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Résumé

Les progrés récents en géologie, et en particulier en stratigraphie génétique, ont
permis de mieux appréhender I'étude du remplissage sédimentaire des bassins sur
des échelles de temps de quelques centaines de milliers & dizaines de millions
d'années, et d'espace de l'ordre de la dizaine & la centaine de kilométres. Le but de
notre travail est la conception d'un modele déterministe numérique permettant la
simulation de ce remplissage multilithologique en 3D.

Trois types de modélisation sont actuellement développées: les modeles
géométriques, diffusifs et particulaires. Parmi ces approches, nous avons retenu
I'approche diffusive, seule approche permettant la simulation du remplissage des
bassins sédimentaires aux échelles de temps et d'espace envisagées. Nous avons
ainsi congu un modele diffusif, baptis€ DIONISOS (DIffusion Oriented - Normal and
Inverse - Simulation Of Sedimentation).

L'étude de lois utilisées en mécanique des fluides et de leur enregistrements dans
les sédiments sur de grandes €échelles de temps et d'espace nous a permis de
concevoir une équation de diffusion reliant le flux de sédiments, s'€coulant en
chaque point du bassin, a la pente (€nergie de 1'écoulement de 1'eau), au flux d'eau
(capacité de transport de l'eau) et a un coefficient de diffusion (efficacité du
transport). Afin de simuler le transport de plusieurs lithologies, nous avons de plus
défini une couche superficielle d'altération au sein de laquelle s'effectue I'ensemble
ce transport.

Les applications de ce modele diffusif sur des cas théoriques et sur des cas réels
ont montré que ce modele restitue les implications des concepts de la stratigraphie
génétique (partitionnement volumétrique et distorsion des unités génétiques) et les
géométries sédimentaires observées. Le modele est ainsi physiquement et
géologiquement cohérent.

Ces applications du modéle DIONISOS ont de plus illustré différents retours
possibles vers les informations géologiques, tant au niveau des cas théoriques
(relation entre bathymétrie et sablosité, évolution de la pente du littoral, ...) qu'au
niveau des cas réels (affinement de la définition des bathymétries, ...).

Malgré ces résultats encourageants, il reste cependant différents points a tester,
améliorer ou développer, tels que la prise en compte de la dérive littorale et des
écoulements turbiditiques, ainsi que la production des carbonates. Ainsi, couplé
avec des modeles tectoniques, le modéle DIONISOS devrait permettre de mieux
appréhender l'influence a diverses é€chelles des processus tectoniques sur la
sédimentation. :




Abstract

Recent progress in geology, and especially in genetic stratigraphy, has improved
our understanding of bassin fill on temporal (hundreds of thousand to tens of
million years) and spatial (tens to hundreds kilometers) macro scales. The purpose
of this work is to conceive a deterministic numerical model able to simulate this
multilithological filling in 3D.

Three kinds of model has been previously developped : geometrical, diffusive
and hydrodynamic models. Among these approaches, we have chosen the diffusive
approach, which is the only one enabling to simulate the bassin fill at the specified
temporal and spatial scales. We have built a diffusive model, named DIONISOS
(DIffusion Oriented - Normal and Inverse - Simulation Of Sedimentation). The
simulation results of this model may be adjusted to real well data by a manual
inversion method.

Study of micro-scale fluid mechanics laws and analysis of their records in the
sediments on macro-scales led us to a diffusion equation. This equation links
sediment flow to ground slope (water energy), water flow (water transport
capacity) and diffusion coefficient (transport efficiency). To simulate transport of
different lithologies, we define an altered layer, in which takes place all the
sediment transport. Different diffusion coefficients are used to simulate the
behavoiur of these different lithologies in different environments.

Applications of DIONISOS on theoretical and real cases show that the model can
reproduce the implications of genetic stratigraphy concepts (sediment volume
partitionning and genetic units distorsion) and the sedimentary geometries observed
on outcrops. DIONISOS is physically and geologically consistent.

These applications illustrate several possible feedbacks concerning the
geological information, on theoretical cases (relation between bathymetry and sand-
shale ratio, littoral slope evolution, ...) as on real cases (definition of bathymetries
from facies, ...).

Despite of these encouraging results, some points need to be tested, improved or
developed such as a littoral drift and turbiditic transport, or carbonate production.
Thus, the link of DIONISOS with tectonic models should improve our understanding
of the influence of tectonic processes on sedimentation at different scales.




Introduction générale

Les progrés récents en géologie, ayant donné naissance au cours de ces vingt
derniéres années a la stratigraphie sismique, puis a la stratigraphie génétique, ont
profondément modifié la compréhension de I'histoire du remplissage sédimentaire
des bassins sur de grandes échelles de temps (centaine de milliers & dizaine de
millions d'années) et d'espace (dizaine a centaines de kilométres) en montrant
l'influence primordiale de trois parameétres principaux : I'eustatisme, la tectonique et
le flux sédimentaire.

Parallélement a ces progres des concepts géologiques, de nombreux modeles
numériques déterministes ont été élaboré afin de pouvoir appréhender les
implications géométriques et lithologiques de ces nouvelles approches. Trois
grands types de modeles stratigraphiques existent actuellement : les modeles
géométriques, les modeles diffusifs et les modeles particulaires.

Le propos de ce travail est de concevoir un modele stratigraphique numérique
permettant de simuler en trois dimensions le transport de plusieurs lithologies
dans le but de simuler la réponse stratigraphique du syst¢me sédimentaire a des
variations au cours du temps de l'eustatisme, de la subsidence, des apports
sédimentaires et des parameétres physiques régissant le transport des sédiments dans
le bassin.




