemple d’une discrétisation simple en octree du cube. Le cube

est divisé en 8 sous-cubes qui peuvent être à leur tour divisés en 8 autres sous-cubes et

ainsi de suite. Les cubes non divisés sont appelés des feuilles (Leaves) qui sont utilisées

comme les éléments finis.

Le cube unitaire est considéré à un niveau zéro, car il compte (20)3 = 1 feuille. Après une

division, l’octree comprend (21)3 = 8 feuilles et est à un niveau (Level) L =1. Une autre

subdivision de chaque feuille à un niveau supérieur L=2 de l’octree donnera (22)3 = 64
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feuilles. Ainsi une grille 32x32x32, considérée comme une grille standard pour la majorité

des codes 3D à éléments finis, est à un niveau L=5 avec 32 768 feuilles.

Dans l’état actuel, le remaillage en octree n’est pas fonctionnel dans certain cas. C’est

pour cela qu’il n’a pas été utilisé dans les travaux présentés dans les chapitres 1 et 3. La

grille a été définie dès le départ de façon à ce que la solution soit la plus fiable possible

(cf. fig. 1.17)

Figure 1.14: Le cube unitaire decoupé en octree, une construction hiérarchique
régulière mais non uniforme, utilisé par DOUAR (Braun et al., 2008).

Unit cube divided in octree, a regular but non uniform, hierarchical construction
used in DOUAR (Braun et al., 2008)

Les discontinuités entre les propriétés des matériaux utilisés à travers des interfaces sont

accommodées par l’utilisation d’un algorithme récursif (appelé divFEM ) pour intégrer les

équations des éléments finis qui contiennent plusieurs matériaux. À partir de la fonction

Level Set, la position de chaque élément par rapport à chaque surface est connue. Cette

information permet de déterminer le matériel contenu dans l’élément, en supposant que

les interfaces sont des frontières entre les matériaux. Quand un élément est intersecté par

une ou plusieurs interfaces, la valeur de la fonction Level Set aux noeuds de l’élément est

utilisée pour calculer le volume de l’élément qui est dans chaque matériel. Ces volumes

permettent d’accéder au volume d’intégration des équations des éléments.

Une variété de rhéologie est implémentée dans le code incluant des rhéologies linéaires,

non linéaires ainsi que des rhéologies permettant d’étudier à la fois la déformation ductile
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et cassante en intégrant le terme de la thermicité. Enfin le code DOUAR est associé au

code CASCADE (Braun & Sambridge, 1997) pour coupler tectonique et érosion.

Le large système d’équations algébriques qui résulte de la discrétisation et de la li-

néarisation des équations différentielles aux dérivées partielles est résolu par le solver

MUMPS 3(MUltifrontal Massively Parallel sparse direct Solver) (Amestoy et al., 2001).

Le code est entièrement parallélisé sur un cluster (fig. 1.15) comportant 64 processeurs,

permettant ainsi des temps de calcul raisonnables d’environs 3 à 6 jours selon les modèles

et la resolution utilisée.

Figure 1.15: Le cluster composé de 64 noeuds basé à Géosciences Rennes, et
utilisé pour la majorité des calculs des modèles présentés dans cette thèse.

Cluster of 64 processors hosted to Géoscience Rennes laboratory, and used
for most of the computations shown in this thesis

Schématiquement, la structure du code est construite selon trois boucles (fig. 1.16) : la

boucle supérieure est l’étape du temps, la seconde est la construction de la grille adapta-

tive et la troisième est l’itération non linéaire (si il en a une).

3. http ://graal.ens-lyon.fr/MUMPS/
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① build the new FE grid:
  - initialise the octree as a coarse uniform grid at level Lu
  - for all leaves c, if (level(c) < L .and. R(c)=true) refine c
  - imbed surfaces in the octree

② Solve non-linear problem on this grid

③ if grid converged, L=min(L+1,Lmax)

Build new FE matrix (rescale μ if τ > σy)
Solve system

repeat until velocity converged on grid

① compute Eulerian velocity

② refine and advect Lagrangian surfaces

For instance, Lu=5 , Lmax=9 

time iterations

grid iterations

nonlinear iterations

Figure 1.16: Organigramme de la structure du code DOUAR (Braun et al.,
2008)

DOUAR code structure (Braun et al., 2008)

Paramétrage général des modèles

Paramètres d’entrée ou input (cf. chapitre 1 et 3) : Les modèles générés avec le

code numérique DOUAR sont constitués d’un environnement cubique rempli d’un fluide

de densité ρ et de viscosité µ. La dimension unitaire du cube correspond, pour une mise

à l’échelle de la Terre, à la profondeur du manteau terrestre soit 2750 km environs. Le

fluide est divisé en deux milieux par une surface plane situé à z = 0.24 de profondeur,

correspondant à la discontinuité entre le manteau supérieur et le manteau inférieur (à 660

km de profondeur). Le fluide compris entre 0 et 0.24 de profondeur constitue le fluide de

référence et représente, dans mes expériences, le manteau supérieur. Il a pour propriétés

la densité ρum et la viscosité µum. Le fluide compris entre 0.24 et 1 de profondeur consti-

tue le manteau inférieur. Suivant les expériences, ce fluide peut être homogène au fluide

supérieur, c’est à dire que ces propriétés (la densité ρlm et la viscosité µlm) sont les même,

ou bien différentes.

La résolution de l’octree dans le fluide est de L = 6, niveau d’octree qui parait être la

discrétisation minimale pour obtenir une solution numérique stable (fig. 1.17). Généra-

lement, les auteurs utilisent un niveau de résolution L=5 (Giusseppe et al., 2008) dans

leurs modèles, ce qui ne parait pas suffisant ici.

La lithosphère est représentée par une surface générée par une subroutine SG-lithosphere,

que j’ai développé, permettant de choisir la résolution de la plaque de niveau de l’octree



Chapitre 1. Des observables à la modélisation 56

L = 8. Il s’agit d’une plaque avec les propriétés de densité ρs et de viscosité µs imposée

et variables selon les expériences. L’épaisseur de la plaque, h est fixée alors que sa largeur

w varie selon les expériences.

Les modèles sont adimentionnés afin de laisser au lecteur un libre choix du le dimension-

nement.
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Figure 1.17: Convergence de la solution en fonction du niveau L utilisé. Le
paramètre testé est le volume de la plaque.

Convergence of the solution as function of the level octree L. Volume plate
parameter was tested.

Les conditions limites : Les conditions limites sont imposées via une subroutine nom-

mée define-bc.f90 permettant d’imposer, soit (i) des vitesses au bord du cube ou sur la

surface de l’objet (c’est à dire la plaque) (cf. chapitre 1) soit (ii) des conditions en free

slip (cf. chapitre 3).

Les modèles présentés dans ce manuscrit ne présentent pas de surface libre afin de sim-

plifier le champ d’investigation. Je considère seulement les forces visqueuses liées à l’in-

teraction lithosphère/manteau.

Dans les modèles présentés dans les chapitres à venir, il existe deux types d’écoulement

de Stokes : « libre » et « forcés ». Pour chaque cas, il en résulte une mise à l’échelle

(Scaling) (cf chapitre 3, critère de similarité) différentes. Dans le premier cas, il n’y a pas

de conditions limites en vitesse finie ; ce sont les différences de densité internes ∆ρ qui
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produisent l’écoulement. Le seul Scaling est de préserver les rapports d’aspect :

a

L
(1.14)

avec a la dimension de l’objet et L celle de la bôıte (dimension unitaire). Le temps

caractéristique, qui doit être largement inférieur au temps imposé dans le modèle t pour

respecter la condition de courant, est obtenu par l’équilibre des forces visqueuses et des

forces de flottabilité :

tc =
µ

∆ρgL
(1.15)

avec tc le temps caractéristique, µ la viscosité du fluide de référence, ∆ρ la différence de

densité entre le fluide et l’objet (ici la plaque) et g l’accélération. On en déduit alors le

temps mis à l’échelle t’ donné par :

t′ = t
∆ρgL

µ
(1.16)

Pour le cas « forcés », l’écoulement est lié à des vitesses finies imposées le long des limites

du cube. Les forces de flottabilité sont inexistantes. Il n’y a pas de Scaling. Le flux est

indépendant de la valeur de la viscosité. Le temps mis à l’échelle est donc

t′ = t
v0
L

(1.17)

avec v0 la vitesse imposée sur les bord du cube.

Enfin, il pourrait également exister un problème mixte couplant les deux écoulements

(libre et fixe). Le Scaling est donc plus complexe. Ce cas de figure n’a pas été testé dans

ce travail.

Sortie ou output : De chaque expérience, il en ressort les champs de vitesse dans le

fluide (milieu et objet) et sur la surface de l’objet. Il est ensuite calculé le champ de

déformation et le champ de contrainte, ainsi que l’énergie dissipée dans le fluide.

Dans ce chapitre, j’ai décrit essentiellement les outils et les principes qui seront ensuite

utilisés dans mes travaux de recherche portant sur ma problématique.

Dans les chapitres suivants, il est décrit plus amplement le set up utilisé pour chaque

expérience.
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1.6 De la cinématique à la dynamique de subduction

La répartition des séismes, le long du plan de Wadati-Benioff montre que, suivant les

zones de subduction, le pendage du panneau plongeant est différent. Les images de tomo-

graphie sismique suggèrent, quant à elles, des géométries et des déformations des slabs

variables dans le manteau supérieur. Bien que ces observations donnent une vision sur le

comportement du slab à un temps t, elles laissent cependant penser que la lithosphère ne

semble pas plonger dans le manteau en gardant son pendage initial. Durant l’évolution

temporelle d’une lithosphère en subduction, celle-ci peut adopter différentes géométries.

Par exemple, l’analyse des mécanismes au foyer de la zone de subduction de Tonga montre

que le panneau plongeant peut avoir un mouvement horizontal comme une translation

induisant un flux mantellique horizontal (Giardini & Woodhouse, 1986). Des mouvements

aléatoire du slab, lors de son plongement dans le manteau au court du temps, peuvent

être validés par les études cinématiques sur les plaques à la surface du globe et plus parti-

culièrement sur la migration des fosses qui sont stationnaires, en avancée ou en retrait par

rapport à la plaque supérieure (Jarrard, 1986; Muller et al., 1997; Heuret & Lallemand,

2005; Schellart, 2008). La migration des fosses est aussi mise en évidence par les flux man-

telliques associés caractérisés par essentiellement les anomalies des anisotropies sismiques

(Russo, 1994; Fischer et al., 1998; Long & Silver, 2008) et les anomalies géochimiques le

long des rides arrière-arcs (Pearce et al., 2001; Lupton et al., 2009).

En particulier, le retrait de la fosse en surface est souvent décrit dans les modèles de sub-

duction (Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al., 2003a; Schellart, 2004; Stegman et al.,

2006). Le comportement de la lithosphère en Rollback a alors été défini comme, je cite,

« a sinking tectonic slab subducts at a steep angle and sweeps back through the mantle

like a paddle » (Dewey, 1979). D’après ces modèles, ce mode de subduction est souvent

adopté comme un mode en régime stationnaire (Husson et al., 2009).

Néanmoins, il semble que le recul du slab ne soit pas une généralité comme le laissent

supposer les modèles sur la dynamique des zones de subduction. En effet, la distribution

des vitesses de la migration des fosses montrent que la quantité de fosses en retrait est

quasiment égale à la quantité de fosses en avancée (référentiel HS3 ((Gripp & Gordon,

2002), basé sur la fixité des points chauds du Pacifique) (fig. 1.18), bien que certains

référentiels favorisent plutôt des fosses en recul (SB04 (Steinberger et al., 2004; Becker,

2006) et NNR (DeMets et al., 1994; Gripp & Gordon, 2002)) (fig. 1.18).

On observe également que le retrait des fosses ne semble pas être favorisé par l’âge du

plancher océanique puisqu’à l’endroit où la croûte océanique est la plus ancienne aux

Mariannes (Müller et al., 2008), la fosse est en avancée.
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De plus, les reconstitutions paléogéographique, en Méditerranée (Faccenna et al., 2001b)

ou encore dans l’ouest Pacifique (Miller et al., 2006) par exemple, indiquent une alter-

nance de la migration des fosses entre des modes stationnaires, en retrait et même en

avancée au cours des 100 Ma. Ces données indiquent que, durant l’évolution temporelle

de la subduction, une lithosphère adopte un comportement varié.
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Figure 1.18: Vitesses de migration des fosses en fonction de l’âge de la croûte
oceanique.

Il est représenté les vitesses dans le référentiel HS3-NUVEL1 (Gripp & Gordon, 2002) (carre
noir), SB04 (Steinberger et al., 2004; Becker, 2006) (point rouge) et NNR (DeMets et al., 1994;
Gripp & Gordon, 2002) (triangle bleu) (d’après la base de données globale de Heuret & Lalle-
mand (2005)).

Trench migration velocities as a function of oceanic crust age
Trench migration velocities based on HS3-NUVEL1 (Gripp & Gordon, 2002) (back square),
SB04 (Steinberger et al., 2004; Becker, 2006) (red dot) et NNR (DeMets et al., 1994; Gripp &
Gordon, 2002) (blue triangle) referential frames (from global database of Heuret & Lallemand
(2005); Lallemand et al. (2008)).

Divers facteurs extérieurs peuvent interrompre le régime permanent d’une subduction, et

alors provoquer un changement de comportement du slab, le plus souvent caractérisé par

un changement de pendage et/ou une migration de la fosse en surface. Dans la nature,

la dynamique du slab est perturbée par ces facteurs. En effet, la lithosphère peut être
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hétérogène, c’est-à-dire être composée, alternativement, de croûte océanique et de croûte

continentale au cours du temps, changeant ainsi la densité et la rhéologie de la lithosphère

rentrant en subduction. Par exemple, la subduction hellénique par la présence de schistes

bleus dans les Cyclades, suggère l’entrée en subduction de croûte continentale (Brun &

Faccenna, 2008). Ce phénomène peut par exemple engendrer une verticalisation du slab

(Martinod et al., 2005; Royden & Husson, 2006, 2009). Par ailleurs, les changements de

phase, minéralogiques et géochimiques se produisant dans la zone de transition (Bina

& Hellfrich, 1994; Kirby et al., 1996; Schmeling et al., 1999), ainsi que la variation de

température dans le manteau supérieur influencent également les propriétes physiques de

la lithosphère (la densité de la plaque et la rhéologie de sa limite supérieure) pouvant

provoquer un ralentissement ou une accélération de sa descente dans le manteau et ainsi

engendrer un changement de comportement (Christensen, 1995; Karato et al., 2001). La

discontinuité, entre le manteau supérieur et le manteau inférieur (à 660 km de profondeur),

peut également influencer le comportement de la lithosphère en subduction (Christensen,

1996) et la migration de la fosse (Griffiths et al., 1995; Olbertz et al., 1997). Aussi, les

plaques adjacentes (supérieures et latérales) peuvent très facilement modifier le mode de

subduction (Yamato et al., 2009).

Les subductions peuvent apparâıtre alors comme une successions de régimes transitoires

permettant ainsi au slab de privilégier un comportement à un autre. Ainsi, il est probable

que dans la nature, une perturbation, même minime du régime stationnaire de la subduc-

tion, fera apparâıtre un changement de géométrie du slab.

J’ai donc cherché à décrire les différentes géométries ou modes cinématiques qu’un pan-

neau plongeant peut adopter lors de sa pénétration dans le manteau supérieur.

Description d’un modèle expérimental de subduction

Les modèles analogiques de subduction (Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al., 2003a;

Schellart, 2004) décrivent le comportement d’un panneau plongeant dans le manteau su-

périeur. La figure 1.19 montre une expérience analogique de Faccenna et al. (2001b) où

une plaque en silicone (simulant la lithosphère) plonge dans du sirop de glucose (simulant

le manteau supérieur). Pour les cas I à IV, la lithosphère, au cours de sa descente dans

le manteau, se verticalise, changement qui s’accompagne, ici, d’une migration de la fosse

vers l’arrière. On remarque que la vitesse de migration de la fosse n’est pas constante

dans le temps et que le pendage du panneau plongeant peut diminuer et augmenter au

cours de l’expérience. Dans ce type de modèle, la subduction d’une lithosphère dans le

manteau jusqu’à la discontinuité manteau supérieur/manteau inférieur se produit dans
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un système en régime transitoire. En effet, lors de la descente, la distance entre la base de

la lithosphère et la discontinuité varie. De plus, le régime transitoire peut être engendré

à cause des conditions limites du modèle (effet de bord, introduction de la silicone dans

le fluide...).

Je me suis intéressée aux différents comportement du panneau plongeant décrits dans

les modèle analogiques ou numériques (cf. (Faccenna et al., 2001b; Stegman et al., 2006;

Yamato et al., 2009)) afin de comprendre pourquoi, dans ces modèles, les panneaux plon-

geant montrent différentes géométries ou modes cinématiques.
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Trench migration

Rotation

Figure 1.19: Modèle analogique (d’après Faccenna et al. (2001b)).
Expérience analogique représenteant l’évolution d’un panneau plongeant dans le manteau su-
périeur. Le modèle est généré dans un aquarium rectangulaire en plexiglas (34 cm de haut, 59
cm de long et 30 cm de large). Le comportement visqueux de la lithosphère en subduction est
simulé par de la silicone et le manteau par du sirop de glucose (dont la viscosité peut varier en
le mixant avec du sucre blanc). Les rapports de viscosité entre le slab et le manteau supérieur et
entre le manteau inférieur et supérieur sont, respectivement, de 350 et 30. Dans cette expérience,
le fluide présente donc une stratification de viscosité importante, délimitant ainsi un manteau
supérieur et un manteau inférieur. Cette stratification ne permet pas la pénétration de la litho-
sphère dans le manteau inférieur. L’évolution de la descente du slab dans le manteau supérieur
est défini principalement en trois étapes. La première est l’initialisation de la subduction et sa
progression, caractérisées par un fort changement de pendage et un léger retrait de la fosse (I
a III). À proximité de l’interface manteau supérieur/manteau inférieur, le slab a tendance à
s’aplatir (seconde étape (IV)). Le pendage du slab reste alors à peu près constant. Seule une
migration de la fosse est observée (troisième étape (V). Cette dernière étape est appelée régime
permanent en Slab Rollback (modifée de Faccenna et al. (2001b)).

Analogue model (from Faccenna et al. (2001b)).
Five stages of evolution of a slab in the upper mantle. Model is constructed inside a rectangular
plexiglas tank (34 cm high, 58 cm long, 30 cm wide). The long-term viscous behavior of the
lithospheric slab is simulated using silicone plates (silicone putty is a Newtonian fluid obeying
a creep law where deviatoric stress increases with strain rate) ; the mantle is simulated using
glucose syrup, which viscosity was varied by mixing with pure white sugar. Viscosity ratios for
slab/upper mantle and lower/upper mantle viscosity ratio are 350 and 30, respectively. The
mantle belongs a stratification between lower and upper mantle at 660 km. This discontinuity
does not allow slab penetration. Slab sinking evolution in the upper mantle is defined in three
steps. The first one is the slab sinking initialisation ( step I to III) caracterized by both slab
steepenned and trench retreat. Near lower/upper mantle discontinuity, slab flatens (step IV).
Slab dip reaches a constant value, only trench migration is observed. This last step corresponds
to a permanent regime (step V) called Slab Rollback (modified from Faccenna et al. (2001b)).
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Mouvement relatif de la lithosphère en subduction par rapport

au manteau

Au vu de la description apportée ci-avant sur le comportement du slab dans le manteau

supérieur, j’ai essayé de caractériser les divers géométries possibles ou modes cinéma-

tiques (fixe et pendage invariant, translation, rotation...) par l’intermédiaire d’un code

cinématique que j’ai developpé. Ce code permet de jouer avec les différents modes définis

ci-après. Evidemment, le panneau plongeant ne suit pas tel ou tel mode mais montre

plutôt une combinaison des trois modes.

Trois principaux modes (caractérisés par trois vitesses principales) peuvent intervenir

dans la subduction d’un panneau plongeant :

– Mode I : mode en fosse fixe et pendage invariant (stationary trench and downdip

sinking mode (downdip penetration)). Ce mode est caractérisé par une vitesse appliquée

à la surface de la plaque rentrant en subduction Vsub, (fig. 1.20 A). La lithosphère plonge

dans le manteau en conservant son angle de chute (dans l’exemple : 45◦). La vitesse

d’engloutissement (ou de subduction) de la lithosphère dans le manteau Vs est égale

à la vitesse Vsub. Ce mode a été mis en évidence par les premiers modèles analytique

sur la subduction en deux dimension analysant l’équilibre des forces sur le slab et la

structure thermique du slab (McKenzie, 1969; Sleep, 1975; Peacock, 1990) ;

– Mode II : mode en retrait de la fosse (trench retreat mode). Ce mode se définit par

la migration latérale (translation) de la lithosphère et il est caractérisé par une vitesse

de migration appliquée à la fosse Vt (fig. 1.20 B). Il s’agit du processus de Rollback. La

vitesse de subduction Vs est alors égale à Vt.

– Mode III : mode en rotation du panneau plongeant (slab rotation mode). La litho-

sphère se verticalise selon une vitesse de rotation (angulaire) Vθ appliquée a la base de

la lithosphère (fig. 1.20 C). La lithosphère est donc en rotation autour d’un axe fixe

qui se situe au niveau de la fosse. Ce mouvement se caractérise par un changement

de pendage du panneau plongeant dans le manteau. Cependant, la rotation du slab ne

permet pas la pénétration de la lithosphère dans le manteau. Dans ce cas, la vitesse de

subduction Vs est nulle.

Ces différents modes sont générés par l’intermédiaire d’un code cinématique cartésien en

deux dimensions xy (fig 1.20). Il permet de suivre la position de particules de coordonnées

(x,y) fixées sur une plaque (en subduction et supérieure) en fonction du temps pour une

combinaison de vitesses données (Vsub, Vt ou Vθ). Les vitesses sont décomposées en Vx

selon x et en Vy selon y.
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Figure 1.20: Cinématique d’une lithosphère en subduction dans le manteau.
Trois différents modes sont définis (voir texte) : (A) mode I, (B) mode II, et (C) mode III. (D)
représente la combinaison des trois modes. Vsub, Vt, Vθ et Vs sont, respectivement, la vitesse
en surface de la plaque rentrant en subduction, la vitesse en surface de la migration de la
fosse (par convention Vt est positif quand la vitesse est dirigée vers la plaque supérieure), la
vitesse de rotation et la vitesse d’engloutissement de la lithosphère dans le manteau (ou vitesse
de subduction). Les vitesses sont mesurées par rapport au manteau sous-jacent considéré fixe.
Pour chaque mode défini (voir texte), un schéma (à gauche) permet de résumer les conditions
limites (les vitesses) imposées dans le code cinématique dont les résultats sont représentés en (à
droite).

Kinematics of the subducting lithosphere in the mantle.
Three different modes are defined : (A) Stationary trench and downdip sinking mode, (B) Trench
retreat mode and (C) Slab rotation mode. The combinaison of the three different modes is
represented in (D). Vsub, Vt, Vθ and Vs are subducting plate velocity, trench migration velocity (by
convention,Vt >0 when the velocity is toward overiding plate), rotation velocity and subdction
velocity respectivelly. Velocities are calculated as a function of the fixed mantle. For each mode,
a cartoon (left panel) to define boundary condition and kinematics model results (right panel)
are proposed.
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Dans la cas de la subduction en mode en fosse fixe et pendage invariant (stationary trench

and downdip sinking mode) (mode II) :

V xsub = Vsub cosα (1.18)

V ysub = Vsub sinα (1.19)

Dans le cas de la rotation du panneau plongeant (slab rotation mode) (mode II),

V xθ = −rVθ sinα (1.20)

V yθ = −rVθ cosα (1.21)

où r est la longueur du slab en profondeur, et Vθ la vitesse angulaire. α correspond à

l’angle du panneau plongeant avec la surface.

Dans le cas du retrait de la fosse (trench retreat mode) (mode II), la translation peut être

décrite en deux étapes : la première étape est l’enfouissement de la partie en surface en

profondeur, ∆ qui est la distance de migration de la fosse à la surface du globe (fig. 1.20).

1. pour r < ∆, une rotation autour du point correspondant à la fosse est effectuée

selon :

V xt = −rω sinα (1.22)

V yt = −rω cosα (1.23)

2. pour r > ∆, une translation du panneau est effectuée selon :

V yt = Vtr cosα (1.24)

La combinaison des modes I, II et III (fig. 1.20 D) permet ainsi la pénétration et un chan-

gement de pendage de la lithosphère dans le manteau, accompagnés d’un retrait de la

fosse en surface. Seules les vitesses de la plaque qui rentre en subduction Vsub et de retrait

Vt permettent une avancée (ou engloutissement) du panneau plongeant en profondeur,

c’est pourquoi la vitesse de subduction est Vs = Vsub + Vt. La combinaison de toutes les

vitesses (fig. 1.20 D) permet donc de décrire, de façon cinématique, le comportement du

panneau plongeant observé dans l’expérience analogique (I-IV) (Faccenna et al., 2001b).

On remarque que pour deux points différents sur le panneau plongeant, ils ne parcourent

pas la même trajectoire. Le long du panneau plongeant, le mouvement relatif des differents

points par rapport au manteau supérieur est diffèrent. Les modes cinématiques décrits

ci dessus sont simples au premier abord mais leur combinaison induit un mouvement
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complexe. Ce constat induit un cisaillement dans le fluide engendrant une dissipation

visqueuse.

Pour comprendre pourquoi le panneau plongeant décrit des trajectoires différentes au

cours de sa descente, j’ai regardé quelle est la dissipation visqueuse requise dans les dif-

férentes situations indépendantes.

Description de l’écoulement induit par la plaque en subduction

selon son mode

Les cinématiques décrites ci-dessus induisent des flux mantelliques associés (fig. 1.21) qui

créent un écoulement dans le manteau incompressible. On distingue, dans le cas d’une

subduction en mode I (Vs = Vsub), un flux mantellique appelé corner flow de chaque côté

de la plaque dans une section verticale perpendiculaire à la fosse (fig. 1.21). Ce flux a

été le premier mis en évidence dans les modèles en 2 dimensions (McKenzie, 1969; Sleep,

1975). Il a particulierement été étudié pour comprendre la dynamique du coin du manteau

ou wedge / back arc flow (Bodria & Bodria, 1978; Ida, 1983; Honda, 1985). Cependant,

une autre composante de ce flux existe dans la troisième dimension ; il s’agit du downdip

flow de chaque côté de la plaque en subduction, visible dans un plan vertical parallèle à

la fosse (fig. 1.21) (voir aussi chapitre 3).

Dans un fluide incompressible, tel que le manteau terrestre, une translation de la litho-

sphère et/ou sa rotation (mode II et III) induit un flux mantellique qui contourne la

plaque dit un flux de retour (return flow). En effet, le fluide comprimé à l’arrière du

panneau plongeant va être expulsé à l’avant de celui ci, soit sur les côtés de la lithosphère

(il s’agit du flux communément appelé flux toröıdal), soit sous le panneau (il s’agit du

flux appelé flux polöıdal) (Kincaid & Griffiths, 2004). La composante polöıdale est visible

dans un plan vertical perpendiculaire à la fosse. La composante toröıdale du return flow

mantellique est, quant à elle, visible dans un plan horizontal. Ce flux a été mis en évi-

dence par l’analyse des seismes (Giardini & Woodhouse, 1986), des études d’anisotropie

sismique (Russo, 1994; Fischer et al., 1998; Long & Silver, 2008) et géochimique (Pearce

et al., 2001; Lupton et al., 2009) (cf. Chapitre 2) ainsi que par des modèles (analogiques

et numériques) (Funiciello et al., 2004; Schellart, 2004; Piromallo et al., 2006; Kneller &

van Keken, 2007; Honda, 2009).

Afin d’estimer la puissance engendrée par le mode d’un panneau plongeant dans le man-

teau supérieur, des expériences numériques ont été menées. Une plaque, de largeur w et
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Figure 1.21: Illustration schématique 3D d’une lithosphère en subduction,
incluant les différents modes de subduction et les flux mantelliques associés

(modifiée d’après Kincaid & Griffiths (2004)).
Le mouvement du panneau plongeant en mode I est caractérisé par la vitesse Vsub induisant un
flux mantellique (en noir) à deux composantes, le corner flow (dans le plan vertical perpendi-
culaire à la fosse) et le downdip flow (dans le plan vertical parallèle à la fosse). Le retrait de
la fosse (signe de la translation latérale de la plaque, mode II) (Vt) et la rotation du panneau
(Vθ) (mode III) induisent un flux mantellique (en tirets gris) autour (flux toröıdal) et en dessous
(flux polöıdal) de la plaque. La vitesse Vg est la composante de gravité.

Schematic 3-D representation of a subduction, including different styles of
slab sinking and mantle return flow (modified from Kincaid & Griffiths (2004).

Slab motion along a constant dip is referred to as stationnary trench and downdip sinking (
Vsub) (mode I) and drives a corner flow in the wedge (black line). Translation slab motion (Vt)
(mode II) and changes in dip angle (Vθ) (mode III) induce return flow (dashed gray), around or
beneath the plate. Vg is the gravity component (modified from (Kincaid & Griffiths, 2004)).

d’épaisseur h est considérée rigide dans le manteau supérieur de faible viscosité (fig. 1.22).

Le manteau inférieur, par sa forte viscosité, peut être considéré comme rigide.

Pour le mode I, les vitesses sont appliquées sur tous les points de la surface de la plaque.

Les bords du cube sont libre (free slip).

Pour simuler les modes en translation et rotation, modes engendrants des flux mantel-

liques de retour, on impose la plaque fixe et un champs de vitesse au bord de la boite (cf.

fig. 1.23). En effectuant un changement de référentiel, cela revient à considérer le manteau

fixe et la plaque en mouvement. Cette condition limite permet de simuler un manteau

infini dans la direction y.

Pour chaque modèle, il est calculé le taux d’énergie dissipée dans le manteau, Φ :

Φt =

∫
v

µε̇ij ε̇ijdV (1.25)
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Φt est calculé dans tout le système (manteau supérieur et inférieur) et fractionné entre le

taux d’énergie dissipée dans le manteau supérieur Φum et le manteau inférieur Φlm.

Φt = Φum − Φlm (1.26)

y x
z

Upper  Mantle

Lower Mantle

Lithosphere

1

 w h

0.24
Slab fixed

0

μum=1

μlm = 106 

Rigid 0 km

660 km

2750 km

Free slip

Free slip

Figure 1.22: Un exemple d’un setup pour une plaque en translation (mode
II) dans le manteau supérieur et les variables adimensionnées.

h = 0.03 est l’épaisseur de la plaque, w=0.25 est sa largeur. µlm = 106 est le rapport de viscosité
entre le manteau inférieur et le manteau supérieur.

One example of a model setup for the slab translation mode and adimen-
sionned variables

h = 0.03 is plate thickness, w =0.25 is plate width. µlm = 106 is lower to upper mantle viscosity
ratio

La figure 1.25 indique une répartition du taux de dissipation visqueuse dans le manteau

différent selon le mode en fosse fixe et pendage invariant (mode I), en retrait (mode II) et

en rotation (mode III) (cf. fig. 1.20) . Dans le cas du mode I, le taux d’énergie maximum

va être concentré principalement à l’avant et à l’arrière du panneau plongeant, endroit

où le corner flow agit et tout autour de la plaque. La section horizontale met donc en

évidence la cellule de convection en trois dimensions induite par ce mode, c’est-à-dire la

composante selon yz (corner flow) et selon xz (downdip flow) (cf. fig 1.21). Pour les deux
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Figure 1.23: Mode de subduction (conditions limites)
La vitesse moyenne est égale à 1. (A) Mode en fosse fixe et pendage invariant caractérisé par la
vitesse Vsub. (B) Mode en translation caractérisé par la vitesse Vt. (C) Mode en rotation du
panneau plongeant autour de la fosse fixe caractérisé par la vitesse Vrot.

Subduction modes (boundary conditions)
Mean velocity is egal to 1. (A) Downdip penetration mode associated with subducting velo-
city Vsub. (B) Translation mode associated with translation velocity Vt. (C) Rotation mode
associated with rotation velocity around trench fixed Vrot.

autres cas qui font intervenir un flux de retour (return flow), le taux d’énergie maximum

se trouve autour de la base de la lithosphère et sur les côtés du slab correspondant, respec-

tivement, aux flux polöıdal et toröıdal. En section horizontal, seulement le flux toröıdal

est imagé. Ce flux est plus vigoureux dans le cas du mode II, indiquant que durant ce

mode, le flux toröıdal prédomine autant que le flux polöıdal. De plus, le taux d’énergie

dissipée lié au flux toröıdal est le même pour toutes les sections horizontales à différente

profondeur z, ce qui n’est pas le cas pour le mode III. En effet, le slab en rotation induit

dans le manteau un flux toröıdal plus vigoureux à la base de la plaque qu’à proximité de

la surface. En résumé, la dissipation visqueuse dans le manteau supérieur engendrée par

la subduction d’une lithosphère, se concentre à proximité du panneau plongeant et cor-

respond aux flux mantelliques associés. L’énergie est donc dissipée par le flux induit dans

le manteau environnent comme l’avait déjà précisé Forsyth & Uyeda (1975). L’énergie

peut être également dissipée par la déformation de la lithosphère en subduction (Buffett

& Rowley, 2006a,b; Conrad & Hager, 1999b) qui peut consumer entre 30 à 90% de l’éner-

gie totale du système. Cependant, Capitanio et al. (2007); Giusseppe et al. (2008) ont

montré, dans le cas d’une subduction libre, que l’énergie dissipée s’opère essentiellement

à travers la déformation / flux dans le manteau supérieur, qui accompagne le mouvement

du panneau plongeant. La différence des resultats est, en partie expliquée, par la présence

d’une courbure libre de la charnière du slab dans le cas d’une subduction libre.

Ces résultats préliminaires montrent que dans le cas particulier du retrait du slab, le flux

dominant est le flux toroidal qui semble contraindre la déformation du panneau plongeant.
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Il apparâıt, dans ce cas particulier, une zone d’ombre à l’avant du slab (c’est-à-dire que

le taux d’énergie dissipée est nul) dont la longueur d’onde semble linéairement propor-

tionnelle à la largeur du slab et au sinus du pendage λ = Awsinα, avec λ la longueur

d’onde, A le coéfficient linéaire, w la largeur du slab et α l’angle de pendage du slab avec

la surface. Cette zone d’ombre est observée et décrite dans les travaux du chapitre 2 dont

l’étude porte sur la déformation longitudinale (parallèle à la fosse) du panneau plongeant

soumis à un flux toröıdal mantellique associé au retrait du slab.

Figure 1.24: Modèle des composantes des flux induits par la translation
horizontale (mode II) de la plaque dans le manteau superieur

(A) Flux poloidal. (B) Flux toroidal.

Model of flow components induced by slab horizontal translation (mode II)
in the upper mantle.

(A) Poloidal flow. (B) Toroidal flow.
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Figure 1.25: Répartition du taux d’énergie dissipée dans le manteau supé-
rieur pour les mode I, II et III.

Resultats du modèle numérique avec le code 3D à éléments finis DOUAR. Il est représenté
pour chaque mode I (A), II (B), III (C) le taux d’énergie dissipée dans le manteau supérieur
pour différentes pénétrations de la lithosphère en profondeur (z=0.06 (165 km), z=0.12 (330
km), z=0.18 (445 km) et z=0.24 (660 km)) selon une section verticale perpendiculaire à la fosse
(direction yz ) et a une profondeur z=0.09 (247 km) selon une section horizontale.

Energy dissipation rate in the upper mantle for modes I, II, III.
Results from 3D numerical model DOUAR. For each mode I (A), II (B), III (C), viscous dissipa-
tion rate in the upper mantle is representated as a function of the slab penetration (z=0.06 (165
km), z=0.12 (330 km), z=0.18 (445 km) and z=0.24 (660 km)) along a vertical cross section
(yz -direction) and along horizontal section (xy-direction) at z=0.09 (247 km).
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2.1 Introduction à la déformation longitudinale de la

lithosphère

Une des morphologies caractéristiques des fosses de largeur modeste est de présenter une

courbure longitudinale (parallèle à la fosse) (par exemple, la fosse de Scotia, les fosses

méditerranéennes ou bien encore celle de Java) (fig. 2.1). Cet aspect en surface, relatif

aux fosses des zones de subduction, a d’abord été interprété comme une analogie avec la

déformation de l’écorce d’une balle de ping-pong : la forme arquée résulte d’une consé-

quence naturelle du plongement d’un panneau rigide dans une sphère (Frank, 1968; Tovish

& Schubert, 1978).

Cependant d’autres observations contrarient cette interprétation. La première est que

cette courbure semble s’appliquer aux zones de subduction de certaines largeurs (fig. 2.1).

Cette observation est confirmée par les modèles sismiques (par exemple le modèle RUM

(Gudmundsson & Sambridge, 1998) (fig 2.1)), les modèles analogiques (Funiciello et al.,

2004; Schellart, 2004) et numériques (Morra et al., 2006; Stegman et al., 2006; Honda,

2009) ainsi que par les observations issues de la tomographie sismique (Piromallo & Mo-

relli, 2003; Li et al., 2008). La courbure longitudinale des slabs semble dépendre de la

largeur de la zone de subduction (Schellart et al., 2007) : les larges slabs (>5000 km de

large) ne semblent pas présenter de courbure (par exemple, les Aléoutiennes (fig. 2.1 A

et B)). De plus, la courbure ne s’arrête pas en surface mais se prolonge et augmente avec

la profondeur (fig. 2.1). Enfin, la courbure des fosses est souvent associée à des fosses en

retrait (Dvorkin et al., 1993).

La courbure appliquée aux fosses mais également à l’arc volcanique et au bassin avant arc

(à l’avant des fosses) reflète une déformation de la lithosphère (Hsui, 1988) en subduction

se comportant comme un matériel déformable. Un des paramètres majeurs contrôlant la

déformation de la lithosphère en subduction est la rhéologie et plus particulièrement le

rapport de viscosité entre le slab et le manteau environnent. Ce paramètre est très mal

contraint. En effet, les auteurs utilisent des gammes de viscosité allant de la plaque rigide

(Kincaid & Griffiths, 2003) à des plaques isovisqueuses (Husson et al., 2009) en passant

par des rapports compris entre 104 à 102 (Guillou-Frottier et al., 1995; Stegman et al.,

2006; Yamato et al., 2009). Les expériences en laboratoire sur les roches mantelliques

semblent surestimer ce rapport (Kohlstedt et al., 1995) au regard des données du géoide

(Moresi & Gurnis, 1996) et de la topographie dynamique (Husson, 2006) qui prédisent

un rapport faible.

Afin de contraindre la rhéologie de la lithosphère et d’apporter une nouvelle précision
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Figure 2.1: Courbure longitudinale des panneaux plongeants
(A) Carte de la surface du globe représentant l’estimation de la courbure longitudinale de la
lithosphère (isocontours 50 km d’après le modèle RUM (Gudmundsson & Sambridge, 1998)).
Détail de quatre zones de subduction de largeur différentes : (B) Aléoutiennes, (C) Caräıbes,
(D) Helléniques et (E) Calabre. (F) Suivant la largueur de la zone de subduction à la fosse, la
courbure évolue différemment en fonction de la profondeur.

Slab longitudinal curvature
(A) Global map of slab longitudinal curvature estimates rising 50 km depth intervals (isocontours
from RUM model (Gudmundsson & Sambridge, 1998)). Close up for four subduction zones
exemple : (B) Aleutian, (C) Carabbean, (D)Hellenic, (E) Calabria. (F) Curvature evolution as
a fonction of slab depth determined from the same RUM database model.

sur ce paramètre, encore mal connu et très important dans la modélisation des processus

de subduction, j’ai tenté de quantifier le rapport de viscosité entre la lithosphère et le

manteau supérieur en comparant la géométrie des panneaux plongeants imagés grâce à

la tomographie sismique à celle prédite par un modèle simple, semi-analytique, d’un pan-

neau plongeant en retrait interagissant avec le manteau supérieur avoisinant.

L’originalité de cette étude, contrairement aux études précédentes qui se focalisent sur la

déformation de la plaque plongeante dans le plan polöıdal (c’est-à-dire celui de la sub-

duction) (Vassiliou et al., 1984; Gurnis & Hager, 1988; Schellart, 2009), est d’utiliser la



Chapitre 2. Déformation longitudinale des slabs et rhéologie 77

Figure 2.2: Évolution de la déformation longitudinale d’un slab en retrait
dans le manteau supérieur.

(A) Modèles de déformation d’un slab en retrait (le trait rouge indique la courbure du slab,
(Loiselet et al., 2009)). (B) Carte d’anomalies de tomographie sismique de la zone de Java tous
les 100 km de profondeur (d’après Li et al. (2008)). Superposition de la sismicité (d’après
la base de Engdahl et al. (1998) (points noirs) et la base de données ISC (points blancs)
(http ://www.isc.ac.uk/, 2008)) et de la courbure du slab prédites par le modèle RUM (Gud-
mundsson & Sambridge, 1998)).

Evolution of a slab longitudinal deformation as it retreats in the upper
mantle.

(A) Slab retreat deformation (red ligne is the slab curvature, (Loiselet et al., 2009)). Slab retreats
at 50 mm/y. (B) Seismic tomography map every 100 km depth of the Java subduction zone (from
Li et al. (2008)). Superposed is seismicity from Engdahl et al. (1998) data base (black dot) and
from ISC (white dot) data base (http ://www.isc.ac.uk/, 2008), and predicted slab curvature
from RUM (Gudmundsson & Sambridge, 1998).
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courbure longitudinale des slabs (dans le plan toroidal), (1) pour mieux caractériser leur

rhéologie (contraste de viscosité), et (2) pour mieux comprendre la façon dont le panneau

répond aux flux toröıdaux. L’hypothèse fait ici est que dans le cas particulier du recul de

la lithosphère, sa déformation longitudinale, dans un plan horizontal, résulte de l’écoule-

ment du manteau autour du panneau (c’est-à-dire le flux mantellique toröıdal) (Elsasser,

1971; Piromallo et al., 2006). Le développement du modèle semi-analytique (basé sur un

calcul du flux de Stokes en résolvant la fonction de courant (Bachelor, 1967)) permet

ainsi de quantifier les contraintes autour d’un slab lorsque celui-ci est en retrait. Par ité-

ration temporelle, la déformation du slab créée par ce flux mantellique toröıdal a pu être

également quantifiée. Les résultats du modèle, confrontés aux observations (sismicité et

tomographie sismique), ont permis d’établir que le rapport de viscosité entre la lithosphère

en subduction et le manteau supérieur est faible (de l’ordre de 50) et ne saurait excéder

100. Ce résultat est en accord avec des études récentes qui ont estimé que la lithosphère en

subduction possède une viscosite effective seulement de deux ordre de grandeur plus éle-

vée que le manteau environnent. Ces resultats sont basés sur la modélisation de gammes

d’observations (e.g. (Bevis, 1986; Mitrovica & Forte, 1997; Moresi & Gurnis, 1996; Zhong

& Davies, 1999; Funiciello et al., 2008; Schellart, 2008; Wu et al., 2008; Capitanio et al.,

2009)).

Par cette méthode et en supposant que la déformation longitudinale est uniquement liée

au flux toröıdal, c.a.d à un couplage visqueux, j’obtiens également une meilleure compré-

hension de l’interaction entre le flux mantellique toröıdal et la lithosphère. Cependant,

dans la nature d’autres facteurs peuvent intervenir dans la déformation longitudinale de

la plaque. Par exemple, Morra et al. (2006) explique la courbure longitudinale de la fosse

des Aléoutiennes par la variation de la flottabilité du slab le long de la zone de subduction

et montre donc que le flux toröıdal n’est peut être pas la principale cause de la courbure

pour ce cas-ci

.

Ces résultats ont été publiés dans un article co-signé avec L. Husson et J. Braun dans la

revue Geology que je reproduis ci après. J’apporte ensuite un complément à la discussion

proposée dans l’article afin de mieux mettre en évidence l’apport de mon étude sur la

compréhension du processus de subduction et sur la nature de la rhéologie du slab.

2.2 From longitudinal slab curvature to slab rheo-

logy (Loiselet et al., 2009)
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INTRODUCTION
Much effort has been recently devoted to 

improve our understanding of the dynamics of 
subduction zones; surprisingly, the viscosity 
of the subducting lithosphere remains a poorly 
known yet fundamental parameter. Modeling 
subduction dynamics (e.g., Billen and Hirth, 
2007; Capitanio et al., 2007; Wu et al., 2008) 
or the geoid (e.g., Zhong and Davies, 1999) has 
led to a wide range of values. We take advan-
tage of the dependence of slab curvature on the 
viscosity ratio between the slab and the mantle 
to determine this ratio by studying the response 
of a retreating slab in a longitudinal plane (i.e., 
perpendicular to the slab plane at a given depth) 
exciting a toroidal mantle fl ow. By means of 
a semi-analytical method, we quantify the 
mechanical behavior of the slab and compare 
our model results with observations from geo-
physical data on a selection of subduction zones.

GEOMETRY AND RHEOLOGY OF 
SLABS

The interaction between a subducting litho-
sphere and the surrounding mantle is strongly 
affected by their relative strengths. For example, 
whether slabs penetrate the lower mantle is 
controlled by the strength of the lithosphere in 
comparison with the viscosity structure of the 
mantle at the 660 km discontinuity (Goes et 
al., 2008). Commonly used values for the vis-
cosity ratio between a slab and the surrounding 
mantle range between 102 and 105 (Christensen 
and Yuen, 1984; Zhong and Gurnis, 1994; Con-
rad and Hager, 1999; Funiciello et al., 2003; 
Schellart, 2004; Morra et al., 2006; Royden and 
Husson, 2006; Stegman et al., 2006; Billen and 
Hirth, 2007; Capitanio et al., 2007; Clark et al., 
2008), but Kincaid and Griffi ths (2004) mod-
eled the fl ow around a rigid slab, while Husson 
(2006) reproduced observations of dynamic 
topography with an isoviscous rheology.

Most oceanic trenches have a convex arc 
shape, a feature that is not limited to surface 
level. Seismic tomography studies as well as 

earthquake occurrences provide information 
on the geometry of subducted slabs (Isacks 
and Molnar, 1971; Van der Hilst and Karason, 
1999; Wortel and Spakman, 2000; Fukao et 
al., 2001). The shape of ocean trenches was 
fi rst explained by the ping-pong ball analogy 
(Frank, 1968; Tovish and Schubert, 1978), 
which suggested that the curvature of the 
trenches is naturally imposed by the intersec-
tion of a slab and a spherical Earth. Alterna-
tively, numerical and analogue simulations 
have shown that this curvature is more likely 
the response of the slab in a toroidal fl ow. This 
curvature seems to decrease when slab width 
increases (Dvorkin et al., 1993; Morra et al., 
2006, 2009; Stegman et al., 2006; Schellart et 
al., 2007), as a response to the balance between 
the forces driving slab motion and the viscous 
resistance of the mantle (Schellart, 2004; 
Funiciello et al., 2006), although internal het-
erogeneities may have a strong impact (Morra 
et al., 2006).

Because the fl ow associated with a migrat-
ing slab is predominantly toroidal (e.g., Schel-
lart, 2004; Funiciello et al., 2006; Piromallo et 
al., 2006), we assume that the time evolution 
of the shape of a vertical slab that retreats at 
a given rate can be directly compared to the 
depth evolution of the longitudinal shape of a 
slab; this operation can be performed via the 
conversion of depth along slab into a residence 
time into the mantle, calculated as the depth 
divided by the sinking velocity (assuming that 
retreat velocity, and therefore slab dip, is con-
stant with depth).

MODELING APPROACH
The retreating slab is approximated by a uni-

form infi nite vertical viscous layer of variable 
width L and thickness h moving in a square 
domain of constant dimensions throughout (Fig. 
1A). Our approach is based on a two-dimen-
sional (2-D) numerical solution of the Stokes 
equation that requires the computation of (1) 
a stream function to describe the toroidal fl ow 
of a Newtonian, isoviscous, and incompressible 
mantle around a rigid retreating plate, infi nite in 

the direction perpendicular to the model (2-D), 
and (2) from the resulting stress fi eld, the defl ec-
tion of a viscous slab of uniform yet different 
viscosity. The velocity of the fl uid is obtained by 
solving the biharmonic equation for the stream 

function Ψ, ∇4Ψ = 0, with u
y

= − ∂
∂
Ψ

 and v
x

= ∂
∂
Ψ

, 

u and v being the x and y velocities, respectively. 
To simulate the presence of the retreating slab, 
we prescribe a velocity V

t
 (slab retreat rate) in 

Geology, August 2009; v. 37; no. 8; p. 747–750; doi: 10.1130/G30052A.1; 4 fi gures; 1 table.
© 2009 Geological Society of America. For permission to copy, contact Copyright Permissions, GSA, or editing@geosociety.org.

*E-mail: christelle.loiselet@univ-rennes1.fr.

From longitudinal slab curvature to slab rheology
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ABSTRACT
The curvature of a subducting lithosphere is chiefl y controlled by the viscosity ratio between 

the slab and the surrounding mantle. On the basis of a semi-analytical fl ow model, we explore 
the rheological dependence of the geometrical response of a viscous slab subjected to toroi-
dal mantle fl ow. Mantle fl ow is excited by slab retreat at a prescribed mean velocity and is 
iteratively solved for by using a stream function approach, in turn providing the stresses that 
bend the slab. Comparison between model predictions and geophysical observations of slab 
curvature gives an average slab-to-mantle viscosity ratio of 45.
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Figure 1. Map view of model. A: Normal-
ized streamlines (gray curves), velocity fi eld 
(arrows), and v, velocity fi eld, parallel to y 
axis (background). Vt is translation velocity 
of slab. L and h are slab width and thick-
ness. B: Normalized deviatoric stress, iso-
curves every 0.05. C: Deviatoric stress pro-
fi le along line parallel to x axis and running 
on upstream (bold) and downstream (thin) 
side of 1000 km (black) and 3000 km (gray) 
plate across model. Dashed sections denote 
stresses along slab.
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a rectangular region of width L and thickness h 
in the center of the model (Fig. 1A), while the 
velocities at the boundaries of the domain are 
set to zero. We then calculate Ψ at the nodes of 
a regular grid using a centered fi nite difference 
operator to approximate the spatial derivatives. 
In the fi rst step of the model, we assume that 
the slab is rigid, and iteratively solve for the 
velocity fi eld that minimizes work while satis-
fying the incompressibility condition.

The defl ection of the slab is obtained in a sec-
ond step by solving for the viscous bending of 
a half-plate embedded at its origin (and by sym-
metry, for the entire plate), of thickness h and 
length L/2, and subjected to a nonuniform load 
q(x) (or spatially integrated deviatoric stress): 

 D
w

x t
q x

∂
∂ ∂

= ( )
5

4 , (1)

where D
hs= μ 3

3
 is the viscous rigidity of the 

slab, μ
s
 the slab viscosity, and q x

u

xm( ) = ∂
∂

μ  is 

the deviatoric stress induced by the mantle fl ow. 
The approximation is made that σ

yy
 = 0, which 

only holds when the slab viscosity is larger than 
the mantle viscosity μ

m
. The defl ection w of the 

half-plate as a function of time t and x is given by 
the integration of Equation 1. Standard boundary 

conditions are w
dw

dx
x= = =0 0 0and at ; 

d w

dx

d w

dx
x L

2

2

3

30 0 2= = =and at  (Turcotte 

and Schubert, 1982). The slab geometry is mod-
ifi ed according to the computed fi nal displace-
ment after each time increment (small enough 
for the solution to become independent of its 
value). The coupled equations are iteratively 
solved through time in order to predict the 
evolving plate curvature.

We dimensionalized the model by assign-
ing a mean slab retreat rate V

t
 = 50 mm/a in a 

10,000-km-wide square box fi lled with a linear 
viscous fl uid of viscosity 1020 Pa s. Note that 
in a Newtonian viscous fl uid, the fl ow pattern 
does not depend on the absolute value of the 
viscosity, but rather on the viscosity ratios. 
Thus, if the imposed velocity is twice as large, 
we obtain the same velocity fi eld but at twice 
the amplitude. Equation 1 breaks down when 
the viscosity ratio is too low; we must ensure 
that the slab rigidity is suffi ciently large for the 
defl ection to be inferior or equal to the slab dis-
placement, which puts a minimum bound on 
the allowable viscosity ratio.