Résumé des chapitres du mémoire

hapitre 1 - La modélisation stratigraphi -E 'ar

L'étude du remplissage sédimentaire d'un bassin se fait par la réponse a trois
questions: combien d'espace est créé (eustatisme, subsidence, compaction) ? quel
volume de sédiments vient remplir ces espaces (apports siliciclastiques et
production des carbonates) ? comment les sédiments sont-ils répartis dans l'espace
créé ?

Une revue de chacune de ces trois questions et des différentes approches
déterministes retenues pour y répondre est présentée.

Chapitre 2 - Philosophie du modéle

La revue du chapitre 1 ayant conduit au choix de I'approche diffusive, nous
nous proposons dans un premier temps de chercher les origines physiques de
I'équation de diffusion a l'aide de l'analyse de lois applicables sur de petites
échelles de temps et d'espace en domaine continental.

L'extrapolation en 3D de ces lois a I'ensemble du bassin et a 1'étude des
transports de plusieurs lithologies nous permet ainsi d'appréhender les limites sous-
jacentes a I'équation de diffusion.

Chapitre 3 - Applications du modele

Au-dela de la validation physique précédente, nous nous proposons dans un
deuxi¢me temps de valider géologiquement le modele diffusif que nous avons
congu en l'appliquant sur des cas théoriques et réels (le Bassin de Paris et le Bassin
du San Juan).

Chapitre 4 - DIONISOS - Bilan et perspectives

A partir des enseignements tirés de I'analyse des principes physiques du modele
et de son application sur des cas réels et géologiques, nous établissons le bilan du
modele et nous en tirons les perspectives de tests, d'améliorations et de
développements. '
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Chapitre 1 .
La modélisation stratigraphique - Etat de 1'art

Les progrés récents en géologie, ayant abouti au développement de la
stratigraphie sismique (Posamentier et Vail, 1988, Posamentier ez al., 1988, Vail et
al, 1991) puis génétique (Cross, 1988, Guillocheau, 1991, Homewood ez al.,
1992, Guillocheau, 1995), ont permis de mieux appréhender le mode de formation
des géométries sédimentaires. La compréhension de ce mode de formation peut étre
réalisée par la recherche de la réponse a trois questions majeures:

(1) Combien d'espace disponible existe-t-il dans le bassin pour piéger les
sédiments?

(2) Quel volume de sédiments est introduit ou produit dans le bassin ?

(3) Comment ces sédiments se répartissent-ils dans l'espace disponible ?

Différents types de modeles sont utilis€s pour répondre a ces questions. On
distingue des modeles conceptuels, des modeles analogiques et des modeles
numériques.

Les modeles conceptuels sont en général fondé€s sur 'observation de cas
géologiques réels (affleurement et subsurface) (Bruun, 1962, Posamentier et Vail,
1988, Posamentier et Allen, 1993 a et b).

Les modeles analogiques sont fondés sur I'analyse d'une maquette de taille
réduite représentant le comportement du bassin étudié. Ils sont utilisés en géologie
pour permettre de mieux comprendre les déformations tectoniques d'un bassin
sédimentaire (Ballard er al., 1987, Allemand er al., 1989, Merle et Vendeville,
1992, Brun et Tron, 1993), les phénomenes d'avulsion des fleuves (Schumm ez
al., 1987), la formation des barres littorales (McKee et Sterrett, 1961), ou le
transport des corps turbiditiques en pied de plate-forme (Ravenne et Béghin, 1983,
Wood et al., 1994, Ouchi et al., 1995, Kneller, 1995). Les écoulements d'eau et les
processus de transport des sédiments dans un bassin réel et sur une maquette
obéissent & des comportements physiques trés différents. I1 est ainsi impossible de
restituer l'architecture d'un delta en patte d'oiseau ou d'un delta dominé par les
vagues (Tetzlaff et Harbaugh, 1989).

Enfin, les modéles numériques se regroupent en deux grandes sous-familles:
les modeles déterministes et les modeles stochastiques. Les modéles
déterministes sont fondés sur I'hypothése que tout fait a une cause. Pour des
mémes conditions initiales, les mémes causes produisent les mémes faits. Ces
modeles sont ainsi construits autour d'un ensemble de lois spécifiques reliant les
faits étudiés, tels que la sédimentation, aux causes initiatrices, telles que
I'écoulement de l'eau. De nombreux phénoménes physiques tels que la
méandrisation des fleuves ont malheureusement des comportements chaotiques.
Bien que contr0l€ par des lois physiques, ces phénomeénes suivent des évolutions
tres différentes lorsque les conditions initiales sont trés l€geérement modifiées. Ce
chaos déterministe rend ces phénomenes imprédictibles. Il est alors nécessaire
d'utiliser des modéles stochastiques pour estimer la probabilité d'occurrence
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d'un événement tel que la formation d'un lobe d'épandage de crevasse (Bridge et
Leeder, 1979, Matheron et al., 1987, Journel et Alabert, 1990, Haldorsen et
Damsleth, 1991).

L'approche retenue dans le cadre de cette thése étant 1a modélisation numérique
déterministe, ce chapitre a pour but de passer en revue la maniere dont les trois
questions majeures vues précédemment ont ét€ formalisées dans les modeles
déterministes.

1. La création de 1'espace disponible pour la sédimentation

Afin de quantifier I'espace créé pour la sédimentation dans un bassin, on se
réfere habituellement a la notion de niveau de base. Cette notion, apparue il y a plus
d'un siecle (Powell, 1875), est tres utilisée actuellement en stratigraphie séquentielle
(Cross et al., 1993, Schumm, 1993). Le niveau de base est usuellement défini
comme étant:

(1) soit une surface imaginaire continue séparant le globe terrestre en deux
environnements (figure 1.1-7). En un point donné du globe, si la surface
topographique se situe au-dessus du niveau de base, il y a érosion. Au
contraire, si la surface topographique est au-dessous, il y a sédimentation
(Wheeler, 1964).