RESULTS
The resulting fl ow pattern (Fig. 1A) shows 

a pair of symmetrical toroidal cells, one on 
each side of the slab, focused close to the plate 
edges. Velocities are maximum just upstream 

and downstream of the plate (most positive val-
ues) and close to the slab edges (most negative 
values). On the sides of the slab, the negative y 
velocity is the return fl ow. Slab retreat results in 
compression along the upstream side of the slab 
and extension along the downstream side of the 
slab (Fig. 1B). The stress pattern also shows two 
opposite-sign ear-shape anomalies, on either 
side of the slab, of amplitudes proportional to 
the slab width. It is interesting that maximum 
stresses are found close to the slab edges (Fig. 
1C); away from the slab edges, the stress fi eld 
abruptly reverts and becomes extensional (nega-
tive) on the upstream side and compressive 
(positive) on the downstream side. Near the cen-
ter of the slab, the deviatoric stresses diminish 
and tend toward zero (Fig. 1C). In all experi-
ments, slab deformation is concentrated along 
its edges, where stresses are maximum. This 
surprising stress distribution (see also Morra et 
al., 2006) is responsible for slab curvature along 
their edges. As time progresses, the slab geom-
etry evolves at a rate that is dictated by the slab 
to mantle viscosity ratio.

We performed a series of experiments in 
which the slab was alternatively 500, 1000, and 
2000 km wide and 50, 100, and 200 km thick. 
For each experiment, the viscosity ratio between 
the slab and surrounding mantle was systemati-
cally changed to encompass the desired range. 
The system is bounded by the no-velocity 
conditions along the edges of the box, and the 
behavior of the slab depends on the box width 
to slab dimension ratio. This condition mimics 
real Earth conditions, where subduction zones 
are embedded in the fi nite terrestrial system.

We characterize slab curvature from a qua-
dratic regression on the slab shape. After a 
mean retreat of 1000 km, the coeffi cient of cur-
vature C of the slab (defi ned as the quadratic 
coeffi cient of a quadratic polynomial function 
fi t) varies between 10−4 and 6 10−3 km–1 (Fig. 2). 
In all cases, curvature is inversely proportional 

to the viscosity ratio [C ~ 1/(µ
s
/µ

m
)], with the 

lowest ratio leading to the highest curvature, as 
imposed by the above equation for fl exure. As 
slabs widen, the stresses in the fl uid during slab 
retreat become high because free space around 
the slab decreases. Consequently, wide slabs 
get highly loaded and slab curvature increases 
accordingly. Slab rigidity varies as the cube of 
slab thickness, the thicker the slab the smaller 
the curvature, and our models accordingly 
yield C ~ h–3.

COMPARISON TO REAL EARTH
The curvature of narrow slabs (e.g., Sco-

tia, Calabria, Hellenic) is larger than that of 
wider slabs (e.g., Aleutian, South America, 
Java, Tonga). In order to determine the shape 
of slabs at depth, we use the results of P-wave 
seismic tomography (Li et al., 2008) and cata-
logues of earthquake locations (International 
Seismological Centre, 2008; Engdahl et al., 
1998) for four subduction systems (Aleutians, 
Scotia, Hellenic, and Calabria) selected for the 
variety of width, thickness, and retreat velocity 
they present. We also compare our interpreta-
tion to the slab geometries derived from the 
RUM (regionalized upper mantle) model (Gud-
mundsson and Sambridge, 1998). In practice 
we mapped the tomographic model on a Carte-
sian grid, together with seismicity and the RUM 
slab geometry. We estimated slab curvature by 
contouring the fast seismic velocity anomalies. 
We measured the curvature between 50 and 700 
km in the upper mantle, every 50 km. Because 
the depth along the subducted lithosphere cor-
relates with a residence time in the mantle, i.e., 
the time during which the section of the slab 
entered the subduction zone and experienced 
the pressure fi eld from the surrounding mantle, 
we expect the curvature of a viscous slab to 
increase with depth. One should, however, be 
careful in estimating slab curvature for very 
wide slabs, because other factors, such as the 
age of the lithosphere, the nature of the overrid-
ing plate, the presence of seamounts or oceanic 
plateaus in the subduction zone (Nur and Ben-
Avraham, 1982), and possibly more important, 
the aspect ratio between upper mantle thickness 
and slab width, could affect the curvature of the 
slab near the surface.

We match observations to model results 
by computing the fl ow around the slab using 
kinematic and geometric characteristics of 
each natural system. Because trench velocity 
depends on the reference frame, we consider 
the Indo-Atlantic (O’Neill et al., 2005) and 
Pacifi c (Gripp and Gordon, 2002) hotspot ref-
erence frames, as well as the no-net-rotation 
frame (Kreemer et al., 2003). Trench migration 
rates are from Schellart et al. (2008) (Table 1). 
The slab-to-mantle viscosity ratio is therefore 
the remaining free parameter that we vary until 
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2000 (C) km wide, respectively. Some curves 
are truncated when initial model assump-
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the modeled and observed curvatures match 
(Fig. 3). In all cases the domain is 10,000 km 
wide, which may induce a systematic bias, 
because we do not know what the most appro-
priate dimension would be for Earth. This 
recurrent issue relates to the Stokes paradox 
(Lamb, 1932). Nonetheless, the slab to box 
edge distance (5000 km) is comparable to 
the characteristic distance that separates slabs 
from each other on Earth.

The estimated viscosity ratio varies between 
1 and 100 (Table 1). We note that for narrow 
slabs (Scotia and Calabria slabs; Figs. 3B and 

3D), slab curvature strongly increases with 
depth. For Calabria, the strong curvature is 
best fi tted by using a slightly lower viscosity 
ratio, which may be consistent with local geo-
dynamics (Faccenna et al., 2007). Wider slabs 
are characterized by a lower curvature (Figs. 
3A and 3C) but the best-fi t viscosity ratio is in 
the same range (40–80) as the narrower Scotia 
slab, also suggesting that the slab width-to-
length ratio primarily controls slab curvature. 
In all cases, the RUM model leads to grossly 
overestimated slab curvature except for the 
wide Aleutian slab.

DISCUSSION AND CONCLUSION
Slab motion is primarily driven by the nega-

tive buoyancy of the slab with respect to the 
ambient mantle and is controlled to a large 
extent by slab width. The toroidal component 
of mantle circulation, unaccounted for in 2-D 
models, plays a key role in shaping the slab. 
Increasing slab width confi nes the toroidal fl ow 
into a constant size domain. It decreases trench 
velocity and the vigor of the mantle fl ow, and 
generates a higher stress fi eld in the fl uid, and 
ultimately a higher rate of viscous energy dissi-
pation (Fig. 4B). Consequently, slab width also 
tends to inhibit trench retreat (Schellart, 2004; 
Stegman et al., 2006) (Fig. 4A), and, at a given 
stage in the temporal evolution of the slab, slab 
curvature will be lower for a wide slab than for 
a narrow one. Although the buoyancy of a slab 
is linearly proportional to its width, because the 
viscous dissipation increases as a power law of 
slab width in a mantle of fi nite dimension (Fig. 
4B), the resisting force will ultimately domi-
nate and large slabs will retreat at slower rates 
than small ones as an indirect consequence of 
the Stokes paradox (Lamb, 1932). Thus, these 
results in turn explain why narrow slabs (e.g., 
Calabria or Scotia) retreat faster (Fig. 4A) than 
wider ones. Our assumption that the surface 
is implicitly stress free (2-D approximation) 
affects our results (e.g., Jarvis and Lowman, 
2005), as does the no-slip lateral boundary 
condition that will infl uence the fl ow pattern 
(e.g., Piromallo et al., 2006) and accentuate the 
Stokes paradox effect.

The comparison of theoretical computa-
tions with natural slab curvature independently 
delimits the viscosity ratio between the sub-
ducted lithosphere and the surrounding mantle 
to range from 1 to 100, with an average of ~45, 
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Figure 4. A: Average trench-perpendicular 
migration rate (Vt is slab retreat rate) as func-
tion of slab width in Pacifi c (circles, Gripp and 
Gordon, 2002) and Indo-Atlantic (triangles, 
O’Neill et al., 2005) hotspot reference frames, 
as well as in no-net-rotation model of Kreemer 
et al. (2003) (squares). Data are from Schellart 
et al. (2008). B: Predicted energy dissipation 
rate (power) as function of slab width. 

Figure 3. Evolution of predicted (gray curves) and observed (from geophysical data, black 
curves: minimum—dotted; mean—dashed; and maximum—dotted-dashed) coeffi cient of 
curvature of slab (see text) as function of depth for several viscosity ratios between slab and 
upper mantle, for Aleutian (A), Scotia (B), Hellenic (C), and Calabria (D) subduction zones 
(for Indo-Atlantic reference frame). Geophysical data used include global P-wave seismic to-
mography model (Li et al., 2008), location of seismic events from International Seismological 
Centre (2008) catalog, database published by Engdahl et al. (1998), and RUM (regionalized 
upper mantle) model for global slab geometry (Gudmundsson and Sambridge, 1998). 

TABLE 1. KINEMATIC AND GEOMETRICAL CHARACTERISTICS OF THE SUBDUCTION SYSTEMS 
AND BEST-FIT SLAB-TO-MANTLE VISCOSITY RATIOS

Velocity
(mm a–1)

Vs

Velocity
(mm a–1)

IA
Vt

Velocity
(mm a–1)

HS3
Vt

Velocity
(mm a–1)

NNR
Vt

Slab
thickness

(km)

Slab
width
(km)

µs/µm
IA

µs/µm
HS3

µs/µm
NNR

Aleutian 71 12 –5 21 100 3000 40 * 80
Scotia 74 57 40 94 70 1000 60 50 100
Hellenic 44 23 51 10 100 1100 40 60 30
Calabria 68 68 52 10 100 600 10 5 1

Note:The trench–perpendicular trench migration rate (i.e., Vt, slab retreat rate) (trench retreat is taken 
as positive) and Vs, the velocity of the subducting plate in three global reference frames. IA—Indo-Atlantic 
hotspot reference frame (O’Neill et al., 2005); HS3—Pacifi c hotspot reference frame (Gripp and Gordon, 
2002); NNR—no-net-rotation reference frame of Kreemer et al. (2003). µs/µm is the viscosity ratio between 
slab and surrounding mantle obtained by the best fi t between model and natural data for each global reference 
frame. Kinematic values are from Schellart et al. (2007). Trench length is measured after Gudmundsson and 
Sambridge (1998). 

*Observed slab curvature is incompatible with Aleutian trench advance in this reference frame.
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smaller by a factor of 2 (Capitanio et al., 2007) 
to more than 104 (Billen and Hirth, 2007) com-
pared to previous estimates. In other words, if 
the upper mantle viscosity is assumed to be 1020 
Pa s, slab viscosity is in the range 1020–1022 Pa s, 
with a mean value of 4.5 × 1021 Pa s. The choice 
of the reference frame may change the values 
of the viscosity ratio by a factor of 2 (Table 1; 
comparable to Funiciello et al., 2008). However, 
because the azimuthal distribution of trenches 
on Earth is approximately even, mean retreat 
rates, and therefore the mean viscosity ratios, 
should be independent of the reference frame.
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2.3 Retrait de la lithosphère et flux toröıdale man-

tellique associé

La compréhension de la dynamique de la subduction bute sur une connaissance insatis-

faisante de la rhéologie. Avec cette étude, j’apporte des éléments de réponse supplémen-

taires. En effet, grâce au modèle semi-analytique, j’ai pu établir un certain nombre de lois

physiques simples qui permettent de décrire le comportement du slab dans le manteau

supérieur. La comparaison avec des exemples naturels, observés en tomographie sismique,

permet de déterminer une gamme de propriétés rhéologiques du slab comprise entre 1 et

100, supposant alors un slab de faible viscosité. Ces résultats sont en accord avec les

études précédentes menées sur la modélisation des gammes d’observations (Bevis, 1986;

Moresi & Gurnis, 1996).

Enfin, il résulte de ces travaux une meilleure compréhension de l’interaction entre le flux

toröıdal et le comportement des slabs, via le régime de contraintes sur le plan du slab et

dans le manteau. Le flux toröıdal semble jouer un rôle important dans la déformation de

la lithosphère. On s’attend donc à un enregistrement de celui ci dans le manteau. Actuel-

lement, deux méthodes permettent d’enregistrer ce flux autour des panneaux plongeant

en migration : il s’agit d’une méthode géophysique (l’anisotropie sismique) et d’une mé-

thode géochimique.

Retrait

Un régime en retrait (ou translation) d’une lithosphère dans le manteau induit un flux

mantellique associé, qui contourne dans un plan horizontal le slab. Il s’agit d’un flux

dit toröıdal. La migration du slab en retrait semble compatible avec les subductions de

taille modeste (c’est-à-dire d’une largeur comprise entre 1000 et 3000 km (Schellart et al.,

2007)), comme c’est le cas pour les subductions méditerranéennes ou bien encore la sub-

duction de Scotia. Le retrait d’un panneau plongeant à faible viscosité favorise un fort

couplage / interaction entre la plaque et le manteau environnant. Ce couplage est la

réponse de l’équilibre des forces entre le mouvement de la lithosphère (slab pull) et les

forces visqueuses (drag Force) (Schellart, 2004; Funiciello et al., 2006). Le retrait de larges

panneaux plongeants comme les Aléoutiennes n’est pas permis à cause de la génération

d’un flux vigoureux (Piromallo et al., 2006) induisant un champs de contraintes dans

le manteau élevé et ne permettant pas une minimisation de l’énergie visqueuse dans le

manteau (Loiselet et al., 2009).

Les larges slabs préféreront rester quasi stationnaire comme c’est le cas pour le slab Java



Chapitre 2. Déformation longitudinale des slabs et rhéologie 84

ou bien Sud Amérique. Seul l’extrémité du panneau plongeant connâıt une flexure mode-

lée par le flux. Cette résistance visqueuse au déplacement des larges slabs peuvent alors

engendrer des formes en w de la lithosphère (Schellart et al., 2007) comme par exemple le

panneau plongeant Sud Américain. Localement, à la demi largeur du slab, la lithosphère

peut, tout en gardant sa fosse stationnaire (au niveaudu point stagnation (Schellart et al.,

2007), connâıtre une verticalisation (soit un mode en rotation) (cf. chapitre 1).

Flux toröıdal mis en évidence par les observations

Des données de plus en plus nombreuses, d’anisotropie sismique (Fischer et al., 2000;

Hall et al., 2000; Civello & Margheriti, 2004; Kneller & van Keken, 2007) et géochimie

(Pearce et al., 2001; Lupton et al., 2009), mettent en évidence la présence d’un flux to-

röıdal contournant le panneau plongeant.

Anisotropie sismique

Au niveau des zones de subduction de largeurs modestes et en retrait, comme les zones

méditerranéennes (Calabre et Hellénique) ou bien Scotia, il est observé une distribution

des anomalies d’anisotropie sismique bien particulière autour des côtés du slab et dans le

prisme mantellique à l’avant du slab (fig. 2.3).

En première approximation, les directions rapides des anisotropies sismiques (axe rapide

de propagation d’énergie sismique) dans le manteau s’alignent avec la direction d’exten-

sion maximale (Long & Silver, 2008) et permettent donc de visualiser les écoulements

actuels (ou les plus récents) dans le manteau supérieur. Dans de nombreuses zones de

subduction, ces directions indiquent donc, qu’en plus du flux du corner flow, un autre

flux, toröıdal (c’est-à-dire horizontal et contournant le slab) existe. Ainsi, les données

d’Amérique du Sud (Russo, 1994), de l’ouest de la Méditerranée (Civello & Margheriti,

2004; Baccheschi et al., 2008), du Basin de Lau (Smith et al., 2001) ou encore au niveau

des ı̂les Sandwichs (Muller et al., 2008) suggèrent un flux mantellique autour du slab.

Le modèle semi analytique, présenté dans l’article, est paramétré à la zone de subduction

hellénique. La largeur du slab w est égale à 1100 km, l’épaisseur h à 100 km. Le rapport

de viscosité utilisé est celui que les modèles précédents prédisent, c’est-à-dire 40 (selon le

référentiel des points chauds Indo Atlantique (O’Neill et al., 2005)). La vitesse de retrait

du slab est imposée et est de 23 mm/a.

Dans la figure 2.4, il est presenté le profil des contraintes déviatoriques dans le manteau,
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passant par le centre du slab et perpendiculaire au slab, au temps initial et après que le

panneau plongeant ait reculé de 600 km ; retrait estimé de la fosse hellénique depuis 30

Ma à nos jours (Gautier et al., 1999; Faccenna et al., 2001a; Brun & Faccenna, 2008).

Mon modèle (fig. 2.4) montre que le rapport d’aspect entre la largeur de la fosse et la

distance de la fosse au maximum du déviateur des contraintes est de 0.75 (fig. 2.4 B).

Lorsque le slab se courbe, une zone d’ombre (c’est-à-dire où les contraintes sont quasi

nulles (cadre sur la figure (2.4 B)) se développe à l’avant du slab (fig. 2.4 A).

Sur la figure 2.3, au niveau de la zone Hellénique, on observe deux directions de l’aniso-

tropie bien distinctes.

La première est perpendiculaire à la fosse et se situe à l’avant du slab, suggérant donc un

écoulement du manteau perpendiculaire au slab lié à des contraintes extensive à l’avant

du slab (fig. 2.4 A). La distribution spatiale de ces anisotropies montre une évolution de

leur magnitude en fonction de la distance à la fosse : l’amplitude de l’anisotropie aug-

mente progressivement de la fosse jusqu’à approximativement la distance caractéristique

prédite par le modèle (fig. 2.3 C). La valeur maximale de l’amplitude de l’anisotropie (au

nord de la Mer Egée) cöıncide approximativement avec la distance caractéristique prédite

par mon modèle (fig. 2.4 B). Des anomalies d’anisotropies, moins fortes en amplitude, se

localisant au niveau des Cyclades (en Mer Egée), pourraient de la même manière corres-

pondre à la zone d’ombre, décrite dans le modèle, juste à l’avant du panneau plongeant.

Enfin au niveau du Rhodope, on observe une diminution de l’amplitude (fig. 2.3 C). Cette

tendance rappelle le profil des contraintes perpendiculaire au panneau plongeant dans le

modèle (fig. 2.4 B).

L’interprétation donnée à ces observations par les auteurs est que la magnitude augmente

avec la vitesse de migration de la fosse (Long & Silver, 2008) et la déformation du slab

(Kneller & van Keken, 2007). Dans mon étude présentée ici, je montre que cette tendance

est due à la distribution des contraintes dans le manteau induite par le retrait du slab

(fig. 2.4).

La deuxième direction caractéristique de l’anisotropie observée est parallèle au panneau

plongeant (fig. 2.3). Cette caractéristique est encore mal expliquée (Kneller & van Ke-

ken, 2007). Ici, cette direction pourrait correspondre à un écoulement dans la direction

parallèle au slab cette fois ci, mis en évidence par le champ de contrainte en compression

à l’arrière du panneau plongeant (fig. 2.4 A).

Ces resultat mettent en évidence le processus du retrait du slab ou du Slab Rollback as-

socé à un flux toröıdal (fig. 2.3 B). Pour cette exemple précis de la zone hellénique, un

rapport de viscosité entre le slab et le manteau supérieur semble cohérent au regard des

observations d’anisotropie sismique.
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Tomographie sismique

En superposant le modèle de tomographie sismique en onde P d’après Li et al. (2008)

aux données d’anisotropie sismique (www.gm.univ montp2.fr/splitting/DB, 2009) (fig.

2.3 A), nous remarquons que les anomalies négatives de vitesses contournent le panneau

plongeant et s’alignent approximativement avec les directions d’écoulement supposées par

les anisotropies sismiques. Ces données mettent donc en évidence l’écoulement toröıdal

du manteau induit par un retrait du slab hellénique. Cependant, ce flux mantellique n’est

pas être isolé seulement à l’avant et à l’arrière du slab. La longueur d’onde caractéristique

ce flux semble être de l’ordre du millier de km car le flux mantellique semble remonter

jusqu’au centre de l’Europe (fig. 2.3).

De plus, la carte des anomalie de tomographie présentée dans la figure 2.3 est une coupe

horizontale entre 250 et 300 km de profondeur. Ces deux jeux de données semblent donner

la même information, ce qui permet de faire l’hypothèse que les anomalies d’anisotropie

sismique enregistrée pourraient se situer autour de cette profondeur. Il ne s’agit, bien sur,

que d’une supposition et d’une piste. Des données plus précises et des modèles seraient

nécessaires afin de confirmer cette hypothèse.

Observations géochimiques

Une autre observation importante de la présence d’un flux toröıdal contournant un slab

en retrait vient de la chimie des laves d’arrière-arc, montrant une circulation du flux man-

tellique du réservoir situé à l’arrière des slabs vers le réservoir situé à l’avant des slabs

(Pearce et al., 2001). L’exemple de la subduction Tonga est unique de ce point de vue,

car d’une part, cette zone est uniquement océanique (aucune contamination continentale

n’est possible) et d’autre part l’existence du point chaud des ı̂les Samoa (situé à l’arrière

de la zone de subduction, et dont la signature géochimique est connue) permet de mar-

quer le flux mantellique qui s’écoule au travers de son panache. Il est alors possible de

comparer la contamination des roches type MORB du réservoir B (« Indien ») avec celle

du réservoir A (« Pacifique ») (fig. 2.5).

En effet, les données de Lupton et al. (2009) indiquent que la signature géochimique du

point chaud des ı̂les Samoa se retrouve dans les roches de la ride du bassin arrière arc (si-

tuée à l’avant du slab). Cette caractéristique peut être interprétée comme étant le résultat

d’un flux mantellique contournant le slab (flux toröıdal). Ce dernier, prenant sa source

au niveau du réservoir mantellique arrière (réservoir A « Pacific »), passe par le conduit
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Figure 2.3: Mise en évidence du flux toröıdal par les données géophysiques.
Exemple des zones de subductions Hellénique et Calabre.

(A) Carte de la zone méditerranéenne. Représentation de la tomographie sismique à une pro-
fondeur z=250 km (d’après la base de donnée de Li et al. (2008)) et les anomalies d’anisotropie
sismique SKS (d’après (www.gm.univ montp2.fr/splitting/DB, 2009)). (B) Schéma d’interpré-
tation du flux toröıdal mantellique induit par le retrait du slab Hellenique (rouge) et Calabre
(bleu). d est la distance entre la fosse et l’anisotropie sismique maximum au nord de la mer Egée.
(C) Distribution de l’amplitude des anomalies d’anisotropie sismique en fonction de la distance à
la fosse au niveau de la zone de subduction Hellénique (d’après la base de données (www.gm.univ
montp2.fr/splitting/DB, 2009)). La distribution est en forme de cloche dont l’apex se situe à
une distance de la fosse approximativement équivalente à celle prédite par le modèle d.

Toroidal flow from geophysics data. Example of the Hellenic and Calabria
subduction.

(A) Map of the Mediterranean zone with seismic tomography horizontal section at 250 km
depth (from P-wave model of Li et al. (2008)) and SKS seismic anisotropy (from (www.gm.univ
montp2.fr/splitting/DB, 2009)). (B) Schematic diagram of the toroidal mantle flow interpre-
tation induced by Hellenic (red) and Calabria (blue) slab retreat. d is the distance between
Hellenic trench and seismic anisotropy maximum in Northern Agean Sea. (C) Seismic aniso-
tropy amplitude as a function of distance from the trench along Hellenic subduction zone (from
(www.gm.univ montp2.fr/splitting/DB, 2009) database). Bell distribution shows maximum at
the caracteristic distance d predicted by model.
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Figure 2.4: Modèle du retrait du slab hellénique
(A) Vue en carte du champ de contrainte dans le manteau quand le slab a reculé d’environ 600
km à une vitesse de 22 mm/a (d’après le référentiel indo-atlantique (O’Neill et al., 2005)). (B)
Profil de contraintes perpendiculaire au panneau plongeant, dans la direction du retrait du slab
après un retrait du slab de 6 km (pointillé) et de 600km (solide). Détail du profil à proximité
du slab montrant une anomalie correspondant à la zone d’ombre devant le slab.

Hellenic slab retreat model
(A) Stress field map after 600 km of slab retreat at a migration velocity of 22 mm/y (estimate
based on the indo-atlantic reference frame (O’Neill et al., 2005)). (B) Stress profil perpendicular
to the trench along retreat direction after 6 km retreat (dash) and 600 km retreat (solid). Zoom
of the same profile along shadow zone in front of the slab (downstream part). We notice that
stress maximum is localized at a distance (normalized by slab hellenic width 1100km) from the
slab of 0.75. This value is approximatly similar to the distance between the trench and the
maximum seismic anistropy anomaly in Aegean Sea and the maximum geochemical anomaly in
Lau basin.

magmatique du point chaud des ı̂les Samoa (enregistrant alors la signature géochimique

d’un point chaud c’est-à-dire de type OIB) avant de s’arrêter au nord de la ride ouest du

bassin arrière arc de Lau (Nord West Lau ridge (NWLR)) (permettant ainsi la formation

de roches dont la chimie rappelle celle du point chaud et non celle de roches de type

MORB, signature géochimique caractéristique des rides océaniques).

Cette anomalie géochimique au niveau de la ride Nord Ouest du bassin de Lau se situe à

une distance similaire à celle prédite par le modèle que j’ai développé dans ce chapitre (fig.

2.4) et à celle donnée par la distribution des anomalies d’anisotropie sismique à l’avant

du slab dans le cas égéen (fig. 2.3). Une zone d’ombre, similaire à celle décrite par mon

modèle (là où les contraintes s’approchent de 0) (fig. 2.4), existe également et correspond

à la ride nord est du bassin arrière arc de Lau, ride la plus proche et à l’avant de la fosse

(Nord East Lau ridge (ELR)) qui a bien une signature géochimique de type Morb.
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Enfin, les données géochimiques indiquent que l’anomalie se retrouve uniquement sur le

segment nord de la ride et qu’elle s’attenue vers le sud, juste à l’avant de l’extrémité de

la fosse, car le slab de la zone de subduction de Tonga est considéré comme semi-infini.

Notons finalement que, dans le modèle que je propose, le slab ne bouge que selon la di-

rection perpendiculaire à la fosse (direction y). Dans la nature, le panneau plongeant se

déforme au niveau de ses bordures, facilitant ainsi le passage du flux mantellique.

Dans ce chapitre, j’apporte une précision sur le problème de la rhéologie des slabs dans

le manteau supérieur et plus particulièrement lorsqu’ils sont en retrait. Un modèle simple

permet de décrire les processus responsables de la déformation du panneau plongeant en

élaborant des lois simples. Au regard des résultats, il semble raisonnable de considérer un

système totalement visqueux et newtonien. Le faible rapport de viscosité obtenu par la

confrontation des modèles et des données sismiques est validé par les données d’anisotropie

sismique et la géochimie des bassins arrière arc.

Dans le chapitre 3, en utilisant ces nouveaux résultats, je m’intéresse au devenir de la

lithosphère en profondeur, notamment dans le manteau inférieur.
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Figure 2.5: Mise en évidence du flux toröıdal par les données les données
géochimiques (A et B) et leur interprétation (C) au niveau de la zone de

subduction de Tonga. (d’après la base de données de Lupton et al. (2009).
Valeurs du rapport isotopique 3He/4He (R) normalisé par la valeur Ra = 3He/4He)air =
1.39x10−6. Les valeurs de ce rapport au niveau de la ride ouest du bassin de Lau (North West
Lau ridge (WLR)) semble 7 à 9 fois plus élevées que le rapport caractéristique d’un Morb cor-
respondant à la ride est du bassin de Lau (Nord East Lau ridge (ELR)), s’approchant d’une
signature géochimique d’un OIB (par exemple celle du point chaud des ı̂les Samoa).

Toroidal flow evidenced by geochemical data (A and B) and its interpreta-
tion (C) along Tonga subduction zone.

Isotopic ratio between 3He/4He (R) normalized by Ra (Ra = (3He/4He)air = 1.39x10−6) along
West Lau Basin Ridge (WLR) and Est Lau Basin Ridge (ELR) (from Lupton et al. (2009)
database). Nordthern WLR segment values appear 7 to 9 time higher than Mor-type (Nordthern
EWR), showing a OIB-type geochemical sign (as Samoa hot spot).
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La déformation d’une lithosphère dans le manteau terrestre en profondeur reste un sujet

très débattu en Sciences de la Terre.

Dans un premier temps, au vu des observations sismiques et de la répartition des séismes

sur le plan de Wadati-Benioff (Isacks & Molnar, 1971), la lithosphère a été considérée

avec un comportement rigide ou élastique (McKenzie & Parker, 1967; Le Pichon et al.,

1973). Cette hypothèse fut étayée par la découverte d’une double zone sismique à l’avant

et à l’arrière du slab (Samowitz & Forsyth, 1981; Kawakatsu, 1986). Enfin la différence de

température entre le manteau et la lithosphère laisse supposer que celle ci est largement

visqueuse par rapport au manteau environnant.

Le pliage de la lithosphère à sa charnière fut alors étudié en utilisant les équations de

pliage d’une plaque élastique (Zhang, 1985). Des modèles de subduction, notamment

analogiques, ont de plus été menés en utilisant une plaque rigide par Kincaid & Griffiths

(2004). Dans ce type de modèle, il est mis en évidence un faible couplage entre le slab

et le manteau, induisant de grande longueur d’onde de cellules de convection (Jaupart &

Parsons, 1985).

A l’inverse, la deuxième hypothèse, est de considérer une lithosphère en subduction se

comportant comme un matériel visqueux (c’est à dire un fluide). La lithosphère est alors

considérée comme partie intégrante dans la dynamique de la convection du manteau (Ha-

ger & O’Connell, 1978; Tackley, 1993). L’analyse des données sismiques montre que le

plan de Waditi-Benioff possède une forme courbée en profondeur dans la direction ver-

ticale (Bevis, 1986). Ce résultat ajouté à la distribution des taux de déformation sur le

slab en profondeur (Bevis, 1988) ainsi que la courbure des arcs volcaniques au niveau des

zones de subduction (Hsui, 1988) sont autant d’évidences ne permettant pas un compor-

tement élastique de la lithosphère mais plutôt un comportement visqueux, qui lui permet

de se déformer sous l’influence des flux mantelliques associe aux mouvement du slab en

profondeur (Funiciello et al., 2003a; Morra et al., 2006; Schellart, 2004). De plus, les mo-

dèles utilisant une lithosphère à rhéologie visqueuse arrivent à reproduire la distribution

spatiale des séismes observés dans les zones de subduction et notamment l’absence de

sismicité entre 250 et 440 km de profondeur juste au dessus de la zone de transition (Vas-

siliou et al., 1984; Tao & O’Connell, 1993). D’ailleurs, ce modèle semble plus en accord

avec les images de tomographie sismique qui montrent un amincissement du slab dans

cette zone où la sismicité n’est pas enregistrée et, au contraire, un épaississement du slab

sur la discontinuité séparant le manteau supérieur du manteau inférieur (fig. 3.1) (van der

Hilst & Widiyantoro, 1997; Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998; Karason & Van der

Hilst, 2000; Li et al., 2008). Par conséquent, les modèles de subduction utilisent souvent
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des rhéologies visqueuses (Funiciello et al., 2003a; Schellart, 2004; Yamato et al., 2009)

pour permettre au slab de se déformer.

Enfin, il est possible de combiner ces deux approches en supposant le panneau plongeant

comme initialement rigide (comme doit être une lithosphère océanique froide et dense).

Pendant sa descente, celui-ci se fragilise en devenant de moins en moins résistant. Les

modèles thermo-mécaniques utilisant cette hypothèse, reproduisent les observations sis-

miques et l’état des contraintes dans les slabs (Wortel & Vlaar, 1988). Ce changement

de rhéologie en fonction de la profondeur (diminution de la rigidité de la lithosphère)

est le plus souvent considéré comme la conséquence de changements minéralogiques et la

réduction de taille de grain qui ont lieu dans la zone de transition (Karato et al., 2001;

Yamato et al., 2007), mais également comme la conséquence de l’augmentation de la tem-

pérature qui peut jouer un rôle non négligeable sur la viscosité des slabs au delà de 100

Ma environ (Gurnis & Hager, 1988; Christensen, 1996). Les modèles thermo-mécaniques

de subduction, le plus souvent en deux dimensions, prennent en compte ces paramètres

de structuration du manteau (van Hunen et al., 2000; Cizkova et al., 2002; Billen & Hirth,

2007)

Une autre question majeure concernant le devenir d’un panneau plongeant dans la man-

teau est sa capacité ou non à pénétrer la discontinuité à 660 km de profondeur, interface

séparant le manteau supérieur du manteau inférieur. Cette discontinuité est caracterisée

par le changement de phase spinelle-pérovskite et magnétowüstite (Akaogi et al., 1989;

Katsura & Ito, 1989; Bina & Hellfrich, 1994). Dans le chapitre 1, nous avons vu que cette

discontinuité se caractérise par un saut important de densité et de viscosité (Christensen

& Yuen, 1984; Kincaid & Olson, 1987), pouvant ralentir, voire inhiber, la pénétration du

slab dans le manteau inférieur (Marton et al., 1999; Bina et al., 2001). Cependant, malgré

un manque de données sismiques au delà de 660 km, les images tomographiques révèlent

l’existence d’anomalies de vitesses rapides dans le manteau inférieur sous certaines zones

de subduction (comme c’est la cas pour celles de Java, N-Kuriles, Hellénique...) laissant

penser que la lithosphère s’enfonce dans le manteau inférieur pour s’y épancher jusqu’à

des profondeur de 1400 km (Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998; Karason & Van der

Hilst, 2000; Fukao et al., 2001).

Les modélisations analogiques et numériques ont permis de distinguer au moins trois types

principaux de déformation du slab à la rencontre de la zone de transition entre le manteau

supérieur et le manteau inférieur (Davies, 1995; Guillou-Frottier et al., 1995; Christensen,

1996; Houseman & Gubbins, 1997; Faccenna et al., 1999; Schellart, 2005; Giusseppe et al.,

2008). Ces trois types de déformation dépendent alors des propriétés physiques choisies
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dans la modélisation, mais aussi de la cinématique au niveau de la fosse (Goes et al., 2008).

Le slab peut s’étaler sur la zone de transition et effectuer un mouvement en retrait vers

l’arrière (comme c’est le cas pour la zone du Japon (fig. 3.1 A)) ou bien un mouvement en

avancée (comme pour la zone Ouest-Alaska (fig. 3.1 B)). Il peut aussi s’épancher au niveau

de la discontinuité (à 660 km de profondeur), souvent interprété comme empilement par

plis ou periodic buckling (Ribe, 2003) (fig. 3.1 C). Cependant, au regard des estimations

du rapport de viscosité entre la lithosphère et le manteau supérieur que j’ai obtenu dans

mes recherches, cette interprétation n’est plus valable car le slab n’est plus assez visqueux.

Ma démarche vis-à-vis de ces questions fondamentales sur le devenir d’un slab lorsqu’il

pénètre dans le manteau terrestre a été la suivante :

– dans un premier temps, j’ai décrit le comportement d’une plaque rigide et d’une plaque

isovisqueuse en chute libre dans un fluide visqueux à l’aide de modèles analogiques

et numériques. Les résultats de ces premières investigations ont montré qu’une plaque

déformable tend vers une forme spécifique et « idéale » : une forme en méduse ;

– dans un deuxième temps, j’ai exploré, dans le détail, principalement par la modélisation

numérique, la dynamique de la formation de ces méduses en partant de l’hypothèse

que la lithosphère est probablement peu visqueuse (comme les résultats du précèdent

chapitre le montrent) ;

– dans un troisième temps, la confrontation des résultats des modèles aux données de

tomographie sismique m’a permis d’apporter non seulement de nouvelles contraintes

sur les propriétés rhéologiques de la lithosphère, mais aussi sur celles de la transition

entre le manteau supérieur et le manteau inférieur. En effet, les résultats de mes calculs

démontrent que (1) la lithosphère a sans doute une viscosité 1 à 100 fois plus élevée

que celle du manteau environnant et, (2) elle rencontre, au niveau de la discontinuité à

660 km, un saut de densité et/ou de viscosité très faible permettant la pénétration de

la lithosphère dans le manteau inférieur.

3.1 Interactions entre une plaque fine en chute libre

dans un fluide visqueux :

Apport de la modélisation analogique

Les modèles analogiques de subduction sont souvent basés sur une géométrie simplifiée

dans laquelle une plaque est posée sur un fluide visqueux (Faccenna et al., 2001b; Funi-

ciello et al., 2003a; Schellart, 2004). Cette configuration met non seulement en évidence
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Figure 3.1: Comportement de la lithosphère à proximité de la discontinuité
à 660 km.

Trois comportements différents de la lithosphère à proximité de l’interface entre le manteau
supérieur et le manteau inférieur associés à trois zones de subduction différentes, (A) le Japon,
(B) l’ouest Alaska et (C) Amérique Centrale. Chaque profil vertical de tomographie sismique
(d’après les données de Li et al. (2008)) est associé à une interprétation en accord avec les
modèles de subduction (Schellart, 2005; Giusseppe et al., 2008) .

Lithosphere behavior near the 660 km discontinuity
Three different slab behaviors near discontinuity between upper and lower mantle illustrated by
three different subduction zones, (A) Japon, (B) West Alaska and (C) Central America. Each
seismic tomographic cross section (from Li et al. (2008)) is associated with an interpretation
based on results from analog with subduction models (Schellart, 2005; Giusseppe et al., 2008).



Chapitre 3. Devenir de la lithosphère 97

la principale force motrice de la subduction, le slab pull, mais aussi l’ensemble des forces

résistantes au mouvement décrites dans le chapitre 1 (Forsyth & Uyeda, 1975; Becker &

O’Connell, 2001; Conrad & Lithgow-Bertellonil, 2002). Dans de tels modèles, il est difficile

d’individualiser les forces résistantes liées au pliage de la plaque et résistantes cisaillantes

liées à la dérive de la plaque en surface, de la force due à l’interaction entre le panneau

plongeant et le manteau avoisinant (drag force). Afin de se concentrer uniquement sur

l’interaction entre la lithosphère immergée et le manteau avoisinant, je me suis intéressée

à la chute libre d’une plaque fine initialement plongée dans un milieu visqueux à très

faible nombre de Reynolds (Re tend vers 0). Je me suis interrogée sur la trajectoire de

cet objet, sa vitesse de chute et sa déformation (changement de forme). J’ai également

analysé le flux engendré par la chute de l’objet dans le milieu visqueux et les paramètres

qui contrôlent ce flux.

La chute libre d’une lithosphère en subduction dans le manteau terrestre entrâıne en pro-

fondeur un écoulement du manteau environnant (c’est-à-dire un flux mantellique).

La solution exacte de ce problème est connue pour une sphère rigide immergée dans un

milieu infini : c’est la formule de Stokes. Des expériences (Landau & Lifchitz, 1967) ont

aussi montré qu’un bâtonnet, possédant une symétrie de révolution autour de son grand

axe, chute en conservant l’angle qu’il faisait au départ avec la verticale. Ce résultat pro-

vient du fait que, par symétrie, le fluide n’exerce aucun couple sur le bâtonnet (Landau &

Lifchitz, 1967). Pour des objets présentant des symétries planes perpendiculaires (comme

le parallélépipède), la solution exacte est seulement connue pour le cas de la translation

d’un ellipsöıde (Happel & Brenner, 1983). La solution analytique n’étant pas connue pour

une plaque quelconque et déformable, j’ai donc élaboré un modèle analogique afin d’en

approcher la solution. J’ai mené deux types d’expériences : avec une plaque rigide d’une

part et avec une plaque déformable d’autre part. Ces expériences ont été reproduites nu-

mériquement avec le code DOUAR.

Expériences analogiques - Protocole expérimental :

expériences menées en collaboration avec Djordje Grujic dans

le laboratoire de modélisation analogique de Dalhousie Univer-

sity.

Onze expériences ont été menées afin de tester une large gamme de paramètres tels que

la forme de l’objet, l’angle initial de chute de ce dernier, le rapport de viscosité et le
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contraste de densité existant entre l’objet et le fluide environnant (tab. 3.1). Les seules

forces présentes dans mes expériences sont la gravité et la force de résistance visqueuse

(drag force). Suivant la densité de l’objet, ce dernier tombe plus ou moins vite. Cependant,

la vitesse de chute n’influence pas la déformation de la plaque, car les expériences ont

été conduites en milieu newtonien, c’est-à-dire un milieu dans lequel les contraintes sont

proportionnellement linéaires aux taux de déformation. Ainsi un objet qui chute deux

fois plus vite (car deux fois plus dense) sera soumis à des contraintes deux fois plus

importantes. À la même profondeur, il en résultera le même taux de déformation.

 

 Exp. 
Dimension 
(wxlxh cm) 

Rheology 
Viscosity 

μ  
(Pa.s) 

Viscosity 
ratio 
μp/μm 

Density  
(kg.m-3) 

Buoyancy 
 (kg.m-3) 

Initial dip 
 

(degrees) 

Reynolds 
number 

Re 

Fluid - 40x40x40 viscuous 6. 104 - 990 - - - 

1  7 x 5 x 0.3 rigid (aluminum)   2660 1670 60 ~ 10-5 

2 7 x 5 x 0.3 rigid (aluminum)   2660 1670 45 ~ 10-5 

3 7 x 5 x 0.3 rigid (aluminum)   2660 1670 20 ~ 10-5 

4 7 x 5 x 0.3 rigid (aluminum)   2660 1670 0 ~ 10-5 

5 4 x 4 x 0.5 rigid (aluminum)   2660 1670 45 ~ 10-5 

6 7 x 3 x 1 rigid (aluminum)   2660 1670 45 ~ 10-5 

7 7 x 3 x 0.3 rigid (aluminum)   2660 1670 45 ~10-5 

8 7 x 5 x 0.3 rigid 
(plastic PVC)   1370 380 45 ~ 10-7 

10 
7 x 5 x 0.3 viscous 

(salt plasticine) 106 102 1400 410 45 
~ 10-8 

Plate 

11 
7 x 5 x 0.3 isoviscous 

(silicone) 104 1 1400 410 45 
~ 10-7 

Sphere 9 (radius) 3 rigid (plasticine)    3240 2250  ~ 10-4 

 
 

Table 3.1: Tableau des paramètres des expériences.

Experiment parameters table

Le fluide

Les expériences analogiques ont été effectuées dans une bôıte en plexiglas de dimensions

40x40x40 cm. La bôıte a été remplie par 64 litres de silicone élastomère PDMS (poly-

dimethylsiloxane) produit par Dow Corning (nom de production SGM-36). Les modèles

ont été réalisés en conservant une température ambiante constante dans le laboratoire,

la silicone n’étant pas sensible à de très faibles variations de température (Weijermars &

Schmeling, 1986).

Ce fluide a été choisi pour sa densité faible (0.99 g.cm3), mais aussi pour sa viscosité

relativement élevée (de l’ordre de 104 Pa.s). Ces propriétés ont permis d’avoir un fluide à

nombre de Reynolds faible, variant entre 10−6 et 10−7 selon la densité de plaque choisie.



Chapitre 3. Devenir de la lithosphère 99

La silicone PDMS est un fluide à rhéologie visco-élastique (cf. chapitre 1). Pour des vi-

tesses de déformations faibles (comme cela a été le cas dans mes expériences), le fluide a

donc un comportement purement visqueux à très faible nombre de Reynolds (les forces

d’inerties étant négligeables) (Weijermars & Schmeling, 1986).

Pour pouvoir enregistrer le champ de déformation du fluide, j’ai mélangé de petites par-

ticules bleues à la silicone (fig. 3.2). Ces particules sont statiques dans le fluide, elles ne

changent ni de position ni de direction par rapport au fluide durant le temps des expé-

riences.

Figure 3.2: Silicone mélangée aux particules fines.

Thin particules mixed with silicone putty.When fluid is at rest, particules do not
move.

La plaque

Pour modéliser une plaque en chute libre dans le fluide visqueux (fig. 3.3), j’ai d’abord

utilisé des matériaux rigides comme une plaque en aluminium (de densité 2700 kg.m−3)

et une plaque en matière plastique PVC (de densité 1370 kg.m−3).

Dans un deuxième temps, j’ai procédé à des expériences en utilisant deux types de maté-

riaux déformables :

– le premier est une plaque issue d’un mélange à base de silicone rendu plus dense par

de la poudre de sodium de polytungstate (Sil+sp). La plaque est donc de la même

viscosité que le fluide ;

– le second est une plaque en pâte à sel (salt platicine) (PD) fabriquée avec de la farine,

de l’eau et du sel.

Les deux plaques ainsi obtenues ont une flottabilité négative (de densité similaire à la

plaque en plastique PVC) permettant ainsi leur chute libre. Elles ont aussi des viscosités
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différentes.

De manière à éviter les effets de bord qui pourraient influencer la dynamique du système

Figure 3.3: Plaques fines utilisées pour les expériences.
(A) de gauche à droite : plaque en aluminium, PVC et en pâte à sel (PD). (B) plaque moulée
en silicone mélangée à de la poudre de sodium polytungstate (sil+sp).

Thin plates
(A) From left to right : plate in aluminium, plastic PVC and salt plasticine (PD). (B) Molded
plate in silicone mixed with sodium polytungstate powder (Sil+sp)

(Paradoxe de Stokes 1), j’ai volontairement choisi une configuration nous permettant de

modéliser un environnement quasi infini, c’est-à-dire que la plaque est nettement plus

petite (∼ 1/10) que la bôıte en Plexiglas contenant le fluide visqueux.

Rhéologie de la plaque déformable Pour mieux contraindre la rhéologie des ma-

tériaux utilisés dans la fabrication des deux plaques déformables (silicone+sodium de

polytungstate (Sil+sp) et pâte à sel (PD)), il a été effectué un test oscillatoire (oscilla-

tory test) et un test en cisaillement simple (shear rate test) afin de sonder les propriétés

visco-élastiques des materiaux.

Ces tests ont été effectués à l’aide d’un rhéomètre type Bohlin-VOR en configuration plan-

plan (fig. 3.4). L’intérêt du rhéomètre est qu’il est possible de contrôler et de faire varier

quantitativement les conditions de cisaillement mises en oeuvre (valeur de la contrainte,

de la déformation ou de la vitesse de cisaillement), de façon absolue, c’est-à-dire indépen-

damment de la géométrie utilisée et des propriétés rhéologiques de l’échantillon.

Dans le cas d’un test oscillatoire, l’échantillon est cisaillé entre deux surfaces solides,

1. La translation d’un cylindre infini dans un fluide à nombre de Reynolds tendant vers 0 induit une
perturbation du fluide autour du cylindre qui se ressent à l’infini, c’est-à-dire que la solution de l’équation
de Stokes ne peut satisfaire des conditions imposées par un domaine fini.
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Figure 3.4: Rhéomètre type Bohlin-VOR en configuration plan-plan.
Dans le cas du test oscillatoire, l’échantillon est placé entre le rotor et le «stator». Pour déformer
l’échantillon, le motor oscille et met en mouvement le rotor. Comme son nom l’indique, le stator
est fixe.

Bohlin-Vor type rheometer in parallel plate configuration.
Oscillatory tests are used to examine the visco-elastic behavior of silicone mixed with sodium
polytungstate powder (Sil+sp) and salt plasticine (PD). Material is placed between the rotor
(moving) and the stator (fixed). The sample is subjected to an increasing oscillatory frequency
(ω) (10−3 – 103 Hz) while temperature is kept constant.

l’une immobile (appelée le stator), l’autre en rotation sur son axe (appelée le rotor). La

gamme de fréquence utilisée est comprise entre 0.01 et 20 Hz. On en ressort les deux

grandeurs fondamentales de la rhéologie dynamique que sont :

1. le module de conservation G’ donnant la partie de la contrainte en phase avec la

déformation (c’est-à-dire la réponse élastique) ;

2. le module de perte correspondant à la réponse visqueuse G”.

Ces modules ont la dimension d’une contrainte (Pa) et dépendent fortement de la fré-

quence de cisaillement. Le graphe (fig. 3.5 A) illustre cette propriété essentielle et carac-

téristique d’un polymère : il représente l’évolution de G’ et G” pour la silicone (rond) et

pour la pâte à sel (triangle). Ainsi un polymère est plus visqueux qu’élastique à faible

fréquence (c’est-à-dire à une fréquence inférieure à la fréquence de croisement) et plus

élastique que visqueux à la fréquence élevée (c’est-à-dire à une fréquence supérieure à la

fréquence de croisement). Les résultats confirment que les deux matériaux déformables

utilisés dans les expériences (la silicone et la pâte à sel) ont bien un comportement visco-

élastique. Pour l’échantillon en pâte à sel, toute la gamme de fréquence testée est dans la
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Viscoelastic Properties

 G
', 

G
'' 

(P
a)

, l
og

 s
ca

le

2

3

4

5

6
G', Sil+sp
G'', Sil+sp

A B

-3 -2.6 -2.2 -1.8 -1.4 -1.0τSil

Sil - steady shear

Shear rate (1/s), log scale
A

pp
ar

en
t V

is
co

si
ty

 
(P

a.
s)

, 
lo

g 
sc

al
e

4.68

4.72

4.76

4.80

4.84

N
ew

to
ni

an

N
on

-N
ew

to
ni

an

V
is

co
us

E
la

st
ic

Frequency (ω) (Hz)

 G
', 

G
'' 

(P
a)

, l
og

 s
ca

le

2

3

4

5

6
G', PD
G'', PD

0.001 0.1 10τPD

V
is

co
us

E
la

st
ic

Figure 3.5: Profils rhéologiques
(A) Courbes des modules de conservation G’ (plein) et de perte G” (vide) en fonction de la
fréquence ω pour les deux matériaux, la silicone mélangée à la poudre de sodium de polytungstate
(Sil+sp) et la pâte à sel (PD). τ correspond au temps de relaxation de Maxwell (voir chapitre 1).
(B) Viscosité apparente en fonction du taux de cisaillement à vitesse de cisaillement constante.
(voir texte pour la description du comportement)

Rheological profiles
(A) Typical rheological properties of the two viscoelastic materials, silicone mixed with sodium
polytungstate powder (Sil+sp) (circle) and salt plasticine (PD) (triangle). At low frequency
(viscous behavior) logG’(ω) (filled symbols) and logG”(ω) (open symbols) increase with slope.
In this range the loss modulus G”is always larger than the storage modulus G’. At high frequency
(elastic behavior) G’(ω) reaches a constant plateau value and G”(ω) decreases with a negative
slope. The storage modulus is always larger than the loss modulus. At intermediate frequencies
(viscoelastic behavior) G’ and G” are of the same order of magnitude. The point where G”(ω)
reaches its maximum and G’ and G” intersect determines the Maxwell relaxation time, τ , of the
system (see chapter 1). (B) Viscosity curves obtained with shear test. At low shear rate (<-2.2
s−1), the plateau indicates a Newtonian fluid.
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région à comportement visqueux. Les échantillons sont sensiblement différents, la pâte à

sel étant très peu sensible au changement de fréquences (fig. 3.5 A).

Le test de cisaillement simple (fig. 3.5 B) consiste à imposer une gamme de taux de dé-

formation cisaillante comprise entre 10−3 et 10−2 s−1 à l’échantillon en silicone+poudre

de sodium de polytungstate. Ce test n’a pu être effectué sur la pâte à sel en raison des

grains de sel dans la pâte qui étaient trop gros (de l’ordre du µm), ne permettant pas un

cisaillement simple homogène.

La méthode permet la reproduction d’un écoulement stationnaire. La figure (3.5 B) re-

présente la contrainte et la viscosité mesurées en régime stationnaire en fonction du taux

de cisaillement. L’analyse a montré que, pour un faible taux de déformation, un plateau

newtonien caractérisé par une viscosité constante existe, suggérant ainsi un fluide idéal

visqueux. Au delà, une augmentation du taux de cisaillement induit clairement un com-

portement en loi de puissance (comportement non linéaire) (cf chapitre 1) probablement

dû à l’ajout de poudre de sodium de polytungstate.

La silicone et la pâte à sel sont donc deux matériaux visco-élastiques, qui peuvent donc

être considérés comme quasi newtonien au taux de déformation appliqués en laboratoire.

En effet, la composante élastique de la silicone PDMS est négligeable pour les taux de

déformation appliqués dans les modèles que j’ai développé (Weijermars, 1986). L’échelle

de temps de ces derniers (d’une durée de 2 à 3 jours) est largement supérieure au temps

de relaxation de Maxwell, τ , (cf. chapitre 1) (Weijermars, 1986). Il est donc tout à fait

acceptable d’utiliser ces deux matériaux pour modéliser un comportement ductile de la

lithosphère.

Méthode d’enregistrement

Pour identifier le champ de vitesse à l’intérieur du fluide induit par le mouvement des

plaques, j’ai utilisé une méthode de visualisation en deux dimensions à haute résolution

par image optique : le PIV (Adam et al., 2005) . La vélocimétrie par images de particules

(communément appelée PIV, Particle Image Velocimetry) est une méthode optique non

intrusive permettant de mesurer la vitesse de particules entrâınées par un écoulement à

partir de deux photos successives prises à un très court intervalle de temps. Elle permet la

mesure de l’ensemble du champ de vitesse en prenant deux images successives et calcule

ainsi la distance entre les particules en fonction du temps. Connaissant alors l’intervalle de

temps et la distance, il est possible de calculer des cartes de vitesses par post-traitement.

Dans le cadre des expériences que j’ai menées, les particules étaient éclairées par deux
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lampes halogènes d’une puissance de 500 Watts. Pour permettre une isolation thermique,

les lampes éclairaient la bôıte à travers deux plaques de plastique polystyrène épaisses de

10 cm (fig. 3.6).