(2) soit une altitude de référence (figure 1.1-2) correspondant par exemple a la
jonction de deux cours d'eau ou & changement de la dureté du sol (1i€ a une
variation lithologique par exemple). Dans des environnements de dépot
proches du rivage tels que la plaine cti¢re, le domaine littoral ou le domaine
marin proximal, on considére que le niveau de base est confondu avec le
niveau de la mer (Jervey, 1988, Schumm, 1993).

(1) Surface imaginaire séparant les zones en érosion et les zones en sédimentation

niveau de la

sédimentation

(2) Altitude de référence

Niveau de base

érosion di i érosion 7 érosion

figure 1.1: Définition du niveau de base

Le but de cette thése étant de formalisedes principes physiques régissant le
remplissage sédimentaire des bassins, il a ét€ choisi d'identifiede niveau de base
avec le niveau de la mer. Il est ainsi possible de définit'accommodation, ou espace
disponible pour les sédiments, comme étant ladistance séparant le substratum du




bassin du niveau de la mer. Le substratum du bassin correspond a l'horizon
isochrone marquant la base de la formation sédimentaire €tudiée.

L'accommodation peut ainsi étre appréhendée de deux mani€res distinctes (figure
1.2), soit a partir de son origine physique comme étant le résultat des mouvements
gustatiques et tectoniques, soit & partir de son enregistrement dans les sédiments
comme €tant la somme de I'épaisseur cumulée des sédiments et de la bathymétrie

(Granjeon et al., 1994).

s Accommodation = Eustatisme + Subsidence
ap?° o e ou
éd““e' Accommodation = Epaisseurs des sédiments + Bathymétrie

figure 1.2: La double définition de I'accommodation

11, I.'eustatisme

L'eustatisme a €t€ définie par Suess (1888) comme étantles variations de la
surface de la mer enregistrées simultanément sur I'ensemble de la surface terrestre.

L'eustatisme est régi par trois paramétres géométriques (figure 1.3) : le volume
d'eau dans les océans, le volume des océans et la forme de la surface de la mer
(Morner, 1976 et 1987). Ces trois parametres varient au cours du tempssuivant des
lois plus ou moins bien connues. Parmi les différents processus interagissant, on
peut noter en particulier la tectonique des plaques, les variations du champ de
gravité et le climat (Pitman, 1978, Donovan et Jones, 1979, Hallam, 1984).

111. La tectonique des plaques et le tectono-eustatisme

Le volume d'eau que peut contenir les océans dépendprincipalement de la forme
du fond marin défini par les mouvements tectoniques des plaquesgn particulier par
les vitesses d'expansion au niveau des rides océaniques et les vitesses de collision
au niveau des fronts de chevauchementet de subduction. Ces mouvements
tectoniques globaux engendrent en permanence des modifications du relief sous
marin et peuvent générer des variationseustatiques trés importantes de 1'ordre de
300 m (Donovan et Jones, 1979). En particulier, Hays et Pitman(1973) ont montré
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que la transgression du Crétacé supérieur et la régression Cénozoique pouvaient étre
expliquées par une phase d'expansion puis de contraction du systeme de ride
océanique. Ces variations tectono-eustatiques sont cependant trés lentes, de l'ordre
de quelques centimétres par millier d'années (Pitman, 1978), et ne sont sensibles
que sur des durées supérieures au million d'années.

Climat

Y

Champ de gravité

@ Niveau de la mer

de référence

Volume d'eau océanique

I

Mouvements tectoniques

figure 1.3: Paramétres régissant le niveau de la mer

Les mouvements induits par la tectonique des plaques peuvent engendrer deux
autres conséquences importantes. D'une part, dans les zones de subduction, une
portion de la crofite océanique subductée est transformée en magma qui vient
s'agréger & la crofite continentale chevauchante. En étudiant I'€volution des cartes
de pourcentage de terres émergées, Hallam (1971) montra que I'augmentation de ce
pourcentage depuis le Paléozoique jusqu'a notre époque pouvait étre li€e a ce
processus de transformation de la lithosphére ayant ainsi induit une €mergence
progressive des terres de 1'ordre de 0,02 centimétre par milliers d'années. D'autre
part, dans les zones de collision de plaques, par exemple dans la région de
'Himalaya, les orogenéses peuvent induire un raccourcissement de la croiite et une
chute du niveau marin de l'ordre de 0,2 centimétre par millier d'années (Pitman,
1978).

112. Le climat et le glacig-eustatisme

Les variations climatiques au cours du temps influent sur le volume d'eau pi€gé
sous la forme de glace au niveau des calottes polaires et des glaciers. Un
refroidissement du climat entraine une formation de glace et une chute du niveau
marin. La variation eustatique maximale produite par le climat est de I'ordre de
150 m (Donovan et Jones, 1979). Du méme ordre d'amplitude que les variations
tectono-eustatiques vues précédemment, ces variations glacio-eustatiques sont
cependant beaucoup plus rapides, et peuvent présenter une forme cyclique, avec des
amplitudes de l'ordre de quelques métres a quelques dizaines de métres et des
périodes de l'ordre de 20 000 a 40 000 ans. La cause et la forme de ces cycles
glacio-eustatiques sont encore trés discutées actuellement. Leur interprétation repose
sur la validité de la théorie de Milankovitch supposant que ces variations glacio-
eustatiques sont liées aux variations de trois paramétres astronomiques (figure 1.4) :
I'excentricité de l'orbite de la Terre, 'obliquité et la précession de l'axe de la Terre.