Figure 3.6: Protocole expérimental d’enregistrement
Les expériences analogiques ont été effectuées dans une bôıte cubique en plexiglas de dimensions
40x40x40 cm. La plaque lithospherique est assimilée à une plaque ridide (aluminium ou PVC)
et à une plaque déformable (silicone avec de la poudre de polytungstate ou en pâte à modeler)
immergée dans le fluide visqueux avec un angle imposé au début de l’expérience. La boite
est rempli de silicone PDMS considéré comme un fluide visqueux représentatif du manteau. Il
obéit au loi de Stokes dans le cas de mes manipulations en raison du temps de relaxation de
Maxwell τ élevé (Weijermars, 1986). Le systeme d’enregistrement utilisé est le PIV (Particules
Images Velocimetry) qui enregistre une image par minute. La boite est illuminée par des lampes
halogènes. Pour éviter une augmentation de la température, des plaques en polystyrène (de 100
mm d’épaisseur) ont été positionnées juste devant les faces illuminées.

Experimental set up
The system setup in a cubic Plexiglas tank (40 cm high, long and wide). The lithospheric slab
is simulated using rigid (aluminium or Plastic PVC) and deformable plates (silicone mixed with
sodium polytungstate powder and salt plasticine) immersed at an imposed angle in the viscous
mantle simulated using silicone PDMS. Silicone PDMS is a viscoelastic material. For the applied
low strain rate, the silicone putty obeys a Newtonian fluid (creeping) law where deviatoric stress
increases linearly with strain rate(Weijermars, 1986). The monitoring system is PIV (Particules
Images Velocimetry) that records an image every minute. The box is illumated by a halogen
lamp. To avoid temperature increases, Polystyren plate (100 mm thick) is positionned in front
of the illuminated face.

Mise à l’échelle ou Scaling

Le dimensionnement des expériences est nécessaire en modélisation analogique. Il consiste

en la mise à l’échelle des propriétés des matériaux utilisés ou encore appelé le Scaling
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(Weijermars, 1986; Davy & Cobbold, 1991). Dans mes modèles, j’ai considéré le manteau

comme un fluide quasi infini (ce qui est, bien évidemment, non réaliste) dans les trois

directions de l’espace (x,y,z ) pour ainsi modéliser une lithosphère (plaque) tombant dans

un fluide infini pour inhiber les effets de bord.

Un scaling a été réalisé pour les propriétés physiques des matériaux utilisés. La lithosphère

a été simulée par l’utilisation d’une plaque en silicone rendue plus dense avec de la poudre

de sodium de polytungstate ou bien une plaque en pâte à sel, qui ont, pour l’échelle de

temps considérée dans mes expériences, un comportement visqueux newtonien. Le choix

d’une rhéologie visqueuse qui est largement utilisée pour modéliser la lithosphère océa-

nique, est une approximation basée sur l’hypothèse que la lithosphère se comporte comme

un fluide visqueux à l’échelle des temps géologiques (Tao & O’Connell, 1993; Becker et al.,

1999; Faccenna et al., 2001b; Schellart, 2004). J’ai donc considéré, dans mes modèles, un

rapport de viscosité entre la lithosphère subduite et le manteau asthénosphérique variant

entre 1 et l’infini.

La densité des différents matériaux est aussi un paramètre important, puisque la flotta-

bilité de la plaque plongeante est un des moteurs principaux du processus de subduction

(Forsyth & Uyeda, 1975). Dans mes modèles, la différence de masse volumique entre

le matériau représentant la lithosphère océanique et celui représentant le manteau varie

entre 410 kg.cm−3 (pour les plaques déformables et la plaque PVC) et 1670 kg.cm−3

(pour la plaque en aluminium) (cf. tab. 3.1). Le critère de similarité de la densité n’est

donc pas respecté car le contraste de densité pour une lithosphère océanique d’âge moyen

est d’environ 80 kg.m-3 (Cloos, 1993). Cela n’a pas vraiment d’importance car le nombre

de Reynolds reste très faible (tab. 3.1), même en utilisant une flottabilité négative élevée.

De plus, comme déjà notifié plus haut, la déformation n’est pas affectée par le rapport de

densité, seule la vitesse de déformation l’est.

Expériences numériques

Les expériences 1 et 11 ont été reproduites numériquement avec le code DOUAR. Le

Setup utilisé pour ces expériences est identique à celui du modèle analogique (fig. 3.7).

Les valeurs des paramètres de longueur, de densité et de viscosité sont respectées (tab.

3.2).
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Exp. 
Dimension 

(wxlxh) 
Rheology 

Viscosity 
μ  

(Pa.s) 

Density 
 

Initial 
dip  

(degrees) 

Reynolds 
number Re 

Fluid  1 x 1 x 1 viscous 1 0.1 - - 

1num 0.125 x 0.0075 x 0.175 rigid 106 0.272 45 0 

Plate

11num 0.125 x 0.0075 x 0.175 isoviscous 1 0.272 45 0 
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Figure 3.7: Set up des expériences numériques.
Il a été reproduit les mêmes expériences analogiques à l’aide du code numérique 3D DOUAR
(Braun et al., 2008) en conservant le setup identique. h,w,l sont respectivement l’épaisseur, la
largeur et la longueur de la plaque. ρs, ρf , µs, ρf sont respectivement les densités de la plaque
et du fluide et les viscosités de la plaque et du fluide. La longueur de la boite est unitaire. Les
expériences sont adimensionnées

Numerical experiments set up
I reproduce the analogue models with 3D numerical code DOUAR (Braun et al., 2008) using
the same analog experiment setup. h,w,l are plate thickness, width and length respectively. ρs,
ρf , µs, ρf are plate and fluid densities and viscosities. I use a unit box. I processed adimension
experiment.

 
 

Exp. 
Dimension 

(wxlxh) 
Rheology 

Viscosity 
μ  

(Pa.s) 

Density 
 

Initial 
dip  

(degrees) 

Reynolds 
number Re 

Fluid  1 x 1 x 1 viscous 1 0.1 - - 

1num 0.125 x 0.0075 x 0.175 rigid 106 0.272 45 0 

10num 0.125 x 0.0075 x 0.175 viscous 102 0.272 45 0 Plate 

11num 0.125 x 0.0075 x 0.175 isoviscous 1 0.272 45 0 

 

Table 3.2: Tables des paramètres des expériences numériques.

Numerical experiments paramters table
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Résultats

Dans cette partie, seuls des résultats expérimentaux préliminaires seront présentés. Les

résultats de la modélisation analogique ont été associés à ceux de la modélisation numé-

rique afin d’une part, de calibrer et d’autre part, de valider le code numérique.

Cas d’une plaque rigide

Les figures 3.8 et 3.9 présentent respectivement les modèles analogique et numérique de

l’expérience 1. Au cours de cette dernière, la plaque plonge dans le fluide visqueux en gar-

dant approximativement le pendage imposé au début de l’expérience (c’est-à-dire 45◦).

La plaque, lors de sa descente, a tendance à avancer vers les parois de l’aquarium.

Les deux modèles présentent une cellule de convection de chaque côté de la plaque (direc-

tion yz et xz) (fig 3.8 A et B et 3.9 A et B). Le modèle numérique permet d’imager une

section horizontale du fluide (parallèle à la surface) (fig. 3.9 C). Cette section montre que

le fluide plonge selon la direction de la plaque. Nous n’observons pas de flux qui contourne

la plaque (flux toröıdal) certainement à cause de la faible résolution. À proximité de la

plaque rigide, le fluide est en extension (on observe une composante extensive comme

c’est le cas sur la figure 3.8 C et F, indiquant que la déformation du fluide à proximité de

la plaque est maximale.

Cas particulier d’une plaque déformable visqueuse et isovisqueuse

Les expériences analogiques (Exp 10bis et Exp. 11bis), présentées dans la figure 3.10,

correspondent respectivement à l’expérience 10 et 11, reproduites dans une bôıte de di-

mension 40 cm de haut, 20 cm de large et de long, légèrement différente de celle décrite

plus haut. Cette bôıte a été remplie avec de la silicone PDMS sans particules bleues afin

de pouvoir identifier le changement de forme de la plaque. Lors de la chute de la plaque

déformable (Exp. 10 et Exp. 10bis), et de la plaque isovisqueuse (Exp. 11 et Exp. 11bis)

la plaque ne garde pas sa position initiale. La plaque en pâte à sel à tendance à s’hori-

zontaliser tout en se repliant sur elle même en voulant former une boule (fig. 3.10 A, B

et C).

La plaque isovisqueuse , quant à elle, se transforme en une forme spécifique (la forme

obtenue est complètement différente de la forme initiale). La forme, obtenue à la fin de

l’expérience, est caractérisée par une longue tige à laquelle est attachée une boule. De

chaque côté de la tige, il se forme des tentacules qui s’allongent au cour de la descente

de la plaque. Cette forme rappelle un panache mantellique inversé, avec un rapport de
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Figure 3.8: Modèle analogique - Expérience 1.
Visualisation de deux sections caractéristiques de l’expérience 1. A droite de la figure, Section
verticale perpendiculaire à la largeur de la plaque (direction yz ) (A) des lignes de courants
du flux, (B) la vitesse dans le fluide et (C) un profil (recoupant la plaque en son milieu) du
champ de déformation (composante εxy) (par convention : les valeurs positives représentent
l’extension dans le fluide). A gauche de la figure, section verticale parallèle à la largeur de la
plaque (direction xz ) (D) des lignes de courants du flux, (E) la vitesse dans le fluide et (F)
un profil (recoupant la plaque en son milieu) du champ de déformation (composante εxy). La
plaque est à 1/4 de la bôıte (∼0.75).

Analogue model - Experiment 1.
Two vertical sections through the analog experiment. To the left, vertical section perpendicular
to the trench (yz -direction) and to the right, vertical section parallel to the trench (xz -direction).
For each section, I show (A and D) streamlines, (B and E) velocity, (C and F) Strain field (εxy)
(by convention : values >0 correspond to extension). The plate is located at a depth equal to
1/4 of the box size (∼0.75).
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Figure 3.9: Modèle numérique - Expérience 1.
Visualisation du champ de vitesse dans le fluide selon y lorsque la plaque est située à 1/4 de la
bôıte (z=0.75). (A) Section perpendiculaire à la largeur de la plaque (direction yz ). (B) Section
parallèle à la largeur de la plaque (direction xz ). (C) section horizontale à z=0.8.

Numerical model - Experience 1.
Velocity field in the fluid along y-direction when plate is located at z=0.75. (A) Vertical sec-
tion perpendicular to the trench (yz -direction). (B) Vertical section parallel to the trench (xz -
direction). (C) Horizontal section (xy-direction) at z=0.2.

viscosité également inversé (dans ce cas ci, le panache est plus visqueux que le fluide

environnant)(fig. 3.10 D, E et F). J’ai nommé cette forme une méduse (jellyfish) à cause

de sa ressemblance avec l’animal.

La figure 3.10 montre l’évolution du changement de la plaque en méduse. La plaque, dans

un premier temps, subit un épaississement à sa base avant de faire apparâıtre un chan-

gement de courbure à son extrémité favorisant la formation d’une boule. La tige, quant

à elle, s’amincit de plus en plus et connâıt une courbure longitudinale (cf. chapitre 2)

probablement favorisée par la verticalisation de la plaque lors de sa transformation ce qui

induit certainement, au stade intermédiaire, un flux toroıidal. La cellule de convection

est, dans le cas des plaques déformables, d’amplitude moindre, laissant supposer que la

plaque est partie intégrante de la convection dans le fluide.

Tout comme pour l’expérience 1, la chute d’une plaque déformante isovisqueuse a été

reproduite numériquement à l’aide du code DOUAR (fig. 3.11). Les résultats obtenus

sont similaires à ceux du modèle analogique.
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Figure 3.10: Évolution d’une plaque visqueuse déformable (en haut) et
isovisqueuse (en bas) plongeant dans un fluide visqueux.

Modèle analogique - Exp. 10bis et Exp. 11bis. De gauche à droite, il est représenté trois étapes
différentes de l’évolution de chute de la plaque : A et D sont le stade initial, B et E, le stade
intermédiaire et C et F le stade final, moment où la plaque, pour les deux expériences, ne change
plus de comportement. Il semble que la déformation soit stationnaire.

Viscous (top) and Isoviscous (bottom) plate evolution during its sinking in
a viscous fluid.

Analogue model - Exp. 10 bis and 11bis. We present here results for a viscous (salt platicine)
(top panels) and isoviscous (silicon + sodium polytungstate powder) (bottom panels) plate
free falling in a viscous fluid (silicone PDMS) at three different steps in the evolution of the
experiments. A and D is the initial configuration, B and E intermediary steps and C and F final
step. Experiments are performed system in a rectangular Plexiglas tank (40 cm high, 20 cm long
and wide). In the first case, the plate is more viscous. During its fall, the plate progressively
takes the shape a ball by folding back on itself. In the isoviscous case, the viscosity ratio between
the plate and the surrounding mantle is 1 ; the plate deforms to reach a specific shape that we
named a Jellyfish shape . This morphology is characterized by a jellyfish head at the leading tip
similar to a mushroom cap, a long tail or stem and one each side of the tail, two long tentacles.
Just above the head a strong necking appears.In last step, the plate seems to reach a stationary
form. The deforming plate induces a convection cell of low amplitude.
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Figure 3.11: Évolution d’une plaque isovisqueuse - expérience numérique
Exp. 11. (A) Section verticale yz et (B) section verticale xz de la déformation de la plaque
(changement de forme).

Isoviscous plate evolution during its sinking in a viscous fluid - Numerical
model.

Exp. 11. (A) vertical sections in the yz -direction and (B) in the xz -direction illustrating the
deformation of the plate. Plate displays the same behaviour as in the analog models. The
comparaison between analog and numerical models allows to calibrate and validate results. The
simularity of the results demonstrates that plate deformation is indeed governed by Stokes’ law,
used in the numerical code DOUAR (Braun et al., 2008).

Discussion et Conclusions

Le flux engendré par la chute d’une plaque fine, rigide ou déformable, est une cellule en

trois dimensions. Cette cellule est contrainte par les bords de la bôıte. Dans le cas rigide,

cette cellule possède une large longueur d’onde. Elle semble gouverner la trajectoire de

la plaque dans le fluide visqueux. En effet dans un tel cas, la plaque et le mouvement

du fluide sont faiblement couplés (Jaupart & Parsons, 1985), interprétation etayée par le

fort champs de déformations à proximité de la plaque. La caractéristique principale de ce

modèle est que la plaque ne change pas ou peu de pendage et à tendance à avancer dans

le fluide. Elle semble décrire un mode en Free falling, mode adopté par la chute d’une

plaque ou d’une allumette (Happel & Brenner, 1983).

Une plaque visqueuse montre un comportement différent. Lors de sa chute, la plaque se

déforme en changeant de pendage afin de se replier sur elle même pour minimiser la sur-

face d’application des contraintes visqueuses liées au mouvement de la plaque. Il semble

que la plaque se déforme de telle sorte qu’elle acquiert une forme sphérique. Ce compor-

tement est accentué dans le cas d’une plaque isovisqueuse qui, lors de sa descente, subit
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un changement de forme, complètement différent de la forme initiale.

La similitude des résultats obtenus par les deux types de modélisation (analogique et

numérique) montre que la déformation d’une plaque visqueuse, lors de sa chute libre dans

un fluide visqueux, est contrôlée par les lois de Stokes sur lesquelles le modèle numérique

est basé.

Dans le cas particulier d’une plaque très faiblement visqueuse, la forme obtenue semble

être une forme d’équilibre spécifique. La forme, rappelant celle d’une méduse, se compose

d’une tête épaissie dont la forme semble devenir stationnaire dès lors qu’elle a atteint une

forme de boule, suivie d’une queue en extension de plus en plus importante rattachée à

la surface, laissant penser que la boule souhaite se détacher de la tige grâce à la forma-

tion d’un étranglement juste au dessus de la tête de la méduse. Cette forme correspond

probablement à la forme unique de chute d’une plaque déformable.

De plus, la déformation de la plaque engendre une cellule convective associée de faible

amplitude, suggérant alors un forte interaction / couplage entre la plaque et le fluide

avoisinant (Hager et al., 1983).

Cette étude a permis de confronter les deux approches (analogique et numérique) afin de

mieux appréhender le devenir d’une plaque fine en chute libre dans un milieu visqueux.

Ce phénomène peut être grossièrement assimilable à celui de la chute d’un panneau plon-

geant dans le manteau terrestre. Ainsi les expériences très simples, que j’ai menées, m’ont

permis de mieux comprendre les processus physiques qui contrôlent la dynamique de l’in-

teraction entre une lithosphère en subduction et le manteau. Ces expériences contribuent,

ainsi, à une meilleure compréhension des processus géologiques qui en découlent.

Cependant, il reste des améliorations (principalement techniques) à apporter au modèle

analogique afin de rendre les résultats pertinents, comme par exemple utiliser un laser

pour éclairer seulement un plan dans le fluide, chose extrêmement délicate avec un fluide

tel que la silicone qui réfléchit les rayons du laser.

Les travaux qui vont maintenant être décrits découlent de ces expériences, et ont eu pour

but de produire des modèles numériques, mis à l’échelle, décrivant le devenir d’une plaque

en subduction dans le manteau terrestre.
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3.2 Déformation des plaques en subduction Subduc-

ting slabs : Jellyfishes in the Earth’s mantle

(Loiselet et al., G3 - submitted)

Dans le chapitre 2, j’ai montré qu’une rhéologie de la lithosphère en subduction de faible

viscosité cöıncide avec les observations (essentiellement les données sismiques et les images

de tomographie sismique). Dans la première partie de ce chapitre, je montre qu’une plaque

visqueuse en subduction subit une transformation qui tend vers une forme bien spécifique

et unique qui rappelle la géométrie des slabs proposée par les images de tomographie

sismique.

Pour effectuer l’étude sur l’évolution de la formation des méduses, j’ai procédé à une

étude paramétrique en faisant varier la géométrie de la plaque (dimension et pendage),

les rapports de viscosité entre la plaque et le manteau environnent ainsi que celui entre le

manteau supérieur et le manteau inférieur, et les contrastes de densité entre le la plaque

et le manteau supérieur et celui entre le manteau supérieur et le manteau inférieur. J’ai

donc utilisé le code numérique 3D à élément fini DOUAR. D’autres méthodes auraient

pu être utilisées, comme par exemple des méthodes d’intégrales de contour (Pozrikidis,

1992) souvent utilisées par les physiciens pour ce type d’approche. Dans la littérature, les

exemples les plus couramment étudiés sont des formes similaires mais où l’objet a une

viscosité inférieure à celle du fluide environnent (comme par exemple les panaches) (Olson

& Singer, 1985; Manga et al., 1993) contrairement aux slabs.

Les resultats montrent que le temps caractéristique de transformation en méduse d’une

lithosphère dépend essentiellement du rapport de viscosité entre la plaque en subduction

et le manteau environnent ainsi que de la dimension (largeur) de la plaque, mais en aucun

cas le contraste de densité entre la plaque et le manteau environnent aura une influence

(fig. 3.12).

Ces résultats peuvent être corréler aux images de tomographie sismique qui montrent dif-

férentes géométries des slabs suivant les zones de subduction (Karason & Van der Hilst,

2001). L’anomalie de vitesse dans le manteau supérieur permet d’imager un slab plutôt

aminci correspondant à un système extensif indiqué par les mécanismes au foyer (Isacks &

Molnar, 1971) alors qu’en profondeur, notamment au milieu du manteau inférieur (entre

660 et 1400 km de profondeur), l’anomalie indique plutôt un épaississement et un épan-

chement de la lithosphère d’environ trois à quatre fois son épaisseur initiale (à la surface)

(Ribe et al., 2007) en accord avec un domaine compressif suggéré par la sismicité (van der

Hilst & Widiyantoro, 1997; Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998; Karason & Van der
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Hilst, 2001; Fukao et al., 2001; Li et al., 2008).

Cette géométrie a d’abord été interprétée par des études effectuées sur de la déformation

du slab au niveau de la discontinuité à 660 km de profondeur et dans le manteau inférieur,

comme un comportement du slab en periodic buckling (Guillou-Frottier et al., 1995; Ribe

et al., 2007; Loubet et al., 2009; Behounkova & Cizkova, 2008). Ce processus se caractérise

par l’empilement périodique de lithosphère selon des plis dont l’amplitude est étroitement

liée avec les propriétés intrinsèques (l’épaisseur et la viscosité) de celle-ci (fig 3.1 C). Dans

les modèles utilisés par ces auteurs, un fort rapport de viscosité entre la lithosphère et le

manteau environnant est souvent adopté (entre 102 à 106) par les modélisateurs favorisant

ce type de comportement de la lithosphère au contact d’une interface.

Au regard des résultats des modèles obtenus, la géométrie particulière des slabs que l’on

retrouve au niveau des zones de subduction telles que Java, Hellénique, N-Kuril, ou bien

encore en Amérique Centrale semble rappeler la forme que peut prendre une plaque : la

forme en méduse.

Ce type de géométrie a été mis en évidence très tôt dans les travaux de Christensen &

Yuen (1984) puis dans les travaux de thèse de Karason (2002). Ces recherches ont essen-

tiellement permises de préciser la structure du manteau (1) en faisant varier les propriétés

géochimique et minéralogique du slab en fonction de la profondeur (Christensen & Yuen,

1984) ou (2) en regardant uniquement l’influence du rapport de viscosité entre le man-

teau supérieur et le manteau inférieur sur la déformation et la vitesse d’une plaque en

subduction de même viscosité que le manteau environnent (Karason, 2002).

La comparaison des prédictions de mes modèles avec les données de tomographie sismique

suggère un rapport de viscosité entre le slab et le manteau supérieur qui ne serait excédé

100, résultat que je défend également dans le chapitre précèdent. De plus, pour permettre

la pénétration de la lithosphère dans le manteau inférieur, le rapport de viscosité entre le

manteau supérieur et inférieur ainsi que le contraste de densité doit être faible, résultat

en cohérence avec les données du géoıide (Moresi & Gurnis, 1996).

Cette étude apporte donc une contrainte sur la viscosité du panneau plongeant et par la

même occasion sur la structure du manteau mais aussi une nouvelle interprétation sur les

observations de la lithosphère en subduction.

L’article qui suit, soumis à Geochemistry, Geophysics, Geosystem, co-signé avec J. Braun,

L. Husson, C. Le Calier de Veslud, C. Thieulot, P. Yamato et D. Grujic, synthétise ces

résultats et s’intéresse au devenir de la lithosphère lorsque celle-ci rencontre la disconti-

nuité à 660 km de profondeur.
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Figure 3.12: Evolution de la formation de la méduse en fonction du contraste
de densité

Rayon de courbure de la tête de la méduse en fonction de la profondeur de pénétration. La
déformation, à une profondeur donnée, sera la même quelquesoit le contraste de densité. Dans
le cas où le contraste de densité est multiplié par 2 (B) la chute de l’objet se fera 2 fois plus vite
sans altérer le taux de déformation (résultat implicite à l’équation de Stokes).