L'excentricité, paramétre adimensionnel compris entre O et 0.05, caractérise la
forme plus ou moins elliptique de l'orbite terrestre, et est un indicateur de la
variation de la distance Terre-Soleil au cours d'une année. Plus I'excentricité est




importante, et plus le contraste de température entre 1'ét€ et 'hiver est important.
L'obliquité, comprise entre 22° et 24°3, correspond a 'angle entre I'axe de la Terre
et la normale au plan de l'orbite. Avec une obliquité faible, les régions polaires sont
faiblement ensoleillées et ont plus facilement tendance & conserver une calotte
glaciaire. Enfin, la précession climatique caractérise la distance Terre-Soleil pour
une date donnée, par exemple le solstice d'été. 27

Précession: cycles de 19 et 23 ka

o
X8, Obliquité: cycles de 41 et 54 ka

e

Excentricité: cycles de 93, 124 et 404 ka

Pr.: Précession
Ob.: Obliquité
Ex.: Exceniricité

figure 1.4: Paramétres astronomiques

La valeur de la précession détermine si le contraste de température entre les
saisons, did a l'obliquité de 'axe de la Terre, est accentué ou atténué par
I'excentricité (Imbrie et Imbrie, 1980, Broecker et Denton, 1990).

Diverses €quipes (Laskar, 1988 et 1990, Berger et Loutre, 1991, Quin ez al.,
1991) ont congu des modeles numériques batis sur une description plus ou moins
complexe des mouvements des planetes du systéme solaire afin de définir les
variations de ces trois parameétres orbitaux. Au cours des 3 derniers millions
d'années, ces parameétres ont évolué suivant des cycles dont les périodes ont les
valeurs moyennes suivantes (Berger et Loutre, 1992).

Précession = 19 000 et 23 000 ans
Obliquité = 4] 000 et 54 000 ans
Excentricite = 93 000, 124 000 er 404 000 ans

Les valeurs de ces parametres ont évolué au cours des dges géologiques. La
période de 1'obliquité, €gale 2 41 000 et 54 000 ans actuellement, aurait €t€ égale a
31 000 et 39 000 ans au début du Primaire (Berger er al., 1989).
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Bien que ces cycles astronomiques et leurs conséquences climatiques soient
désormais connus et bien quantifiés (Hays ez al., 1976, Weertman, 1976, Pollard,
1982, Clemens er al., 1991, Matthews et Frohlich, 1992), leurs conséquences
sédimentaires sont encore le sujet de nombreuses controverses. De nombreux
géologues ont montré qu'il existait une forte corrélation entre ces cycles et des
parametres sédimentaires (Borer et Harris, 1991, Mitchum et van Wagoner, 1991,
van Buchem et al., 1992). Une forte opposition existe cependant a cette théorie.
Ferry et son équipe, en étudiant des sédiments marneux, ont montré qu'il existait
des cyclicités sédimentaires ne correspondant pas aux cycles de Milankovitch (Rio
et al., 1989, Ferry, 1995). De méme, 1'étude des phénomenes non-linéaires tels que
les processus de glaciation et de fonte des calottes glaciaires a montré qu'un
systeme naturel pouvait osciller de maniere libre sans cause forgante externe au
systéme €tudié (Gaffin et Maasch, 1991, Nicolis et Nicolis, 1991, Gaffin, 1992).

113. I1.e champ de gravité

Du fait du mouvement des plaques et des orogenéses en découlant, la masse
terrestre n'est pas répartie uniformément dans le globe terrestre. Ces anomalies de
masse entrainent une variation de l'action du champ de gravité suivant les points du
globe (Clark, 1976, Momer, 1976, 1986 et 1987). La surface de la mer a ainsi une
allure sphérique "bosselée"”. La dénivellation maximale actuelle entre les bosses et
les creux est proche de 170 m par rapport a l'ellipsoide de référence, avec des
bosses importantes au nord de la Nouvelle-Calédonie (+70 m), au sud de I'Islande
(+60 m) et au sud de I'Afrique (+ 50 m), et des creux au sud de I'Inde (-100 m) et
sur la cote ouest de 'Amérique (-60 m) (Gaposchkin, 1975).

Des travaux menés sur des sédiments Holoceéne (Fjeldskaar, 1991, Wang, 1991)
montrent que la fonte des calottes glaciaires génére une variation de la répartition de
la masse de l'eau a la surface de la Terre engendrant des variations géoido-
eustatiques. Ces variations ont un caractére local en affectant des bassins d'environ
5000 km de long et peuvent atteindre des amplitudes de I'ordre d'une vingtaine de
metres en 10 000 ans. Ces variations, empé€chant tout raisonnement eustatique
global, ne sont cependant guere sensibles & 1'échelle d'un bassin sédimentaire. Le
gradient de la surface de la mer généré par ces variations géoido-eustatiques est en
effet de I'ordre de 0,01 4 0,1 m/km (Clark, 1976, Fjeldskaar, 1991).

Les variations géoido-eustatiques peuvent malheureusement €tre confondues
avec des variations tectono-eustatiques ou glacio-eustatiques du fait de la similitude
de leurs périodes et amplitudes. La distinction entre les différentes composantes de
I'eustatisme n'est ainsi pas toujours possible.

12. L.a subsidence

La subsidence d'un bassin est le déplacement absolu du fond du bassin
sédimentaire par rapport a un niveau repere fixe au cours du temps. On distingue
classiquement la subsidence tectonique, la subsidence thermique et la subsidence
gravitaire (Perrodon, 1983).

121. ILes subsidences tectoniques et thermigues

Les subsidences tectoniques et thermiques regroupent l'ensemble des
déformations qu'auraient subies un bassin en l'absence de sédiments. Ces




subsidences sont de I'ordre de 10 2 20 m/Ma dans le cas des marges passives, et
peuvent atteindre des valeurs de I'ordre de 100 & 200 m/Ma, voire plus, dans le cas
des marges actives. En fonction du régime tectonique, soit en extension, soit en
compression, ces subsidences ont été formalisées par différents modeles.

Les modeles de bassin en extension sont principalement issus du modele
classique de McKenzie (McKenzie, 1978, Jarvis et McKenzie, 1980) (figure 1. Sa)
Ce modele décompose I'extension des bassins en deux périodes. Dans un premier
temps, le bassin est soumis & une extension rapide induisant un amincissement de la
lithosphére et une anomalie thermique a la base de celle-ci. Dans un second temps,
la lithospheére est soumis & une relaxation thermique qui tend a faire disparaitre
progressivement 1'anomalie thermique due & l'extension initiale. La constante de
temps régissant la relaxation thermique est de I'ordre de 50 & 60 millions d'années
(Sleep, 1971, Jarvis et McKenzie, 1980). De nombreux modeles, tels que le
modele de Royden et Keen (1980), ont cherché a améliorer le modele de McKenzie
en introduisant par exemple une extension différentielle de la crofite et du manteau
supérieur. Ces modeles générent cependant un cisaillement trés important a la base
de la crofite rarement observé.

(a) Pli passif de rampe

(b) Pli de propagation de rampe

figure 1.5: Modéles de bassin en compression

Bien que le modele de McKenzie estime convenablement I'‘évolution thermique et
la subsidence d'un bassin, les taux d'extension nécessaires sont souvent trop
importants (Chenet ez al., 1982, Burrus, 1989). De plus, le modele de McKenzie
prédit une évolution symétrique des deux marges du rift alors que des profils de rift
asymétriques ont été observés. Wernicke mis au point un modele de détachement
lithosphérique (figure 1.5b) dans lequel la lithospheére dans son ensemble est
coupée en deux par une faille oblique (Wernicke et Burchfiel, 1982, Wernicke,
1985). Ce modele implique ainsi que l'anomalie thermique a la base de la
lithosphére n'est pas sur le méme plan vertical que le rift, d'oti un décalage de la
subsidence post-rift (thermique) et syn-rift (tectonique).

Actuellement, la controverse entre les modeles de McKenzie et de Wernicke est
toujours active. Il semblerait que le modele de Wernicke soit applicable a I'échelle
de la crofite, tandis que le modele de McKenzie représente 1'évolution globale de la
lithosphére (Brun et Tron, 1993).

Les modeles de bassins en compression sont actuellement principalement
étudiés a l'aide de principes géométriques régissant les différents chevauchements
du bassin. Ces modgles sont généralement basés sur le modele de Suppe (1983),
fondé€s sur les hypothéses suivantes: la coupe étudiée est construite parallélement a
la direction du raccourcissement, les volumes de roche sont conservés pendant la
déformation, et il n'y a pas de déformation perpendiculaire au plan étudié.
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(a) Modele de Mc Kenzie (1978)

N7

Croiite

ph

(b) Modéle de Wernicke (1981)

figure 1.6 Modéles de bassin en extension
(d'aprés Jamison, 1987 et Zoetemeijer, 1993)

Les chevauchements peuvent générer deux types: les plis passifs de rampe (ou
fault-bend fold) (figure 1.6a) dans lesquels le plan de chevauchement préexiste au
déplacement du bassin, et les plis de propagation de rampe (ou fault-propagation
fold) (figure 1.6b) dans lesquels le plan du chevauchement est créé puis se propage
lors du déplacement du bassin. Face a ces modeles géométriques tres utilisés, de
nouveaux modéles commencent & €émerger en se fondant sur des principes
physiques. On peut noter en particulier le modéle de Beaumont (Beaumont et al.,
1993) qui étudie le chevauchement d'un bassin en supposant que la plaque
chevauchante a un comportement visqueux.

De nombreux modeles déterministes ont cherché a relier ces modéles de
subsidence a des lois de sé€dimentation afin d'étudier I'influence d'une déformation
complexe d'un bassin, tels que la formation de chevauchements ou de rifts, sur son
remplissage sédimentaire. Ces modgles se regroupent en deux familles en fonction
des lois de utilisées:

» les modéles géométriques (Schlische, 1991, Zoetemeijer er al., 1992,
Zoetemeijer, 1993) basés sur un remplissage complet de tout I'espace situé au
dessous du niveau de la mer,

» les modeles diffusifs (Jordan et Flemings, 1991, Heller et Paola, 1992, Hardy,
1993, Beaumont ez al., 1993, Chalaron ez al , 1995) utilisant une équation de
diffusion pour décrire le transport des sédiments dans le bassin.

Ces différentes familles de modeles seront vues en détail dans la deuxi¢me partie

de ce chapitre.

122. L a subsidence gravitaire

La subsidence gravitaire est la déformation du bassin induit par le poids des
sédiments et de I'eau contenue dans le bassin. Elle fut formalisée pour la premiére
fois par Airy au XIXe®me siecle. :

Dans le modéle d'isostasie locale d'Airy (Turcotte et Schubert, 1982), un
niveau d'équilibre ou de compensation existe au sein du manteau. En tout point de
ce niveau, la pression est constante. Lors d'une variation de la charge sédimentaire
due a une sédimentation ou a une €rosion, les pressions s'équilibrent
instantanément afin de maintenir 1'équilibre (figure 1.7a). Dzns le cas de sédiments
immergés, ce modele prédit une subsidence isostatique instantanée égale a environ
50 & 65 % de la variation de l'épaisseur de la couche sédimentaire. Une




sédimentation d'une couche de 100 m d'épaisseur engendre ainsi une subsidence
instantanée de l'ordre de 50 a 65 m.

z-PPp
Pn—P.

pA Subsidence isostatique (en m)
E.; Epaisseur de la couche sédimentaire (en m)

avec {Ps  masse volumique des sédiments (=2200 kg/ m’)
Pm  masse volumique du manteau (=3300 kg/m’)
p.  masse volumique de l’eau (=1000 kg/m3)

Ce principe d'isostasie locale d'Airy ne permet d'obtenir qu'une approximation
de la subsidence isostatique. En particulier, cette estimation ne tient pas compte des
caractéristiques géométriques et rthéologiques du manteau et de la crofite. Différents
modeles ont été développés pour affiner la prédiction de la subsidence isostatique.