Evolution of the Jellyfish formation as a function of density contrast
Radius of the jellyfish head curvature as a function of slab penetration depth. Jellyfish defor-
mation is independent of the density contrast. If the density contrast is two more important,
object will fall two more faster but deformation rate will not be changed : it is an implicit result
from Stokes equation.
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Abstract 30 

The constantly improving resolution of geophysical data, seismic tomography and seismicity in 31 

particular, shows that the lithosphere does not subduct as a slab of uniform thickness but is rather 32 

thinned in the upper mantle and thickened around the transition zone between the upper and 33 

lower mantle. This observation has traditionally been interpreted as evidence for the buckling and 34 

piling of slabs at the boundary between the upper and lower mantle, where a strong contrast in 35 

viscosity may exist and cause resistance to the penetration of slabs into the lower mantle. The 36 

distribution and character of seismicity reveal, however, that slabs undergo vertical extension in 37 

the upper mantle and compression near the transition zone. In this paper, we demonstrate that 38 

during the subduction process, the shape of low viscosity slabs (1 to 100 times more viscous than 39 

the surrounding mantle) evolves toward an inverted plume shape that we coin jellyfish. Results of 40 

a 3D numerical model show that the leading tip of slabs deform toward a rounded head skirted by 41 

lateral tentacles that emerge from the sides of the jellyfish head. The head is linked to the body of 42 

the subducting slab by a thin tail. A complete parametric study reveals that subducting slabs may 43 

achieve a variety of shapes, in good agreement with the diversity of natural slab shapes evidenced 44 

by seismic tomography. Our work also suggests that the slab to mantle viscosity ratio in the Earth 45 

is most likely to be lower than 100. However, the sensitivity of slab shapes to upper and lower 46 

mantle viscosities and densities, which remain poorly constrained by independent evidence, 47 



precludes any systematic deciphering of the observations. 48 

 49 

Keywords: Subduction, slab viscosity, mantle stratification, seismic tomography  50 

 51 

Introduction 52 

 53 

The wide range of shapes observed among subducting oceanic lithospheres [Isacks and Molnar, 54 

1971; Karason, 2002; Li et al., 2008] suggests a complex dynamical behavior for the penetration 55 

of slabs into the mantle. The lack of earthquake activity below 700 km depth and the compressive 56 

nature of the focal mechanisms of the deep earthquakes along the surface of the slabs have been 57 

interpreted as an effect of the resistance of slabs to penetration into the lower mantle [Isacks and 58 

Molnar, 1971]. Such observations are at least compatible with dynamic models of the long 59 

wavelength geoid anomalies associated with slabs requiring an increase in viscosity from the 60 

upper to the lower mantle by a factor 10-100 [Hager and Richards, 1989; Lambeck and Johnston, 61 

1998; Moresi and Gurnis, 1996; Peltier, 1996; Ricard et al., 1993] or more [Kido and Cadek, 62 

1997]. But travel time tomography has also revealed that positive seismic anomalies attributed to 63 

slabs often extend into the lower mantle [Creager and Jordan, 1984; Grand, 1994; Jordan, 1977; 64 

Jordan and Lynn, 1974]. In the last decade, images from seismic tomography have improved in 65 

resolution and accuracy, and have revealed that slabs tend to thicken during penetration into the 66 

lower mantle, i.e., from the transition zone to mid-mantle depths [Bijwaard et al., 1998; Fukao et 67 

al., 2001; Grand et al., 1997]. Examples thereof include the Central and South Americas [Ren et 68 

al., 2007], southern Asia [Karason, 2002; Li et al., 2008] or the Hellenic slab [Piromallo and 69 

Morelli, 2003; Wortel and Spakman, 2000]. Slab thickening in the mid-lower mantle is often 70 

interpreted as evidence for periodic buckling of cold and stiff lithosphere as it penetrates into the 71 



mantle [Gaherty and Hager, 1994; Guillou-Frottier et al., 1995; Loubet et al., 2009; Ribe et al., 72 

2007]. However, the deformation of slabs going sinking through the mantle has also been 73 

interpreted as evidence that subducting plates could be very weak [Bevis, 1986; Cizkova et al., 74 

2002; Giardini and Woodhouse, 1984; Tao and O'Connell, 1993]. Indeed, although they have not 75 

emphasized this aspect before, previous authors (e.g., [Christensen and Yuen, 1986, Zhong and 76 

Gurnis, 1995; Funiciello et al., 2003]) do simulate (via numerical and analogue modeling) 77 

comparable spherical shapes for weak descending plates. Only Karason [2002] effectively 78 

associated the seismically observed morphology of slabs penetrating into the deep mantle to that 79 

of a thickened isoviscous slabs. He showed that the thickening of weak subducting slabs changes 80 

systematically with the viscosity contrast between the upper and lower mantles. 81 

Furthermore, the viscosity of the subducting plate strongly influences plate deformation and 82 

therefore its dynamics. In the literature, the range of assumed and predicted viscosity ratios 83 

between the slab and the surrounding mantle is large, comprised between 106 [Kincaid and 84 

Griffiths, 2003] and 1 [Husson, 2006; Karason, 2002]. The values used in recent models are 85 

comprised between 102 and 103 [Clark et al., 2008; Faccenna et al., 2001; Funiciello et al., 2003; 86 

Schellart, 2004; Stegman et al., 2006; Yamato et al., 2009]. Previous work from Loiselet et al. 87 

[2009] suggested that the viscosity ratio should be smaller than 102. 88 

 89 

In view of these most recent estimates of the viscosity ratio between the subducting plate and the 90 

surrounding mantle, we expanded on Karason’s [2002] work, exploring the possibility that a 91 

plate sinking into the mantle deforms and naturally thickens at mid-depths, without the need for a 92 

stiff lithosphere or a viscosity or density jump in the lower mantle. To demonstrate this point, we 93 

investigate here the role of the viscosity ratio between the plate and the surrounding fluid and, 94 

subsequently, the role of mantle stratification (corresponding to a viscosity or density jump) in 95 



forming a wide range of shapes, ranging from that of an undeformed slab to the characteristic 96 

shape of a downwelling plume that we refer to as a jellyfish. In the latter part of this paper, we 97 

further discuss our results in light of observed slab geometries, which we extract from seismic 98 

tomography images. 99 

 100 

Methodology 101 

 102 

In order to explore the dynamic interactions between the subducting lithosphere and the 103 

surrounding viscous mantle, we evaluate the deformation pattern of a slab sinking into the mantle 104 

by means of a three-dimensional numerical model that is designed to track sharp, dynamically 105 

deforming interfaces. The 3D finite element code DOUAR [Braun et al., 2008] solves for the 106 

conservation equations for mass, momentum and energy in the Boussinesq approximation, 107 

assuming that the mantle is an incompressible viscous medium. DOUAR is an ALE (Arbitrary 108 

Lagrangian Eulerian) Finite Element code based on an adaptive octree grid [Thieulot et al., 2008] 109 

that is highly suited to solve geometry problems in three dimensions. An octree is the simplest 110 

hierarchical division of the unit cube into smaller cubes, obtained by dividing, where higher 111 

resolution is required, each cube into 8 smaller cubes, up to a given or desired resolution. The 112 

smallest or undivided cubes are called the “leaves” of the octree. In DOUAR, the computational 113 

domain is therefore a unit cube, the finite elements are the leaves of the octree and their density is 114 

adapted to represent the various material, density and viscosity interfaces with optimum 115 

accuracy. The flow is driven by the internal density difference Δρ between the subducting 116 

lithosphere and the surrounding mantle. We simplify our analysis by assuming an infinite Prandtl 117 

number in a fluid with very low Reynolds number (Re = 0) and a linear rheology for all 118 

components of the system. Under such conditions, the velocity field u and pressure p obey the 119 



following simplified form of Navier–Stokes equations, referred to as the Stokes equations:  120 

 121 

∇.µ(∇u + ∇uT) − ∇p = ρg   (1)  122 

 123 

and 124 

 125 

∇.u = 0     (2)  126 

 127 

where ρ is the density, g the gravitational acceleration, p the pressure field, µ the dynamic 128 

viscosity and u the velocity.  129 

 130 

Interfaces (between the slab, upper mantle and lower mantle) are advected by using the computed 131 

velocity field and are tracked by a dual method combining Lagrangian particles for accuracy and 132 

level set functions for efficiency (see [Braun et al., 2008], for further details on this method). 133 

The model setup is shown in Figure 1 A and parameters are given in Table 1. The computational 134 

numerical domain is a unit cube (i.e., 1 x 1 x 1 in x, y, z directions) representing a ~ 2750 km 135 

Cartesian box, corresponding to the Earth’s mantle. The mantle is divided between an upper and 136 

lower mantle where a material discontinuity (i.e., that is advected with the flow) is imposed at 137 

z660=0.24 (~660 km). The grid counts (64)3 (or level 6 octree) regularly spaced elements (or 138 

leaves) everywhere but in and around the slab where the resolution is increased to level 8, i.e., the 139 

element size is 1/256 of the size of the unit cube. Free slip is assumed on all boundaries. The 140 

experiment is initiated by placing a vertical (unless otherwise specified) plate of length, l=0.066 141 

(~ 182 km) and thickness h=0.03 (~ 83 km) in the mantle between depths of 0.03 and 0.096 (~ 83 142 



km to 264 km, Fig. 1A).  143 

To ensure that the plate falling is controlled only by the buoyancy forces arising from the density 144 

contrast and by the viscosity ratio between the plate and the surrounding viscous fluid, the 145 

velocity at the top boundary of the plate is not fixed (i.e., not set to zero for the calculation of the 146 

velocity field). For the same raison, the top boundary of the slab is not attached to the top of the 147 

model box where the velocity component in the z-direction vanishes (free-slip conditions). 148 

However, since the slab is considered “infinite” in our simulation, slab material is constantly 149 

added from the top. To simulate that, we do not update the geometry of the upper boundary of the 150 

slab from the computed velocity field, such that it stays at the same level through time (i.e., at z= 151 

0.03 from the top of the model box). Consequently, plate volume increases with time. In this way 152 

we discard any resistance to sinking that may arise in nature from the relative horizontal 153 

movement between the plate and the mantle. We assign a constant density contrast between the 154 

slab and the surrounding mantle. All viscosities are Newtonian and uniform within the slab and 155 

the mantle; the upper mantle viscosity is taken as the reference viscosity (= 1). More complex 156 

rheologies may prevail in nature, especially rheologies that account for the influence of 157 

temperature on viscosity (e.g. [Billen and Gurnis, 2005]), but we chose to keep the model as 158 

simple as possible in order to quantify its behavior as a function of the effective slab to mantle 159 

viscosity ratio that we vary from µs=0.01 to 100. In our study, plate width, w, and initial slab dip, 160 

α, are also varied between 1/8, 1/4, and 1/2 of the box width and 90, 70, 60, 45 and 30° 161 

respectively. 162 

 163 

Results 164 

 165 



We performed a series of 27 experiments to explore the dependence of the slab deformation on 166 

slab to lower mantle density contrast Δρ, slab width w, slab dip α, slab to mantle viscosity ratio 167 

µs, and lower to upper mantle viscosity ratio µl. Some interesting features prevail regardless of 168 

the parameter values that we review below. To illustrate this point, we first show the results of a 169 

simple experiment (reference model) in which the plate viscosity is 10 times that of the upper 170 

mantle and where there is no viscosity or density contrast between the upper and lower mantle. 171 

The initial plate width is 0.25 (i.e., 1/4 of the box width) and the slab is vertical. 172 

 173 

General evolution of the models 174 

During the sinking of the plate into the mantle, its shape evolves in a comparable way, to a large 175 

extent, to that of a reverse or descending plume (Fig. 1A and 1B) [Christensen and Yuen, 1984; 176 

Karason, 2002]. Note however that in most of our models the viscosity ratio is inverted in 177 

comparison to that of a typical rising mantle plume, which is characterized by a lower viscosity 178 

than the surrounding mantle. The shape of the slab is characterized by a rounded head at its 179 

leading tip, with two trailing “tentacles” along each narrow edge (Fig. 1B), and connected to the 180 

surface by a long rectangular section tail. The initial rectangular shape probably promotes the 181 

development of the tentacles, but even when using plates with smooth edges, they still form. To a 182 

minor extent, the mantle also drags the longer edges and gently wraps them over the body of the 183 

slab (Fig. 1B). In the following, we refer to the deformed shape of the slab as that of a jellyfish, 184 

for both our model slabs and real jellyfishes are characterized by comparable shapes that should 185 

minimize the viscous dissipation of energy while they move through the fluid. The jellyfish shape 186 

can be characterized by the longitudinal radius of curvature Rw and the lateral radius of curvature 187 

Rh (see Fig. 1C). In practice, to calculate Rw and Rh, we compute the equation of the circle that 188 



circumscribes the triangle defined by the three vertices made by the leading tip (deepest point of 189 

the greatest z-value) and the two tips of the tentacles in the longitudinal direction (points of 190 

maximum and minimum x-value for Rw and y-value for Rh,). To further characterize the shape of 191 

the jellyfish and the flow it engenders in the mantle, we compute for each of the numerical 192 

experiments: (a) the velocity of the jellyfish head (measured on the slab at its maximum z-193 

position) and its radius of curvature, (b) the maximum strain rate along the central vertical axis z, 194 

(c) the surface area of horizontal sections of the plate (distant by 0.03) as a function of depth and 195 

(d) the total viscous dissipation in the mantle. 196 

 197 

During the initial stages of subduction, the slab head becomes wider, thicker and curved (Fig. 1B 198 

and 2A). The sinking velocity (measured at the jellyfish head) increases with plate deformation 199 

(Fig. 2A). The radius of curvature Rw decreases rapidly (Fig. 2B) as the slab tip evolves from a 200 

straight horizontal edge into a curved body. During this phase both the strain rate (Fig. 3A) and 201 

the viscous dissipation in the mantle (Fig. 3B) increase rapidly. When the slab tip reaches depths 202 

of 0.2 to 0.4, the head of the jellyfish is fully developed and an optimal curvature has been 203 

reached as indicated by the steady minimal value for Rw (Fig. 2B).  204 

As the slab further penetrates into the mantle, the ratio between the lateral and longitudinal radii 205 

increases (Fig. 2B), suggesting that the jellyfish head shape evolves toward a sphere (i.e., the 206 

radius of curvature is the same in all directions). During this stage, the sinking velocity continues 207 

to increase towards a maximum value (Fig. 2A), yet the strain rate and mantle viscous dissipation 208 

remain steady (Fig. 3A and 3B). In fact, once the jellyfish head is formed, only the “tentacles” 209 

continue to grow (Fig. 1B). A neck forms above the jellyfish head, along the tail connecting the 210 

head to the surface (Fig. 1B), its area remaining constant. At this stage, the jellyfish head area is 211 

respectively 1.5 and 2 times larger than the maximum (which is at the surface) and minimum (at 212 



the neck) surface areas of the tail (Fig. 3D). According to the distribution of vertical strain (Fig. 213 

3C), the tail is lengthened near the surface while the head is shortened at depth (Fig. 3C). 214 

Consequently, the head perimeter is as enlarged as the tail is thinned with respect to the original 215 

dimension of the slab before subduction. The final stage of evolution of the shape of the slab 216 

reflects the interaction of the jellyfish with the bottom of the box. The sinking velocity decreases 217 

to zero and the jellyfish head flattens. 218 

 219 

In the following paragraphs, we show how this general scheme is modulated by variable setup 220 

geometries and key parameters, in order to understand the processes that control the behavior of 221 

the slab as it penetrates into the mantle. 222 

 223 

Slab width 224 

Plate width is known to influence the kinematics of subduction [Di Giuseppe et al., 2008; 225 

Loiselet et al., 2009; Piromallo et al., 2006; Schellart et al., 2007]. We evaluate its impact on the 226 

shape of the jellyfish by varying the plate width w between 0.125 and 0.5 (1/8 and 1/2 of the box 227 

width) while leaving the box size and plate thickness unchanged. Results show that, in all cases, 228 

the radius of curvature Rw of the jellyfish head decreases through time and tends toward a 229 

minimal value (Fig. 4A). When normalized to slab width w and slab thickness h, Rw reaches a 230 

value comprised within a narrow range (~ 3/4) proportional to the sum of the width and 231 

thickness, i.e., the jellyfish head evolves toward a locally regular, spherical shape with a diameter 232 

proportional to 1.5 * (w+h). This is better illustrated by considering the Rh/Rw ratio (Fig. 4B), 233 

which increases with slab penetration. Of course, the ratio between the initial slab width and 234 

thickness influences the curvature of the jellyfish head. If the plate has an initial square horizontal 235 

cross section, the slab diameter tends to 1 and Rw is always equal to Rh. Implicitly, the rate of 236 



formation of the jellyfish shape depends on the initial plate shape (i.e., w/h ratio): a narrow plate 237 

adopts the jellyfish shape faster than a wide plate. 238 

 239 

Slab dip 240 

In most natural cases, subduction does not initiate vertically: slabs tend to dip at a finite angle 241 

underneath the overriding plate. We explore the impact of slab dip on the jellyfish evolution by 242 

varying its value between 30 and 90°. Boundary conditions are the same as for the reference 243 

model. In figure 5, we present results from two experiments, characterized by slab dips of 60 and 244 

30°, respectively. The radius of the jellyfish head decreases and tends toward a minimal Rw value, 245 

regardless of the initially imposed slab dip. However, the morphology gets highly asymmetrical 246 

for shallow dipping slabs and the jellyfish shape transforms into a spoon shape (Fig. 5A and 5B). 247 

Note that in our numerical setup, the location of the subduction zone at surface level remains 248 

fixed with respect to the underlying mantle while in nature, this may not be the case and slabs 249 

may gradually become vertical, thanks to the advance of the trench and/or retreat of the slab/head 250 

(Fig. 5C and 5D). The dip does not seem to be a critical parameter in our parametric study and in 251 

the following numerical experiments we will only consider a 90° dip angle (or vertical slab), as 252 

set up in the reference model. 253 

 254 

Slab to mantle viscosity ratio 255 

We test different viscosity ratios (from 10-2 to 102) between the lithosphere slab and the 256 

surrounding mantle (Fig. 6A). Note that in the absence of any viscosity difference between the 257 

slab and mantle, the flow is that of a Stokes sinker. Furthermore, because we neglect the potential 258 

and highly unknown dependence of mantle and lithospheric rock viscosity on pressure, 259 

temperature or stress, our viscosities must be considered as effective values. Expanding the work 260 



of Olson and Singer [1985] on creeping, rising plumes, we identify three classes of jellyfishes 261 

based on the development of the jellyfish head: (i) Cavity jellyfishes, for which the plate 262 

viscosity is lower than that of the mantle; they feature well rounded heads connected to tails upon 263 

which tentacles are retracted (Fig. 6A, µs = 10-2). (ii) Diapiric jellyfishes develop when the 264 

system is isoviscous or close to it. They differ from cavity jellyfishes by their well-individualized 265 

tentacles and even better rounded head (Fig. 6A, µs= 1). (iii) Anvil jellyfishes develop when the 266 

viscosity ratio is much larger than 1. In this case, the slab grows into an inverted anvil-shaped cap 267 

(i.e., jellyfish head) along its leading edge (Fig. 6A, µs= 101-102). Because slab viscosity is higher 268 

than that of the surrounding mantle, anvil jellyfishes more likely apply to the Earth better than the 269 

other classes and in the following, we focus on this class. The deformation highly depends on the 270 

viscosity ratio, as illustrated by the strain rates along the vertical z-axis of the jellyfish (Fig. 6B). 271 

The lower the viscosity ratio is, the higher the strain rates are, but they are always extensional in 272 

the tail and compressional in the head. Obviously, when µs >> 100, the slab does not deform and 273 

the head and tail do not develop.  274 

 275 

For high viscosity contrast, the radius of curvature Rw also decreases through time until it reaches 276 

a minimum value (Fig. 6C). This indicates that, regardless of the viscosity ratio, the plate will 277 

tend toward an optimal shape (for an infinite domain in the vertical direction), although this 278 

might require a very long descent time for a very large viscosity ratio. In all cases, the velocity 279 

increases gradually during the early evolutionary stages of the jellyfish at shallow depths; it 280 

reaches a maximum value, and eventually decreases when plate penetration is hindered by the 281 

undeformable bottom of the model experiment (Fig. 6D).  282 

Interestingly, the viscosity ratio affects the sinking velocity. The slab penetrates faster into the 283 



mantle when µs is high (µs=100) and the velocity reaches its maximum value at greater depths 284 

than for less viscous slabs. When the viscosity ratio is low (µs=1), the velocity starts to decrease 285 

at rather shallow depths (~0.35). These results can be explained by the joint effects of (i) the plate 286 

bulk mass (because the high viscous plate remained relatively undeformed, the boundary flux 287 

condition near the surface imposes a larger mass flux and thus larger negative buoyancy), (ii) 288 

plate stretching in the tail (which for low viscosity slabs, favors viscous dissipation in the 289 

surrounding mantle and prevents efficient stress transmission) and (iii) the passive resistance of 290 

the bottom of the mantle. Note that these results apparently differ from the solution obtained by 291 

Hadamard [1911] and Rybcszynski [1911] which predicts that the sinking velocity should 292 

decrease as the viscosity contrast increases. This is actually not very surprising because the latter 293 

solution only applies to a constant volume, deforming spherical bubble characterized by a lower 294 

viscosity than the surrounding fluid. 295 

 296 

Both extensive and compressive strain rates are larger in the tails and in the heads of low 297 

viscosity jellyfishes than of the high viscosity ones, implying that the sinking velocity of low 298 

viscosity slabs tends more rapidly to the Stokes velocity of the jellyfish head; this velocity yet 299 

remains lower than the sinking velocity of highly viscous slabs that are more negatively buoyant 300 

simply because of the larger resulting plate volume.  301 

 302 

Viscosity stratification between upper mantle and lower mantle 303 

Scaled analogue experiments of the subduction process [Funiciello et al., 2003; Griffiths et al., 304 

1995; Guillou-Frottier et al., 1995; Kincaid and Olson, 1987, Schellart et al., 2004] and 305 

numerical studies of subduction systems, [Behounkova and Cizkova, 2008; Christensen, 1996; 306 



Cizkova et al., 2007; Davies, 1995; Enns et al., 2005; Gaherty and Hager, 1994; Goes et al., 307 

2008; Houseman and Gubbins, 1997; Schellart et al., 2007; Tackley, 1993; Tao and O'Connell, 308 

1993; Yoshioka and Wortel, 1995; Zhong and Gurnis, 1995] have already illustrated the modes of 309 

deformation of a stiff subducted slab reaching a fluid interface characterized by a viscosity and/or 310 

density increase. These studies have shown the importance of the density contrast [Christensen 311 

and Yuen, 1984] and viscosity ratio [Karason, 2002; Kincaid and Olson, 1987] in governing 312 

whether the slab will lie along the interface, sink through it, or buckle and pile up at the interface 313 

[Ribe, 2003]. Here, we study the evolution of the jellyfish shape (i.e., low viscous slab) when the 314 

slab meets the 660 km boundary, which we either define as a viscosity or density contrast 315 

between the upper and lower mantle. 316 

 317 

Figure 7 summarizes the behavior of the plate as it forms a jellyfish shape and/or penetrates into 318 

the lower mantle as a function of µs, the viscosity ratio between the slab and the upper mantle, 319 

and µl, the viscosity ratio between the lower and upper mantle.  320 

We observe a range of subducting plate shapes, with or without stratification boundary 321 

penetration, an indication that several factors are involved in the style of slab deformation when a 322 

fluid interface is present. We can define four different cases: 323 

(a) Jellyfishing (i.e., formation of a jellyfish shape) and penetration (µs< 100 and µl < 100). The 324 

plate has a sufficiently low viscosity to transform into a jellyfish. The jellyfish head radius of 325 

curvature Rw is low (Fig. 8A). The stratification is weak enough to permit the slab to sink into the 326 

lower mantle with minor deformation of the mantle stratification discontinuity. The plate 327 

continues to sink with a velocity decrease but without any interruption (Fig. 8B). The interface 328 

deflects around the slab to form a blob and slowly collapses at the plate sinking velocity. 329 



(b) Jellyfishing and no penetration (µs< 100 and µl > 100). The plate transforms into jellyfish but 330 

does not penetrate the lower mantle. The plate stops close to the stratification boundary and the 331 

jellyfish head flattens. This case is also characterized by a rapid increase in Rw when the plate 332 

reaches the interface, followed by a phase of decreasing Rw (Fig. 8A). 333 

(c) No jellyfishing and penetration (µs > 100 and µl < 100). The plate is too viscous and cannot 334 

evolve toward a jellyfish shape before it reaches the upper/lower mantle boundary but crosses it 335 

because the viscosity ratio µl is low enough. Consequently, the deflected interface collapses 336 

around the quasi-rigid slab. The viscosity ratio between the plate and the fluid decreases in the 337 

lower mantle allowing plate thickening in the lower fluid.  338 

(d) No jellyfishing and no penetration (µs > 100 and µl > 100). The plate does not cross the 339 

stratification boundary and keeps a slab shape because the viscosity ratio with the surrounding 340 

mantle is too high. Furthermore the strong viscosity contrast with lower mantle does not permit 341 

slab deformation and slab penetration. The interface stays straight.  342 

Our results therefore demonstrate that the penetration of the plate into the lower mantle mainly 343 

depends on mantle stratification while the widening of the slab tip and jellyfish formation mostly 344 

depends on the slab strength (i.e., viscosity ratio between the subducting plate and the 345 

surrounding mantle).  346 

Note that all slabs should ultimately penetrate if given sufficient time. Here, we define 347 

penetration mode when the characteristic slab sinking velocity is comparable to the characteristic 348 

penetration velocity, i.e., the slab does not pile up on the upper mantle / lower mantle interface. 349 

 350 

Density stratification between upper and lower mantle 351 

To investigate the influence of the various density contrasts between the sinking slab, upper 352 



mantle and lower mantle, we used the critical dimensionless parameter r defined by Kincaid and 353 

Olson [1987] (Fig. 9) in which the slab/lower mantle density contrast is normalized by the 354 

slab/upper mantle density contrast: r = (ρs – ρlm) / (ρs – ρum). r = 1 corresponds to a uniformly 355 

dense fluid (no density contrast between the upper and lower mantle), while negative values of r 356 

correspond to a denser lower mantle than the sinking slab. Results are given for -0.2 < r < 1.0 357 

(Fig 8 and 9). We identify four cases in figure 9: 358 

(a) r = -0.2: strong stratification and no slab penetration. While the slab sinks through the upper 359 

mantle and reaches the discontinuity, its deformation is controlled by the viscosity ratio between 360 

the slab and the upper mantle. The leading edge thickens when it meets the undeformable 361 

interface. Rw increases and the sinking velocity decreases (Fig. 8A and 8B).  362 

(b) r ∼ 0 : partial slab penetration into the lower mantle. Sinking rates are lower than when r = -363 

0.2. Rw increases (Fig. 8A and 8B) when the slab reaches the mantle discontinuity. The leading 364 

edge of the slab reclines onto the interface. Buoyancy forces in the lower mantle are not strong 365 

enough to stall subduction until the slab has penetrated below the discontinuity (around 1/10 366 

penetration in the lower mantle). Within this range of density contrasts the initial penetration is 367 

however always limited. 368 

(c) r ∼ 0.5 : slab penetration. The slab sinks through the lower layer but only on a very long time 369 

scale because the sinking velocity decreases (Fig. 8B). The deflected interface collapses around 370 

the slab into a blob. Both the slab and the deformed interface descend slowly.  371 

(d) r > 0.5 : weak stratification. The stratification is weak enough to permit the slab to sink into 372 

the lower mantle with only minor deformation of the interface. The slab acquires the jellyfish 373 

form as described in the above section. Both the viscosity and density stratification of the mantle 374 

intensify the decrease in slab sinking rates at its deep head, but also at the surface level (Fig. 8C).  375 



 376 

Comparison to the real Earth  377 

 378 

Several types of seismically derived data address the problem of slab deformation within the 379 

mantle, as reviewed by Lay [1994]. The quasi-planar geometry of subducting slabs in the upper 380 

mantle was first defined from the distribution of large earthquakes along Wadati-Benioff zones 381 

[Isacks and Barazangi, 1977; Jarrard, 1986]. In addition, maps of earthquake focal positions 382 

[Engdahl et al., 1998] provided high resolution three dimensional images of the seismogenic 383 

regions surrounding subduction zones that gave rise to general geometric and deformation 384 

models of mantle slabs, such as the RUM model [Gudmundsson and Sambridge, 1998]. 385 

Furthermore, global seismic tomography models [Bijwaard et al., 1998; Ding and Grand, 1994; 386 

Fukao, 1992; Grand, 1994; van der Hilst, 1995; van der Hilst and Widiyantoro, 1997; Wortel 387 

and Spakman, 2000, Becker and Boschi, 2002] provide more insights into slab morphology, 388 

including those characterized by a relatively low seismicity [Li et al., 2008], as well as the 389 

distribution of seismic velocity anomalies in the mantle surrounding the slabs. Most recently, 390 

seismic images have been interpreted in terms of the most probable density field yielding the 391 

observed seismic velocity anomalies, which in turn have been used to derive models of self-392 

consistent mantle flow (e.g. [Becker, 2006; Conrad et al., 2007; Conrad and Husson, 2009; 393 

Mitrovica and Forte, 2004; Moucha et al., 2007]). 394 

 395 

All above mentioned methods are complementary and show that subducting slabs are significant 396 

structures in the upper mantle, that the majority of them penetrates into the lower mantle and that 397 

they are characterized by a rather complex three-dimensional deformation pattern (rather than 398 

being planar slabs) [Yamaoka et al., 1986]. In many instances, which we will describe below, 399 



tomographic images suggest a characteristic shape for the slab, with a relatively narrow trace in 400 

the upper mantle and a wider anomaly in the mid–lower mantle [Karason and Van der Hilst, 401 