Le modeéle élastique suppose que la crofite terrestre est assimilable & une
plaque rigide élastique se déformant en accord avec la loi de Hooke (Turcotte et
Schubert, 1982). La déformation de la plaque est instantanée et proportionnelle a la
contrainte appliquée (figure 1.7b). Elle est décrite par deux parameétres principaux,
la rigidité flexurale D et le parametre flexural a.

EH? 4D
et o=

12(1-v*) (pn=p.) e

1/4

D=

rigidité flexurale de la croite (=10% 6 102 N.m)
modwde d'Young (=60 a 100 GPa)

coefficient de Poisson (=0,25)

épaissewr élastique (=10 a 80 km)

paramétre flexural (=25 a 250 km)

masse volumique du manteau (=3300 kg/m‘?)
masse volumique de I’ eau (=1000 kg/m3)
accélération de la pesanteur (=9.81 m/ 5%)

avec

" PP RT<MO

Dans le cas d'une charge théorique ponctuelle, le bassin sédimentaire se déforme
en suivant une allure sinusoidale amortie dont la géométrie dépend de ces deux
paramétres (Turcotte et Schubert, 1982). Si on considere par exemple un bassin
intracratonique théorique dont la longueur totale mesure 400 km et dans lequel la
formation sédimentaire étudiée a une épaisseur croissant linéairement depuis les
bords du bassin, ou elle est nulle, jusqu'au centre de celui-ci, ol elle atteint 500 m .
Le modele d'isostasie d'Airy et le modele élastique prédisent les valeurs suivantes
de subsidence (figures 1.7 a, bet ¢).

Isostasie locale | Modele €élastique | Modele élastique
d'Airy H=10 km H=50 km
Rigidité flexurale D 6,2 1021 N.m 7,8 1023 N.m
parametre flexural a - 32 km 108 km
au centre du bassin 250 m 230 m 196 m
aux quarts du bassin 125 m 170 m 154 m
aux bords du bassin 0 33 m 68 m

Bien que ces résultats soient du mé€me ordre de grandeur, on constate un écart de
plus de 50 m entre les deux modeles extrémes. Le principe d'Airy ne prend en
considération que la charge sédimentaire locale. L'isostasie prédite par le modele
d'Airy est ainsi treés forte au centre du bassin et nulle aux bords. Au contraire, le
modele €lastique prend en compte la répartition régionale de la charge et cherche a
uniformiser les contraintes et les déformations subies par la crofite.
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Dans le cas de la flexure visco-élastique (Turcotte et Schubert, 1982), la
plaque se comporte initialement comme une plaque €lastique de forte épaisseur,
avec une faible subsidence et un bombement périphérique éloigné.

L'équilibrage visqueux de la plaque induit une diminution des contraintes au
cours du temps suivant une loi de relaxation exponentielle, et se caractérise par une
subsidence augmentant de plus en plus au centre du bassin et un bombement
périphérique se rapprochant du lieu d'application de la charge sédimentaire (Quinlan
et Beaumont, 1984, Beaumont ez al., 1987). Le temps de relaxation des contraintes
est défini par la relation de Maxwell (Nadai, 1963, Turcotte et Schubert, 1982),
faisant intervenir la viscosité et le module d"Young de la lithosphére.

3
T=2£
E
T temps de relaxation (de l'ordre de 20 000 a 200 000 ans)

avec { viscosité de la lithosphére (de I'ordre de 10" & 10%° Pa.s)
E module d’Young (de I'ordre de 60 a 100 GPa)

Cette relaxation viscoélastique peut étre assimilée & une diminution progressive
de I'épaisseur élastique de la lithosphére au cours du temps. Si nous reprenons le
cas précédent avec une plaque ayant une €paisseur €lastique initiale €gale a 50
kilometres, et une viscosité égale a 4. 109 Pa.s, le temps de relaxation est de
l'ordre de 50 000 ans. Nous constatons que le bassin s'ajuste instantanément a la
charge sédimentaire (figure 1.7 c¢) de manitre élastique, puis se déforme
progressivement pour présenter une épaisseur élastique apparente de I'ordre de 10
kilometres (figure 1.7 b) 10 millions d'années apres la mise en place de la charge
sédimentaire. Au bout d'un temps infini, les contraintes sont enti€rement équilibrées
et le bassin se comporte comme en isostasie locale (figure 1.7 a).

Temps Epaisseur €lastique
(ka) apparente (km)
0 50
50 42,5
100 38,5
500 26,5
1 000 21
5000 12
10 000 9
50 000 5

Sur des durées trés courtes, de l'ordre du millier ou de la dizaine de milliers
d'années, le modeéle élastique est applicable. Pour des durées supérieures a la
dizaine de million d'années, il est possible de définir une épaisseur élastique
apparente afin d'utiliser le mode¢le élastique. Pour des durées intermédiaires, de
l'ordre de la centaine de milliers ou du million d'années, il est cependant nécessaire
d'utiliser un modgle visco-élastique permettant de prendre en compte 1'ajustement
dynamique des contraintes au sein de la lithosphére.




(a) Charge sédimentaire
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figure 1.7. Modéles de subsidence gravitaire
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13. La compaction

Alors que l'eustatisme et la subsidence générent de l'espace disponible, ou
accommodation, en faisant varier la distance séparant le substratum du bassin du
niveau de la mer, la compaction modifie la bathymétrie du bassin, correspondant a
l'espace libre pour les sédiments & chaque instant, en diminuant I'€paisseur totale de
la couche sédimentaire.

La compaction est due a I'expulsion mécanique des fluides contenue dans le
systtme poreux des sédiments, & des processus chimiques de dissolution des
particules sédimentaires, et & des transformations minéralogiques (Hedberg, 1936).
La compaction mécanique des sédiments est généralement décrite a I'aide de lois
empiriques substituant une relation géométrique au comportement mécanique des
sédiments. Ces lois empiriques relient la porosité des sédiments a leurs
enfouissements maximaux (Magara, 1978). Une compilation de ces lois montrent la
diversité des relations porosité - profondeur lié a I'histoire géologique du bassin,
des processus diagénétiques, de la migration de I'eau, ... (figure 1.8).

0 25 50 75 100 %
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figure 1.8: Compilation de courbes porosiié - profondeur pour des sédiments argileux
(d'aprés Rieke et Chilingarian, 1974)

Ces relations ont été formalisées mathématiquement par l'utilisation de courbes
ayant une forme:

« soit exponentielle (Athy, 1930, Sclater et Christie, 1980, Magara, 1985):
D(2)=D, e %

®(z) porosilé des sédiments

®, porosité initiale des sédiments lors du dépot
avec . P

z enfouissement des sédiments

Z, enfouissement de référence (de |'ordre de 250 4 2000 m)




* soit puissance (Dickinson, 1953, Baldwin et Butler, 1985):

®(z)=1- [-Z—J
ZO

{zo enfouissement de référence (= 6000 a 15000 m)
avec

¢ exposant (=0,12 2 0,17)

* s0it une combinaison de ces deux lois (Beaudoin et al., 1987):

D)=, + (D, -, )e )

res

@, porosité a profondeur nulle (= 60 & 90 %)

@, porosité A grande profondeur (= 5 215 %)
avec
z

o enfouissement de référence (= 1000 m)

B exposant (=1}

Ces lois empiriques ne sont valides que lorsque 'eau piégé€e dans les sédiments
reste 2 une pression hydrostatique lors de l'enfouissement progressif des
sédiments. En se fondant sur les travaux de Terzaghi (1943), des mode¢les ont
cherché a relier la porosité a la contrainte effective supportée par les sé€diments afin
de prendre en compte le comportement mécanique des sédiments et la vitesse de
migration de l'eau dans les sédiments (Smith, 1971, Ungerer et al., 1990). Ce
comportement mécanique est de mieux en mieux formalisé avec par exemple la
description récente du caractere €lasto-plastique des sédiments (Schneider, 1993).

En se basant sur ces différentes approches, nous pouvons retenir les ordres de
grandeur suivantes. Une couche sableuse perd au minimum la moitié de sa porosité
lorsque son enfouissement dépasse 1000 m. Cette perte de porosité s'accompagne
d'une diminution de plus de 20 % de I'épaisseur totale de la couche sédimentaire.
Ainsi, une couche mesurant 100 m d'épaisseur lors de son dépdt mesure moins de
80 m sous 1000 m d'enfouissement, entrainant une baisse de la surface du bassin
de plus de 20 m. Cependant, cette chute de 20 m de la surface se fait
progressivement au cours de I'enfouissement des sédiments et n'a pas la méme
conséquence qu'une montée brutale de 20 m du niveau de la mer.

14. Syntheése sur la création de I'espace disponible

En synthése, différents processus peuvent créer de l'espace disponible pour les
sédiments.

Les deux paramétres externes au bassin sont l'eustatisme et la subsidence
tectonique régionale. L'eustatisme peut avoir des causes climatiques et tectoniques.
Dans le premier cas, la vitesse des variations de I'accommodation est de 1'ordre de
quelques meétres a dizaines de metres par millier d'années. Dans le second cas, elle
est beaucoup plus faible, de l'ordre de quelques métres a dizaines de métres par
million d'années. La subsidence tectonique peut atteindre des vitesses de l'ordre de
quelques metres a quelques milliers de métres par million d'années.

Des processus internes au bassin peuvent €galement créer de l'espace disponible.
En particulier, la subsidence isostatique peut créer un enfoncement du substratum
égale a environ la moitié€ de I'épaisseur des sédiments déposés dans le bassin. De
plus, la compaction, en modifiant I'épaisseur totale de la couche sédimentaire,
influe sur l'espace libre, ou bathymétrie, sans créer d'accommodation. Cependant,
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bien que ces deux processus internes aient visiblement un role majeur, ils jouent de
maniére continue pendant 'histoire du bassin et ne font qu'amplifier les variations
tectono-eustatiques externes.

Tectono — eustatisme 12 10 m par million d' années régionale
Glacio — eustatisme 1 4 10 m par millier d' années régionale
.......................................... i Tise G de gandenr e

locale

le glacio - eustatisme (déglaciation) ou que

Géoido — eustatisme | le tectono - eustatisme (mouvement du noyau) | 4

en fonction du processus physique intervenant | régionale
. locale
Subsidence . e
i 1 2 1000 m par million d' années a
tectonique .
S OSSOSO régionale
locale

Enfoncement continu du substratum

Isostasie . . a
de I'ordre de 50% de I' épaisseur des sédiments | |
régionale

Enfoncement continu de Ia surface du bassin
de 1' ordre de 20% de 1 épaisseur des sédiments

Compaction locale

La connaissance de I'ensemble des processus responsables de la création de
'accommodation ne suffit malheureusement pas pour prédire de maniére précise le

remplissage sédimentaire d'un bassin. En effet, ce remplissage dépend énormément

de la quantité de sédiments introduits ou produits dans le bassin, et de la manicre
dont ces sédiments sont transportés puis sédimentés.