2001]. Clearly, subducted lithosphere is rarely imaged as a slab-shaped feature but rather as a 402 

spheroidal anomaly. As shown by [Karason, 2002], using paleogeographic reconstitutions, 403 

geophysical observations are therefore consistent with our theoretical prediction that subducted 404 

slabs should deform as they penetrate into the mantle to take the shape of a jellyfish. The 405 

distribution of focal mechanisms shows that stresses within the subducted slab are characterized 406 

by down-dip extension in its upper part (between 100 and 300 km depth), which is also 407 

associated with the narrow section of the slab, and by down-dip compression in the deeper part of 408 

the slab, i.e., toward the 660 km boundary [Apperson and Frohlich, 1987; Isacks and Molnar, 409 

1969; Vassiliou et al., 1984], which is associated with the thickest section of the slab. Such a 410 

distribution of stress, and thus strain rate, along the subducting plate is identical to that predicted 411 

in our models of a slab transforming into a jellyfish (Fig. 3C). 412 

 413 

By conducting a careful review of high resolution images of Wadati-Benioff zones derived from 414 

the accurate localization of seismicity [Engdahl et al., 1998] and tomographic images obtained 415 

from P-waves seismic travel time anomalies [Li et al., 2008], we came to the conclusion that 416 

there are four main categories of slabs (defined in Table 2) in the Earth’s mantle, varying in their 417 

shape (on whether subducted slabs thicken at depth or not) and interaction characteristics at/with 418 

the 660 km discontinuity (whether subducted slabs penetrate or not in the lower mantle). To 419 

illustrate these categories, we explored the structure of a variety of subduction systems and slab 420 

geometries in 2D and 3D views derived from a P-wave seismic tomography model [Li et al., 421 

2008]. We selected well-defined examples that illustrate each category (Fig. 10). These 422 

categories are: 423 



Type 1: Penetration and thickening: the Hellenic slab (Fig. 10A). The subducted lithosphere 424 

crosses the 660 km boundary with a small perturbation in thickness, which increases in the mid-425 

lower mantle. Below 660 km, a fast velocity anomaly appears in the subducting plate which 426 

widens to ~400 km in the mid-mantle (~1200 km depth). The penetration of the subducted slab 427 

through the 660 km discontinuity and slab thickening in the mid-mantle (~1200 km) are the two 428 

remarkable features that are observed in other tomographic studies of this region [Piromallo and 429 

Morelli, 2003; Spakman et al., 1993]. Other subduction zones where comparable features are 430 

observed include Central America, N-Kuril [Ding and Grand, 1994], Java [Fukao, 1992; Puspito 431 

et al., 1993; Widiyantoro and van der Hilst, 1996] and India-Tibet [Bijwaard et al., 1998; Grand 432 

et al., 1997]. 433 

Type 2: Slab Deflection with little or no penetration: the Izu-Bonin slab. In this category, slabs 434 

are significantly deflected above the 660 km discontinuity to form a sub-horizontal high seismic 435 

velocity zone. Vertical cross section in this area (Fig. 10B) clearly demonstrates that the slab has 436 

been strongly deflected at the 660 km discontinuity with only a slight hint that it may have 437 

penetrated in the lower mantle. The slabs in the Izu-Bonin [Tajima and Grand, 1998], in S-Kuril 438 

[Tajima and Grand, 1995] and Japan subduction systems are the best examples of this category.  439 

Type 3: Pure penetration: the Mariana slab. As shown in Fig. 10C and as seen in many 440 

tomographic studies (e.g. [Fukao, 1992; van der Hilst and Seno, 1993; Zhou, 1988]), the Mariana 441 

slab appears to penetrate the 660 km discontinuity to reach the mid-mantle without significant 442 

thickening. Another typical example is the Kermadec slab [Zhao et al., 2007]. 443 

Type 4: No penetration and no thickening: the Scotia slab. The last category includes the 444 

Calabria, Aleutian, Caribbean, Ryukyu and the Scotia slabs that do not penetrate into the lower 445 

mantle and do not seem to experience any thickening at their base (Fig. 10D). However, many 446 

slabs of this type may lay flat on the 660 km discontinuity because of slab rollback (e.g., Calabria 447 



or Scotia), which makes the comparison to our experiments more uncertain.  448 

In order to further characterize the shape of the subducting slabs, we mapped data from the 449 

tomographic model of Li et al. [2008] on a Cartesian grid using the GMT software [Wessel and 450 

Smith, 1991] to compute horizontal cross-sections at 100 km intervals of the seismic velocity 451 

anomalies from which we estimated the surface area of the slabs as they penetrate into the 452 

mantle, from 100 to 1400 km depths. In that way, we optimize the accuracy of estimates of the 453 

slab thinning/thickening with depth. In fact, at each depth, we considered three contours of the 454 

velocity anomaly contrast (minimum, mean and maximum relative velocities) to avoid artifacts 455 

arising from the inherent resolution of tomographic models. Note that no unique values for the 456 

seismic velocity contrasts can be selected for they vary with depth, in particular because of the 457 

thermal relaxation of the slabs during their downward route; contouring is therefore arbitrary and 458 

to some extent, subjective. We normalized the surface areas comprised inside each of the 459 

contours by the contour area at the surface to obtain dimensionless vertical profiles of the slab 460 

thickness (extracted from horizontal section). This procedure was also performed on some of our 461 

numerical model results (Fig. 10).  462 

These values for slab thickness as they penetrate in the mantle are more relevant qualitatively 463 

than quantitatively. Although Li et al. [2008] suggest that the deep mantle parts of the slab 464 

structures are well resolved and are not affected by artifacts arising from the uneven distribution 465 

of seismic sources and receivers, which suggest some robustness, we emphasize that the 466 

comparison of experiments to real Earth should be taken with care. 467 

 468 

For each of the four slab categories, we compared thickness profiles from the tomographic model 469 

to those obtained from numerical models in which we varied the viscosity ratio µs between 1 and 470 



100, the viscosity ratio µl between 1 and 1000 and the density parameter r between -0.2 and 1 471 

(Fig. 10). To facilitate the comparison between data and models, we show model-predicted 472 

surface area profiles for model times that best correspond to subduction/penetration level 473 

suggested by each of the four tomographic images. The tentacles from the predicted model as 474 

described in results part are not considered (i.e., we include tentacles in surface area calculations) 475 

because the resolution of seismic tomography models is not sufficient to characterize their 476 

geometry. 477 

We first notice that, in both the numerical models, where the viscosity mantle stratification (µl > 478 

1) or the density mantle stratification (r < 1) impacts on plate penetration and on its deformation, 479 

and in some of the tomographic images, the formation of the jellyfish head and the corresponding 480 

thickening of the slab usually occurs deeper than the imposed viscosity/density jump at 660 km 481 

depth. This implies that, if in some cases the discontinuity impacts the thickening of the 482 

subducting slab, the formation of the jellyfish may take place at greater depths and is thus likely 483 

to result from an independent process, as advocated by our numerical model results. 484 

Then, in the first two categories, slab thickening occurs at (i.e., type 2, Izu Bonin slab, Fig. 10B) 485 

or below the 660 km discontinuity (i.e., type 1, Hellenic slab, Fig. 10A); comparing tomographic 486 

models and the results of the numerical models suggests that the formation of the jellyfish head is 487 

best explained either by a low increase in viscosity from upper to lower mantle (µl ~ 10), 488 

consistent with previous studies based on the interpretation of the geoid [Moresi and Gurnis, 489 

1996] or by a weak jump in density between the upper and lower mantle (r ~ 0.5), as suggested 490 

by other model results [Christensen and Yuen, 1984]. In nature, we found it impossible to 491 

discriminate the two causes; a combination of both is probably responsible for slab thickening. 492 

The observed surface area vs. depth profiles are best explained with a relatively low slab 493 



viscosity (only ~10–100 times the mantle viscosity), which confirms the results of Loiselet et al. 494 

[2009].  495 

In the third category, the Mariana slab displays a rather different behavior that suggests that the 496 

slab may be stronger than slabs belonging to type 1, and does not evolve into a jellyfish shape as 497 

it descends through the upper mantle. The slight thickening that appears in the slab cross-498 

sectional area observed at depths between 1100 and 1650 km may be due to the relatively poor 499 

resolution of the tomographic images at those depths or to a mild density or viscosity 500 

stratification as suggested by [Cizkova et al., 1997; Hager and Richards, 1989; Lambeck and 501 

Johnston, 1998]. 502 

In the fourth category, thickening of the Scotia slab as it approaches the 660 km discontinuity 503 

could be explained by the formation of a jellyfish head, which in turns requires a relatively low 504 

viscosity/strength subducting plate. 505 

 506 

In order to evaluate the relationship between the geometries derived from the analysis of a 507 

tomographic model, and the factors that might control it such as the density and/or viscosity of 508 

subducted slabs, we use the parameter Φ, introduced by Wortel and Vlaar [1998], defined as Φ = 509 

age*Vs (where age is the average age of lithosphere at the time of subduction and Vs is the 510 

average velocity of subduction along trench segments) (see Table 2). This parameter can be 511 

interpreted as a proxy for the thermal maturation of the slab, which affects both the viscosity and 512 

density of the slab. There is a clear distribution of slab categories (type 1, 2, 3 or 4) as a function 513 

of Φ (Fig. 11): (i) slabs with small thermal parameters Φ (or hot slabs) more easily jellyfish (i.e., 514 

type 1) than those with larger values for Φ (i.e., type 3); and (ii) slabs with large values of Φ tend 515 

to subduct more easily for they are presumably stiffer and denser. For very small thermal 516 



parameters, thermal diffusion may have had enough time to heat up the slabs so that they do not 517 

show up in seismic tomography. Alternatively, heated slabs may have lost their initial negative 518 

buoyancy and are no longer able to continue to subduct to greater depths than the transition zone 519 

(type 4, Calabria, Scotia slabs). Last, slabs of type 2 seem to be at odds with our previous 520 

analysis, for they appear to pond on the 660 km discontinuity, whereas in our models stiff slabs 521 

are predicted to penetrate into the lower mantle and not to deform. The departure between our 522 

models and the predictions given by the thermal parameter Φ may however reflect the fact that 523 

this proxy does not apply for slabs of type 2 (Izu-Bonin, S-Kuril, Japan and Tonga slabs). 524 

 525 

In our numerical models, and thus in our interpretation of the various slab geometries suggested 526 

by tomographic models, we have assumed that slab motion is primarily driven by its buoyancy, 527 

i.e., the main force acting on the subducting oceanic lithosphere is the gravitational force arising 528 

from the high density of the plate with respect to the surrounding mantle. This has led us to 529 

interpret the observed thickening of weak slabs in the vicinity of the 660 km discontinuity as 530 

resulting from the formation of a jellyfish head in response to viscous drag between the slab and 531 

the mantle, potentially enhanced by the presence of a viscosity and/or density contrast between 532 

the upper and lower mantle. The former process (jellyfishing), in turn implies that the viscosity 533 

ratio between the slab and the mantle is relatively small (order 10), in other words that slabs are 534 

relatively weak. The latter process (interaction with the 660 km discontinuity) is supported by the 535 

compressive nature of the focal mechanisms of deep earthquakes [Isacks and Molnar, 1969], 536 

which clearly indicates the presence of resisting forces deeper than the transition zone, resulting 537 

from an increase in viscosity or a decrease in the density contrast between the slab and the 538 

surrounding mantle, and thus a decrease in the driving force.  539 

However, another explanation for the thickening of the slab along the 660 km discontinuity relies 540 



on the subduction (or penetration) velocity being imposed to the slab by other forces, either 541 

originating at the mid-ocean ridge (i.e., ridge push) or along other segments of the subducting 542 

lithosphere. If this is true and the trench migration velocity is significantly higher than the 543 

penetration velocity of the slab in the lower mantle (due to resistance force), slabs will have to 544 

deform on the 660 km discontinuity, to flatten and lie horizontally on it [Christensen, 1996; Enns 545 

et al., 2005; Griffiths et al., 1995; Guillou-Frottier et al., 1995; Olbertz et al., 1997; Tagawa et 546 

al., 2007]. This scenario may explain why the Izu-Bonin slab flattens on the 660 km discontinuity 547 

[van der Hilst and Seno, 1993] whereas the Mariana slab penetrates it; similarly, the change in 548 

the style of subduction from the northern to southern Kuril [Ding and Grand, 1994; Fukao, 1992] 549 

is a potential illustration. 550 

 551 

Discussion  552 

 553 

Seismic tomography images provide evidence for a strong deformation of some sections of the 554 

subducted lithosphere in the Earth’s mantle. In the deep Earth’s interior, some slabs may flatten 555 

and pond above or within the transition zone, such as beneath the Chilean Andes, the Aleutian, 556 

the S-Kuril, Japan, and Izu-Bonin. Other slabs tend to be deflected and lie sub-horizontally on the 557 

upper to lower mantle transition region before (at least for some of them) penetrating into the 558 

mid-lower mantle (such as in the N-Kuril, Hellenic, and the Philippines subduction systems), or 559 

well into the lower mantle (such as beneath the Peruvian Andes, Java, Mariana and Kermadec). 560 

In the latter case, slabs narrow in the upper mantle and anomalously thicken in the mid–lower 561 

mantle. Some authors explain this feature as resulting from a buckling instability [Griffiths and 562 

Turner, 1988; Ribe et al., 2007]. Alternatively, Christensen and Yuen [1984] and Karason [2002] 563 

showed that the large mid-mantle seismic anomaly could either be explained by geochemical and 564 



mineralogical changes in the slab as a function of depth or by the presence of a substantial 565 

viscosity jump at the 660 km discontinuity that modulates the penetration of an isoviscous plate.  566 

Here we propose, on the basis of the results of a large number of numerical experiments and their 567 

comparison to tomographic images, that the deformation of the subducting lithosphere mainly 568 

results from the interaction of a relatively weak slab with the surrounding viscous mantle, leading 569 

to the deformation of the planar lithosphere into a jellyfish.  570 

 571 

For each of the four subduction categories considered here, the comparison with model scenarios 572 

suggests that the viscosity ratios between the slab and the upper mantle ranges between 10 and 573 

100. This is in accordance with Husson [2006] who found a good agreement between the 574 

topography observed above subduction zones and the dynamic topography computed assuming 575 

isoviscous flow in the mantle. Cizkova et al. [2002] also found that slabs must be relatively weak 576 

in order to be deflected in the transition zone. Based on the results of analogue experiments, 577 

[Funiciello et al., 2008 and Schellart, 2009] suggested that the observed trench and plate 578 

velocities and slab bending respectively are indicative of relatively weak slabs. More 579 

comprehensive reviews can be found in [Billen, 2008] or [Becker and Faccenna, 2009]. 580 

The low slab strength we predict here is at odds with the setup of many other analogue and 581 

numerical models [Capitanio et al., 2007; Clark et al., 2008; Conrad and Hager, 1999; 582 

Funiciello et al., 2003; Morra et al., 2006; Royden and Husson, 2006; Schellart, 2004; Stegman 583 

et al., 2006; Zhong and Gurnis, 1994] where the viscosity ratio between the subducted 584 

lithosphere and the surrounding mantle is set between 102 and 105. Although rock strength 585 

experiments also predict stiffer slabs than suggested here (see [Kohlstedt et al., 1995], for 586 

example), our predicted range of viscosity ratios is in accordance with global models [Zhong and 587 

Davies, 1999] that suggest that slabs should be 100 times more viscous than the upper mantle in 588 



order to fit geoid and dynamic topography data. Loiselet et al. [2009] independently suggest that 589 

the longitudinal curvature of slabs can only be achieved if the slab to mantle viscosity ratio is at 590 

most 102.  591 

 592 

In summary, any model that predicts a significant thickening of slabs descending in the upper 593 

mantle requires a weak subducted lithosphere, i.e., at most two orders of magnitude stiffer than 594 

the upper mantle. Higher than that, slabs are too strong to deform at the length-scale of the upper 595 

mantle. This result in turn indicates that slabs have limited time to acquire a characteristic 596 

jellyfish shape. Our interpretation of the seismically inferred thickening of slabs in the upper 597 

mantle applies well to young subduction zones, such as Scotia. In contrast, Loubet et al. [2009] 598 

have interpreted the apparent thickening of slabs in older, longer-lasting subduction zones as 599 

resulting from the periodic buckling of a relatively weak slab at the 660 km discontinuity by 600 

simple accumulation of subducting material.  601 

The comparison between our model predictions and seismic tomography data also suggests that 602 

the subducting plate should slow down and pond at the 660 km discontinuity if a viscosity or 603 

density contrast exists between upper and lower mantle, as already proposed by for example 604 

[Enns et al., 2005]. The apparent slab widening at depth suggests that the slab is indeed stronger 605 

than the mantle but unfortunately an accurate estimate of the viscosity contrast cannot be 606 

obtained independently of any density variation that might exist across the 660 km discontinuity.  607 

Once the jellyfish penetrates into the lower mantle, the velocity of the subducting plate appears to 608 

remain constant, seemingly in contradiction with [Zhong and Gurnis, 1995] and [Christensen, 609 

1996] who predicted an acceleration of the slab after penetrating the 660 km discontinuity. The 610 

difference in interpretation may occur because in their models there are (i) phase transitions with 611 

a negative Clapeyron slope along the 660-km discontinuity that foster subduction, or, (ii) 612 



alternatively, because the trench is actively retreating, while in our models, slabs subduct 613 

vertically.  614 

 615 

Conclusions 616 

 617 

We have investigated the behavior of a slab subducting in the Earth’s mantle driven by its 618 

negative buoyancy. We have showed that a relatively weak plate (at most two orders of 619 

magnitude times stiffer than the surrounding mantle) will form a characteristic jellyfish shape as 620 

it falls through the mantle. This is the optimal shape that a deformable object falling in a viscous 621 

fluid will acquire, regardless of its original shape, in order to probably minimize the viscous 622 

dissipation in the fluid. The jellyfish consists of a wide head experiencing vertical shortening and 623 

a long tail experiencing vertical lengthening. This pattern of deformation is consistent with the 624 

observed distribution of down-dip extensional and compressional stresses along subducting slabs 625 

and with observed slab geometries at mid-mantle depths that are derived from tomographic 626 

images. This characteristic jellyfish shape naturally evolves from that of a planar subducting 627 

plate, but the few other initial shapes that we tested numerically or in analogue models also adopt 628 

similar behaviors and all tend to jellyfish shape. We have used a linear viscosity for both the slab 629 

and the mantle, which implies that strain rate and, subsequently, subduction velocity linearly 630 

scales with the imposed density contrast between the slab and the mantle. The value of the 631 

density contrast between the slab and the surrounding mantle thus does not influence the 632 

geometry of the subduction process nor the depth range over which the jellyfish head forms.  633 

 634 

The plate to mantle viscosity ratio is important to the deformation of the plate. Lithosphere 635 

strength is crucial physical parameter that controls the dynamics of subduction zone.  636 



By comparing model predictions with observations (inferred from seismic tomography and 637 

earthquake focal mechanism solutions) we therefore provide additional constrains on the 638 

viscosity contrast between subducting slabs and the surrounding mantle by suggesting that slabs 639 

are weak. The final jellyfish shape also depends on the initial slab width, or more precisely, its 640 

aspect ratio. Furthermore, in cases where the initial slab is not vertical, we have shown that the 641 

slab turns into an asymmetrical jellyfish. This “spoon” shape is consistent with many observed 642 

geometries (derived from seismic tomography and from the distribution of earthquakes in 643 

Wadati-Benioff zones); the Hellenic slab is one of the most striking examples of such spoon-644 

shaped subducting slabs. 645 

 646 

Last, one way to reconcile the observation that some slabs are thickened around the 660 km 647 

discontinuity while others seem to thicken at mid- to lower mantle depths or deeper, is to 648 

consider (i) that the subducted plate is in general sufficiently weak to become a jellyfish during 649 

its fall in the upper mantle and (ii) that it meets at the 660 km depth a low viscosity and/or high 650 

density jump that lowers its sinking velocity. 651 
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Figures and Captions:  923 

 924 



 925 

Figure 1: Reference model. A. Model setup and variables: h is plate thickness, w is plate width, l 926 

is initial plate penetration. The black parallelepiped is the initial slab geometry and the gray body 927 

is a typical slab shape after subduction to mid-depth. B. x- (black) and y- (gray) cross-section 928 

series of the plate at different stages (uniform time steps). Bold profiles denote notable stages 929 

(see text). C. Vertical cross section along the x- (black) and y- (gray) sections of the leading edge 930 

of the subducting plate. Rw (black) (measured along the width w of the plate) and Rh (gray) 931 

(measured along its thickness h) give the radii of the circles that circumscribe the dotted triangles. 932 



 933 

Figure 2: Reference model. A. Velocity of the slab head as a function of penetration depth. B. 934 

Radius of curvature Rw of the slab head across the x- profile (solid) and ratio between lateral (Rh) 935 

to longitudinal (Rw) radii of curvature of the jellyfish head (dashed).  936 



 937 

Figure 3: Reference model. A. Maximum strain rate as a function of plate penetration depth. B. 938 

Bulk viscous dissipation in the mantle as a function of plate penetration depth. C. Vertical strain 939 

rate (

! 

"
•

zz) profile along the central axis of the plate (x=0.5 and y=0.5) at different time steps n. D. 940 

Normalized areas of horizontal slab sections as a function of depth, at different time steps n.  941 

 942 

 943 



 944 

Figure 4: Reference model. A. Radius of curvature Rw of the jellyfish head as function plate 945 

penetration depth (normalized to the sum of slab width w and slab thickness h for different slab 946 

width w, 0.25 (solid), 0.5 (dash) and 0.125 (dot). B. Same as (A) but for the ratio between lateral 947 

(Rh) and longitudinal (Rw) radii of curvature. 948 



 949 

Figure 5: Geometry of the plate when subducted with an initial slab dip α  (A and C, α=60°, and 950 

B and D, α =30°). A and B show across-strike profiles, regularly sampled in time (n=20), and C 951 

and D give a 3D view of the plate geometry when it reaches ~660 km depth. The y-velocity on 952 

the surface of the plate is color-coded. 953 



 954 

Figure 6: A. Cross sections at selected depths along-strike (black) and across-strike (grey) and 955 

classification as function of the plate to upper mantle viscosity ratio µs (see Table 1). Framed 956 

profiles are a selection of geologically plausible scenarii. B. Vertical strain rate 

! 

"
•

zz profile along 957 

the central axis of the plate (x=0.5 and y=0.5). C. Radius of curvature of the jellyfish head Rw as a 958 

function of maximum penetration depth and µs. D. Velocity of the plate head as a function of 959 

plate depth and µs.  960 



 961 

Figure 7: Different cases of slab geometry and slab penetration at the interface between the 962 

upper and lower mantle. Along-strike (black) and across-strike (gray) sections of the slab, as a 963 

function of the slab to upper mantle viscosity ratio µs and the lower mantle to upper mantle 964 

viscosity ratio µl. Solid black lines show the upper/lower mantle boundary. 965 



 966 

Figure 8: Radius of curvature Rw (A), velocity of slab tip (B), and velocity of slab top (C) 967 

measured as a function of the maximum plate penetration depth for different lower to upper 968 

mantle viscosity ratio µl (black), and density indices r (see text). The slab to upper mantle 969 

viscosity ratio µs is set to 10.  970 

 971 

 972 

 973 

Figure 9: Across-strike and along-strike sections of the entire plate at four selected depths (0.24, 974 

black, 0.3 red, 0.34 blue and 0.5 green) for different values of the density parameter r (see text). 975 

The upper/lower mantle boundary is indicated by horizontal lines. Note some selected depths at 976 

r=-0.2 and r=0 are missing when the plate does not cross the upper/lower mantle boundary. 977 



 978 

Figure 10: Vertical profiles across seismic tomography model of Li et al. [2008] (left, global P-979 

wave model) and right, slab thickening illustrated by the evolution of the predicted sectional area 980 

(by numerical models, color curves) and sectional area inferred from geophysical data (gray 981 

areas) as a function of maximum penetration depth. This is shown for ranges of (i) slab to upper 982 

mantle viscosity ratio (red curves), (ii) lower to upper mantle viscosity ratio (blue curves) and 983 

(iii) density contrast between the slab and the lower mantle (green curves), for the Hellenic (A), 984 

Izu-Bonin (B), Mariana (C) and Scotia (D) subduction zones which are type 1, 2, 3 and 4 985 

respectively. It is only for visualization/illustration purpose that the vertical sections of seismic 986 

tomography models are provided, and the comparison remains qualitative. 987 

 988 



 989 

Figure 11: Geometrical classification of slabs (types 1 (green), 2 (black), 3 (red) and 4 (blue), see 990 

text) and correlation to the thermal parameter φ [Wortel and Vlaar, 1988]. Φ is the product of the 991 

average age of lithosphere and of the subduction rate (age * Vs) along the trench segment 992 

(defined from [Gudmundson and Sambridge, 1998]). 993 
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Table 1: Parameters used in the models 1007 

* reference value 1008 

 Description Parameter Model Nature 

Thickness h 0.03 ~ 83 km 

Width w 0.125 / 0.25* / 0.5 344 / 688 / 1375 km 

Dip angle α 90* / 70 / 45 / 30 90* / 70 / 45 / 30 

Density ρs 0.1024 ~ 3328 kg. m-3 

Viscosity ratio µs 10-2 / 100 / 101* / 102 10-2 / 100 / 101* / 102 

Slab 

Uniform octree level  Ls 8 (0.0039) ~ 10.72 km 

660 km boundary  z660 0.24 660 km 

Density ρum 0.1 ~ 3250 km.m-3 

Viscosity  µum 1 2.10-20 

Upper 

mantle 

Uniform octree level Lum 6 (0.0156) ~ 43 km 

Density ρlm 0.1* / 0.1012/ 0.1024/ 0.1032 ~ 3250* / 3289 / 3328/ 3434 kg.m-3 

Viscosity ratio µl 100* / 101 / 102 / 103 100* / 101 / 102 / 103 

Lower 

mantle 

Uniform octree level Ll 6 (0.0156) ~ 43 km 
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 1011 

 1012 

 1013 

 1014 

 1015 

 1016 
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Table 2: Geometrical classification of slabs and subduction parameters 1019 

Category Name (1) Vs (mm/a) (2) Age (My) (3) Φ (Km) (4) 

Type 1 

 

N-Kuril 

Central America 

Alaska W 

Alaska E  

Peru 

Java - Sumatra 

Hellenic 

North-central 

Chile 

77.99 

62.27 

59.4 

50.2 

61.1 

47.39 

42 

68.13 

110 

17.6  

52 

41.8  

28.8 

69.93  

100 

52.12 

8591 

1089.26 

3091.92 

2128.45 

1756.51 

3356.64 

5100 

3542.07 

Type 2 

 

S-Kuril 

Japan 

Izu-Bonin 

Tonga 

75 

89.75 

50 

157.25 

120.4  

129.5  

138.25  

107.25) 

9042.04 

11661.47 

6943.23 

17754.16 

Type 3 Mariana 

Kermadec 

40.11 

55 

151.61 

99 

6143.23 

5464.8 

Type 4 

 

Scotia 

Aleutian 

Caribbean 

North America 

South Chile 

Ryuku 

Calabria 

40 

53.21 

8 

31 

70 

85.8 

50 

38.16 

56.23  

96.66  

9.4 

33.8  

44.2  

80 

1525.63 

2945.32 

788.23 

292.90 

2376.47 

3777,33 

4160 

(1) Trench segmentation is based on Gudmunson and Sambridge [1998]. 1020 

(2) Vs = Vsub – Vt, where Vs is the average subduction velocity along the subduction zone 1021 

segments, Vsub is the velocity of the subducting plate and Vt is the trench migration velocity 1022 



(from the compilation of Heuret and Lallemand [2005]). The classification of slab deformation is 1023 

based on the shape of the Wadati-Benioff zone inferred from deep seismicity [Engdahl et al., 1024 

1998] and the results of the seismic tomography model of Li et al. [2008]. 1025 

(3) Mean subduction age along the trench segments (from [Heuret and Lallemand, 2005], after 1026 

[Muller et al., 1997]). 1027 

(4) Φ : Slab thermal parameter (age * Vs) 1028 

 1029 
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3.3 Conclusions

Il est intéressant de voir comment une plaque qui plonge librement dans un fluide visqueux

évolue vers une forme unique appelée une forme en méduse. Au regard des modèles et des

données géophysiques (tomographie sismique et sismicité de la zone de Benioff pour l’es-

sentiel), la lithosphère en subduction ne semble pas aussi rigide que nous le pension. Au

contraire, le rapport de viscosité entre la lithosphère et le manteau environnent ne serait

excédé 100. Ce résultat, défendu dans le chapitre 2, est en accord avec (i) la morphologie

et l’état de contrainte de la plaque en subduction calculée à partir de la sismicité du plan

de Benioff indiquant une rigidité faible de la lithosphère (Bevis, 1986), et (ii) les modèles

globaux en accord avec les anomalies du géoide et de la topographie dynamique indiquant

un slab 100 fois plus visqueux que le manteau environnant. Deplus, pour que le panneau

plongeant pénètre dans le manteau inférieur, il doit être de faible viscosité (Cizkova et al.,

2002).

En supposant une faible viscosité de la lithosphère en subduction (le rapport de viscosité

est inférieur à 100), j’apporte donc une interprétation alternative aux observations des

géométries des slabs en profondeur et par conséquent un nouvel élément de réponse sur

la compréhension de la dynamique de subduction.

De plus, contrairement aux interprétations faites concernant le comportement du panneau

plongeant au niveau de la discontinuité à 660 km de profondeur, mes modèles démontrent

que les sauts de viscosité et de densité entre le manteau supérieur et le manteau infé-

rieur doivent être faibles pour permettre la pénétration de la lithosphère en profondeur,

en accord avec les données du géöıde (Hager & Clayton, 1989; Moresi & Gurnis, 1996).

Ce dernier resultat apporte une précision sur la structuration du manteau et évoque un

scénario de convection pénétrative (Christensen & Yuen, 1984; Tao & O’Connell, 1993;

Billen & Gurnis, 2003), avec une légère déformation de la lithosphère au niveau de l’in-

terface. Ce modèle de convection peut être invoqué pour accommoder le comportement

du slab en profondeur, mais cela implique que le système dit complexe fonctionne selon

une gamme de conditions restrictives.

En effet, la conceptualisation d’un modèle simple présenté ici permet d’approcher faci-

lement les lois physiques qui gouvernent la dynamique d’une lithosphère isolée en sub-

duction dans le manteau. Cependant, ce type de modèle fait abstraction de paramètres

présents sur la Terre en les fixant ou bien en ne les prenant pas en compte. Il est évident

que, dans une zone de subduction, d’autres paramètres, pouvant être fortement impliqués

dans la déformation du slab, vont intervenir tels que les interactions entre la surface et

le manteau sous-jacent. D’abord, la lithosphère en subduction est entourée, à la surface,
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par des plaques supérieure (à l’avant de la fosse) et adjacentes pouvant intervenir dans

le comportement du slab en profondeur et plus particulièrement sur la cinématique de la

fosse (Bonnardot et al., 2008b; Faccenda et al., 2009; Yamato et al., 2009). De nombreux

auteurs ont aussi évoqué une relation entre la déformation de la lithosphère à l’inter-

face entre le manteau supérieur et le manteau inférieur et la cinématique des plaques

en surface (notamment la migration de la fosse (Griffiths et al., 1995; Guillou-Frottier

et al., 1995; Olbertz et al., 1997; Bellahsen et al., 2005)). Aussi, à l’intérieur du man-

teau, il se produit une augmentation de la température avec la profondeur associée à des

transformations minéralogiques et géochimiques qui peuvent, au cours de la descente du

slab, changer ses propriétés physiques (densité et rhéologie) (Christensen & Yuen, 1984;

Gurnis & Hager, 1988; Schmeling et al., 1999; Bina et al., 2001) et par conséquent la

dynamique de subduction (Yamato et al., 2007). Néanmoins, l’approximation faite dans

mes modèles, qui consiste à négliger la variation de température dans le manteau ainsi

que le changement de la chimie du slab, semble raisonnable car (1) des modèles ther-

miques de la lithosphère en subduction ont montré que le slab chute trop rapidement par

rapport au temps caractéristique de la chaleur conduite du manteau environnant, pour

permettre un réchauffement de la plaque. La plaque semble donc rester froide, dense et

plus visqueuse que le manteau durant sa descente (Orowan, 1965; McKenzie, 1969; Mi-

near & Toksoz, 1970; Griggs, 1972), (2) des modèles numériques sur la subduction d’une

lithosphère visqueuse montrent que les effets des changements de chimie sont négligeables

sur les propriétés du slab (Richards & Davies, 1989; Gaherty & Hager, 1994).

Afin de mieux comprendre le devenir d’une lithosphère en subduction, des améliorations

(1) des images de tomographie sismique de la structure profonde des panneaux plongeants,

(2) des approches expérimentales sur les contrastes minéralogiques et géochimiques entre

les manteaux supérieur et inférieur ainsi que (3) des modèles en trois dimensions de la

convection mantellique (intégrant d’autres paramètres tels que la présence de transition

de phase et des rhéologies dont la viscosité dépend de la température, afin de mieux incor-

porer les propriétés de la lithosphère et/ou des contraintes) sont nécessaires afin d’obtenir

plus de certitudes sur le devenir d’un lithosphère en profondeur et sur les propriétés rhéo-

logiques du manteau.
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La subduction est considérée comme un des moteurs principaux de la tectonique des

plaques (Forsyth & Uyeda, 1975; Lithgow-Bertelloni & Richard, 1998; Becker & O’Con-

nell, 2001; Conrad & Lithgow-Bertellonil, 2002), responsable de beaucoup de phénomènes

importants sur Terre. Tremblements de terre, tsunamis ou encore éruptions volcaniques

sont autant de phénomènes qui représentent les conséquences d’une dynamique interne

intense. L’interaction entre le panneau plongeant, la plaque supérieure et le manteau en-

vironnant est un processus responsable de cette dynamique. Il est donc compréhensible

que l’étude de ces zones soit un sujet phare au sein des Sciences de la Terre et particu-

lièrement en Géodynamique. En effet, il suscite l’intérêt de nombreux scientifiques afin

de progresser dans la compréhension de la dynamique interne de la terre, caracterisée

par la tectonique des plaques et par la convection mantellique. Ces approches favorisent

également le développement de nouvelles techniques d’enregistrement, de modélisation ou

encore d’exploitation des données, toujours de plus en plus sophistiquées et performantes.

Tout au long de ce manuscrit, j’ai essayé de vous emmener en « Voyage au centre de la

Terre ». Ma vision est sensiblement différente de celle de Jules Verne, mais également

de celle proposée, jusqu’à maintenant, par les différents scientifiques. Ma démarche scien-

tifique a été menée de façon à combiner les prédictions (modèles) avec les observations

disponibles (pour l’essentiel les données de sismicité et de tomographie sismique) afin de

comprendre la dynamique des zones de subduction et plus particulièrement le devenir

d’une lithosphère en subduction dans les profondeurs de la Terre en m’intéressant aux

processus physiques responsables de l’interaction entre celle-ci et le manteau environnant.

L’ensemble des méthodes que j’ai utilisées constitue une approche simple et nouvelle afin

de mieux comprendre les zones de subductions et de mieux appréhender les phénomènes

catastrophiques associés.

La multiplicité des modèles disponibles sur la dynamique de subduction, testant de plus en

plus de paramètres combinés les uns avec les autres, décrivent de façon précise et detaillée,

les processus responsables de la dynamique de subduction (par exemple le comportement

du panneau plongeant en profondeur dans un plan le plus souvent perpendiculaire à la

fosse (Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al., 2003a; Schellart, 2004), la migration de

la fosse (Griffiths et al., 1995; Olbertz et al., 1997; Heuret et al., 2007; Giusseppe et al.,

2008) ou bien encore le comportement du panneau plongeant à proximité de la zone de

transition à 660 km de profondeur (Christensen & Yuen, 1984; Christensen, 1996) et dans

le manteau inférieur (Ribe et al., 2007; Behounkova & Cizkova, 2008; Loubet et al., 2009)).
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Un paramètre fondamental pouvant influencer ces observations est la rhéologie de la li-

thosphère considérée. Certains auteurs (Zhong & Gurnis, 1996; Gerya & Yuen, 2007;

Bonnardot et al., 2008b) utilisent des rhéologies de lithosphère plus complexes le plus

souvent non linéaire qu’une rhéologie visqueuse lineaire (Funiciello et al., 2003a; Schel-

lart, 2004; Loiselet et al., 2009; Yamato et al., 2009), d’autres jouent sur l’hétérogénéité du

manteau en intégrant le terme de thermicité (Stein & Stein, 1996; van Hunen et al., 2000;

Honda, 2009) ou encore une viscosité radiale (Billen & Hirth, 2007) ou lateral (Moresi &

Gurnis, 1996) pour rendre les modèles plus réalistes, et ainsi contraindre les modèles à se

correler avec les observations. Dans le dernier cas, la subduction est partie intégrante de

la convection (Tackley, 2000). Par exemple, une rhéologie bien particulière est nécessaire

pour créer un détachement du slab (slab breakof ) (Gerya et al., 2004), interprétation

souvent donnée à l’observation de l’amincissement de la lithosphère dans le manteau su-

périeur permettant l’apparition d’une fenêtre mantellique à travers le slab appelée slab

window (Wortel & Spakman, 2000).

La liberté sur ce paramètre est large, laissant à chacun un champ d’interprétation des

images de tomographie sismique vaste. En effet, les estimations de la viscosité de la litho-

sphère disponibles sont basées sur des méthodes expérimentales (effectuées sur des roches

mantellique récupérées à la surface de la terre, essentiellement les péridotites, dont on

a encore du mal à décrire l’histoire, notamment à propos des processus responsables de

leur emplacement à la surface de la Terre) qui predisent une lithosphère rigide (Kohlstedt

et al., 1995). Au contraire, les modèles prédisent une lithosphère seulement 100 fois plus

visqueuse que le manteau environnent afin de pouvoir corréler les résultats au données

du géöıde (Zhong & Davies, 1999; Hager, 1984) ou encore à la topographie dynamique

(Richards & Hager, 1984; Ricard et al., 1993). L’incertitude de ces méthodes atteignent

le plus souvent plusieurs ordres de grandeurs, et donc pousse la majorité des auteurs à

utiliser des viscosités de la lithosphère rigide (Kincaid & Griffiths, 2003) ou isoviqueux

(Husson, 2006), en passant par des gammes de rapport de viscosité compris entre 102 et

106 (Guillou-Frottier et al., 1995; Faccenna et al., 2001b; Stegman et al., 2006; Yamato

et al., 2009).

Dans le cadre de ma thèse, j’ai proposé (1) de quantifier la rhéologie de la lithosphère en

subduction et (2) d’apporter des précisions sur la structuration du manteau, par l’inter-

médiaire du comportement du slab (mouvement et déformation). J’ai alors examiné les

géométries des panneaux plongeants imagés grâce aux observations sismiques (sismicité,

tomographie sismique). Par conséquent, j’ai également été amenée à m’intéresser aux flux
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mantelliques associés.

Dans un premier temps, j’ai voulu comprendre quelles géométries une lithosphère en sub-

duction adoptera en faisant l’hypothèse que le système minimise l’énergie. Il ressort de

cette étude, à l’aide dun code numérique 3D DOUAR (Braun et al., 2008), que la litho-

sphère privilégie un mouvement en retrait plutôt qu’une verticalisation du slab.

Je me suis alors intéressée plus particulièrement à la déformation longitudinale des slabs

en retrait à la surface de la Terre (c’est-à-dire le long du panneau). Une courbure affecte

des slabs de faible largeur en retrait (Dvorkin et al., 1993; Morra et al., 2006; Schellart

et al., 2007; Morra et al., 2008), en surface (Frank, 1968; Tovish & Schubert, 1978) comme

en profondeur (Gudmundsson & Sambridge, 1998). Ce constat indique que la lithosphère

connâıt un fort couplage avec les flux mantelliques associés (essentiellement toröıdaux)

à son déplacement. Ce couplage est dû à l’équilibre des forces entre le mouvement de

la lithosphère (slab pull) et les forces visqueuses (drag Force) (Schellart, 2004; Funiciello

et al., 2006; Piromallo et al., 2006) qui nous renseigne sur la rhéologie du slab. Les résul-

tats d’un modèle semi-analytique, confrontés aux observations géophysiques, permettent

alors d’établir un rapport de viscosité entre la lithosphère en subduction et le manteau

supérieur faible, de l’ordre de 50, proposant ainsi une viscosité du slab plus faible que ce

que nous pouvions penser (Loiselet et al., 2009).

Ce résultat apporte alors une nouvelle interprétation sur les observations de la déforma-

tion de la lithosphère en subduction dans le manteau. En effet, les images de tomographie

sismique (van der Hilst & Widiyantoro, 1997; Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998;

Karason & Van der Hilst, 2000; Fukao et al., 2001) montrent, de façon grossière, une

multitude de géométries des slabs en profondeur. Notamment, ces images reflètent un

épanchement des slabs dans le manteau inférieur. La cinématique des plaques, quant à

elle, confirme leur faculté à pénétrer dans le manteau inférieur (Goes et al., 2008). Dans

l’hypothèse d’une lithosphère de faible viscosité, je montre que le temps caractéristique

de médusification est inférieur ou égal à celui de la subduction, permettant à la litho-

sphère d’adopter une forme spécifique en méduse lors de sa descente dans le manteau. En

confrontant les résultats numériques aux observations géologiques et géophysiques, mon

interprétation est validée. Cependant, les observations géophysiques utilisées (tomogra-

phie sismique) possèdent des incertitudes d’ordre de grandeur élevé, malgré les efforts

permanent de précision, qui permettent seulement d’approximer l’interprétation.

Par la même occasion, cette méthode d’étude me permet de préciser la structuration du

manteau et plus particulièrement la nature physique de l’interface manteau supérieur /

manteau inférieur (à 660 km de profondeur) connaissant un faible saut de densité et de
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viscosité pour permettre à la lithosphère de s’épancher dans le manteau inférieur.

L’hypothèse, soutenue dans cette thèse, d’une lithosphère très faiblement visqueuse est

validée par un ensemble de méthodes de modélisations variées (semi analytique, analo-

gique et numérique) qui m’ont permis d’élaborer des modèles simplifiés au maximum

mais performants. Cette vision simpliste du système lithosphère / manteau m’a permis

d’établir des lois physiques simples responsables des processus observés dans les modèles

au delà de la description.

Le but de ce travail n’a été, en aucun cas, d’essayer de reproduire l’ensemble des pa-

ramètres qui composent le système lithosphère / manteau. Il serait donc maintenant

intéressant de regarder si l’ajout de propriétés plus réalistes de la lithosphère (comme

l’utilisation de rhéologies plus complexes) et du manteau (comme une variation radiale

de la viscosité du manteau ou bien l’introduction de la thermicité dans les modèles) a

un impact ou non sur la déformation du panneau plongeant et sur les flux mantelliques

associés au regard des premiers résultats obtenus lors de ce travail de thèse.

Les données acquises pendant ma thèse peuvent ainsi servir de base à l’élaboration de

nouveaux projets. Maintenant que la rhéologie du slab est précisée et que les flux man-

telliques (polöıdaux et toröıdaux), engendrés par les mouvements et la déformation du

slab en profondeur, sont mieux contraints physiquement, il serait intéressant de mettre

en évidence la signature en surface de ces flux en fonction des géométries adoptées par la

lithosphère. J’envisage, tout particulièrement, de m’intéresser à l’étude de la déformation

de la plaque supérieure (comme la formation des bassins arrière arc ou bien la variation de

la chimie du volcanisme arrière arc...), qui, aujourd’hui, n’est pas ou très peu introduite

dans les modèles de subduction (Bonnardot et al., 2008b; Clark et al., 2008; O’Driscoll

et al., 2009; Guillaume et al., 2009).

Également, la plaque supérieure renferme, la plupart du temps, des gisements de minerai

de type porphyre et/ou épithermal, données de métallogénie qui peuvent être un outil

puissant pour contraindre la géodynamique des zones de subduction. Deplus, ce facteur

est, dans notre société un atout majeur au développement économique. Les résultats sur

la géométrie et la déformation de la lithosphère ainsi que ceux sur les flux mantelliques

associés permettront de mieux contraindre et d’ameliorer les cartes de prédictivité des

gisements (Billa et al., 2004).

Au regard de la fréquences des aléas au niveau des zones de subduction et de la ri-

chesse en minerai, comprendre les interactions entre les divers acteurs de la subduction

est primordial du point de vue du scientifique comme du politicien, de l’économiste ou
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de l’industriel. De nombreux efforts sont encore nécessaires pour préciser les processus

responsables de la dynamique interne de la terre. L’apport conjoint de données sismolo-

giques, géodynamiques et minéralogiques peut être un très bon moyen de progresser dans

la compréhension de cet aspect de la dynamique interne de la Terre. Cette progression se

fera simultanément avec l’élaboration de modèles numériques, analogiques ou conceptuels

que l’on comparera, en fonction du paramétrage choisi, aux observations (pour l’essentiel

issues de l’activité sismique). Cependant, il me semble primordial que la conception de

modèles s’opère de façon à simplifier au maximum le problème afin, qu’au delà de leur

description, les lois physiques qui contrôlent la dynamique observée, puissent être mises en

évidence. C’est la méthode d’étude que j’ai cherchée à appliquer tout au long de ma thèse.
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I have investigated the behaviour of a subducting slab, driven by negative buoyancy forces

arising from its high density with respect to the surrounding mantle. This is based on the

commonly accepted hypothesis that the negative buoyancy of slabs is the main driving

force for plate tectonics (Forsyth & Uyeda, 1975; Lithgow-Bertelloni & Richard, 1998;

Becker & O’Connell, 2001; Conrad & Lithgow-Bertellonil, 2002). Earthquakes, tsunamis

or volcanic eruptions are phenomena that characterize the Earth’s interior dynamics. The

interactions between the subducting plate, overriding plate and the surrounding mantle

are processes responsible for such dynamics. For this reason, subduction zones are of in-

terest to many researchers to improve our knowledge on the Earth’s dynamics and their

link with plates tectonics and mantle convection. These however requires improvements

in data prospecting and processing and in the development of modelling methods.

During this dissertation, I attempted to take you on a “Journey to the Centre of the

Earth”. My view ot the Earth’s interior is vastly different from the one described the

French writer Jules Verne, and also differs from those of other scientists. My scientific

approach was based on a combination of models prediction and available geological data

(seismicity) and was aimed at understanding subduction zone dynamics, and in particu-

larly the fate of the sinking lithosphere into the deep mantle. I provided new insights on

the physical processes responsible for the lithosphere - mantle interactions. The methods

I use were part of a multi faceted approach to understanding the complex subduction

system and providing insights on the natural hazards associated with such processes.

The wide variety of existing models pertaining to subduction dynamics, were developed to

test a wide range of parameters. At present, parameters examined include slab behavior

in the slab downdip plan (Faccenna et al., 2001b; Funiciello et al., 2003a; Schellart, 2004),

trench migration (Griffiths et al., 1995; Olbertz et al., 1997; Heuret et al., 2007; Giusseppe

et al., 2008) or slab geometry at the 660 km discontinuity (Christensen & Yuen, 1984;

Christensen, 1996) and in mid-mantle (Ribe et al., 2007; Behounkova & Cizkova, 2008;

Loubet et al., 2009).

172



Conclusions & Perspectives 173

Rheology is a fundamental property which influences slab dynamics. Some authors use

a non linear rheology (Zhong & Gurnis, 1996; Gerya & Yuen, 2007; Bonnardot et al.,

2008b), while others use a simple viscous rheology (Funiciello et al., 2003a; Schellart,

2004; Loiselet et al., 2009; Yamato et al., 2009), or include the temperature dependance

of mantle rheology (Stein & Stein, 1996; van Hunen et al., 2000; Honda, 2009) or assume

a radial viscosity (Billen & Hirth, 2007). All aim at producing model results that agree

with one or several aspects of the observational constraints. For example, to reproduce

slab breakoff, a complex, non linear rheology had to be introduced in the models (Gerya

et al., 2004). However, the value of the parameter used in these complex models given

that there are usually derived from indirect observation.

Indeed, estimation of the lithosphere viscosity is provided by rock strength experiments

that predict the existence of stiff slabs (Kohlstedt et al., 1995). However, global modelling

suggests that slab to surrounding mantle viscosity ratio should be only 100, in order to

match the observed geoid (Zhong & Davies, 1999; Hager, 1984) and dynamic topography

(Richards & Hager, 1984; Ricard et al., 1993). The uncertainly attached to these estimates

remain large and therefore, the lithosphere strength is still a matter of significant debate.

The estimate of the viscosity ratio between the slab and the mantle strongly depends on

assumptions and extrapolations adopted. Commonly used values for the viscosity ratio

between a slab and the surrounding mantle range between almost rigid (Kincaid & Grif-

fiths, 2003) and isoviscous (Husson, 2006) while commonly used values range between

102 and 106 (Guillou-Frottier et al., 1995; Faccenna et al., 2001b; Stegman et al., 2006;

Yamato et al., 2009).

During my thesis, I created dynamical models of subduction systems to provide impor-

tant insights into the temporal evolution of subducting slabs and on the controls exerted

by the properties of the slab, such as rheology, on slab geometries constrained by seismic

observation (seismicity and seismic tomography). I have also studied the mantle flow as-

sociated with slab behavior and its time evolution. First, I have used a simplified version

of the 3D numerical code DOUAR (Braun et al., 2008) to calculate velocities, stress field

and dissipated energy for different subducting slab modes in a viscous fluid at low Rey-

nolds number. In this study, slabs preferentially retreat and than steepen. The retreating

mode is the most efficient mechanism to dissipate energy.

Then, I focused more particularly on slab longitudinal curvature (Frank, 1968; Tovish &

Schubert, 1978; Gudmundsson & Sambridge, 1998) and under what conditions narrow

slabs retreat (Dvorkin et al., 1993; Morra et al., 2006; Schellart et al., 2007; Morra et al.,
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2008). To test the hypothesis that the curvature of a subducting slab is primarily control-

led by the viscosity contrast between the slab and the surrounding mantle, I developed

a 2D finite difference flow model to explore the geometrical response of a viscous slab

subjected to a toroidal mantle flow (i.e. in a longitudinal plane, parallel to the surface).

Comparison between the model predictions and geophysical observations (seismicity, seis-

mic tomography, RUM model (Gudmundsson and Sambridge, 1998)) of slab curvature

provided an average slab to mantle viscosity ratio of approximately 50 (Loiselet et al.,

2009). This result, predicting a weak lithosphere, is based on a new interpretation of

the subducting lithosphere geometry observed in the mantle. Indeed, seismic tomography

images show a wide variety of slab geometries at depth (van der Hilst & Widiyantoro,

1997; Grand et al., 1997; Bijwaard et al., 1998; Karason & Van der Hilst, 2000; Fukao

et al., 2001). Particularly, it indicates that some slabs seem to directly penetrate the 660

km discontinuity and thicken in the deep mantle, whilst others are deflected and lay upon

the 660 km discontinuity.

Consequently, I have investigated the temporal geometric evolution of a sinking slab in

a viscous mantle. On one hand, I expanded on the main thesis focus by using a three-

dimensional numerical model, while on the other hand, I collaborated with Prof. D. Grujic

(Dalhousie University, Halifax, Canada) by making use of his AML to explore this pro-

blem using a experimental monitoring technique : The Particle Image Velocimetry (PIV).

I showed that a weak lithosphere sinking in to a viscous mantle reaches an “ideal” shape

which I named a “jellyfish” shape. Comparing these results to observations validated my

weak slab interpretation. This study also let me to make a clear statement on the low

density and low viscosity jump across the 660 discontinuity.

The hypothesis defended in this thesis is that the lithosphere probably posesses a low

viscosity with respect to the surrounding mantle. This result is validated by at least two

modelling results, corobarated by observations.

The simplified parameterization I have used to represent subduction zones allowed me

to establish simple physical arguments to explain a broad range of observation which

are also affected by an important uncertainly inherent to geophysical data. The aim of

this work was to create simple models to understand the influence of each parameter

on the processes responsible for subduction zones dynamics. My models should be im-

proved by using more complex rheologies and, potentially, integrating a greater range of

model parameters (such as the temperature or a radial viscosity stratification). It would

be interesting to test if these parameters have a fundamental impact on the basic results

obtained during my thesis work.
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Results obtained during my thesis should help better constrain and calibrate next ge-

neration models. In this regards, my future research plans include using models and

observational data to investigate overriding plate deformation in subduction zones (i.e.

back arc extension and volcanism migration) as well as the mantle mixing between the

upper mantle beneath and above the subducting lithosphere, exploring the idea that such

a mixing is mostly controlled by the slab retrograde motion associated with the trench

retreat process or “slab rollback”. Improved (1) seismic images of deep slab structures,

(2) experimental works on chemical contrasts between the upper and lower mantles, and

(3) more detailled three-dimensional models calculations that include phase transitions

and temperature-dependent viscosity, are needed before there will be any consensus on

the fate of descending slabs. However, in my mind, it remains important to use simple

models to describe the first-order processes responsible for the dynamics observed by in

subduction systems. This is the method that I have attempted to use during my thesis.
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2.5 Mise en évidence du flux toröıdal par les données les données
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3.9 Modèle numérique - Expérience 1. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 109
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