2. L'apport sédimentaire

Aprés avoir quantifié¢ l'espace disponible pour les sédiments, la deuxieme
question a laquelle il est nécessaire de répondre conceme la quantité de sédiments
introduits ou produits a l'intérieur du domaine étudié. Les roches sédimentaires
formant le remplissage des bassins sont classiquement regroupées en deux grandes
familles en fonction de leurs compositions. On distingue ainsi les sédiments
siliciclastiques tels que le sable ou les argiles et les sédiments d'origine chimique et
biochimique tels que les carbonates ou les évaporites par exemple.

21. Les sédiments siliciclastiques

Les sédiments siliciclastiques sont composés essenticllement des sables, formés
par des grains de silice dont le diamétre moyen est de l'ordre de 0,1 & 1 mm, et des
argiles, constitués de minéraux silico-alumineux tels que I'illite, la chlorite ou la
kaolinite. Ils sont principalement issus de 1'érosion des continents et transportés
vers les domaines deltaiques et marins par I'action des fleuves.




L'érosion des continents est li€e a l'altération des roches qui combine différents
processus physiques tels que Ies alternances gel - dégel et humidité - dessiccation,
et des processus chimiques tels que 1'hydrolyse. Des compilations récentes de
nombreuses mesures effectuées sur des bassins versants actuels ont montré que les
vitesses moyennes d'érosion varient entre 0,1 et 100 m/Ma (Ahnert, 1970, Travi,
1993, Bierman, 1994, Summerfield et Hulton, 1994, Elverhoi et al., 1995). Dans
certains cas exceptionnels tels que les Alpes ou I'Himalaya, I'érosion peut atteindre
des vitesses voisines de 1000 m/Ma (Milliman er al., 1987). Cette vitesse d'érosion
a €té reliée a de nombreux parameétres tels que la vitesse de subsidence, la
pluviométrie ou l'altitude moyenne du bassin (Milliman et Meade, 1983, Pinet et
Souriau, 1988, Milliman et Syvitski, 1992). Ces corrélations sont cependant
établies sur des mesures des paramétres moyennées sur l'ensemble de la surface du
bassin versant, dont la superficie est généralement de I'ordre de quelques milliers a

quelques millions de km2.

Cette altération des roches joue le rdle d'une "production” de sédiments
mobilisables par les agents de transports tels que 'eau ou le vent. De nombreuses
études se sont attachées a quantifier les caractéristiques des apports sédimentaires
fluviaux. La précision de ces mesures est cependant limitée car elle dépend de la
méthode employée et de la durée d'observation. Ces mesures permettent
d'appréhender le comportement "instantané” du cours d'eau. Différents parameétres
physiques ont ainsi €t€ quantifiés, tels que la longueur du cours d'eau principal,
l'aire et l'altitude moyenne du bassin-versant, le flux d'eau et de sédiment a
I'embouchure du fleuve ou la pluviométrie moyenne. La recherche d'une corrélation
entre ces parameétres (figure 1.9) a permis d'élaborer des formules empiriques
reliant le flux s€édimentaire annuel apporté par les cours d'eau dans les océans a
l'aire du bassin-versant nourricier et au flux d'eau annuel arrivant aux exutoires des
cours d'eau (Milliman et Meade, 1983), ou & l'altitude moyenne de ce bassin-
versant (Milliman et Syvitski, 1992).
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figure 1.9: Relations empiriques permettant I'estimation du flux de sédiments

Ces relations empiriques du premier ordre ne prennent cependant pas en compte
la diversité€ de la nature lithologique des terrains traversés par les cours d'eaux et ne
permettent d'obtenir qu'une estimation grossiére de la quantité de sédiments
apportés par les fleuves.
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22. Les sédiments carbonaté

Différents types de sédiments peuvent étre produits par des processus chimiques
ou biochimiques tels que les roches carbonatées, ferrugineuses, phosphatées et
saliferes. Dans le cadre de cette revue, nous nous sommes focalisé€s sur I'étude des
roches carbonatées.

Contrairement aux roches détritiques dont la matiére premiére provient de
I'érosion des continents, les carbonates sont principalement issus de la préservation
de la calcite issue du squelette d'organismes vivants (planctons, coraux,
algues, ...). L'extrapolation des observations faites sur les coraux actuels vers les
massifs coralliens anciens et la reconstitution des biotopes sont difficiles. En
particulier, les coraux actuels sont dominés par les Acropora Palmata, trés peu
présents dans les sédiments anciens. On peut cependant espérer que les regles
écologiques actuelles et anciennes ne sont pas trop dissemblables (Tucker et
Wright, 1990).

En supposant ainsi que l'eau a toujours été saturée en calcium Ca?+, la
production des carbonates est liée & la synécologie et a l'autoécologie des
organismes vivants.

La synécologie est 'ensemble des parametres biotiques réglant la compétition
entre les espéces. Nous pouvons illustrer l'influence de ces parametres a l'aide de
I'exemple classique de la niche écologique composée de lapins et de renards. Cette
niche est régie par deux régles simples:

» plus les lapins sont nombreux et plus il y a de renards (abondance de la

nourriture).

» plus les renards sont nombreux et moins il y a de lapins (abondance des

prédateurs).

Bien qu'ayant un formalisme trés simple, ces deux régles induisent un
comportement oscillant de la niche écologique. De plus, la moindre perturbation
d'un des parameétres régissant 1'€quilibre des deux especes peut engendrer des
évolutions trés différentes. Ce comportement chaotique du monde vivant est a
comparer avec le comportement chaotique des fleuves mise en évidence avec les
phénoménes d'avulsion ou d'épandage de crevasse par exemple. Cette niche
écologique composée de deux especes: les lapins et les renards, peut €tre étendue
aux systémes carbonatés dans lesquels les coraux peuvent tre considérés comme
des "lapins" et les bivalves comme des "renards". A I'instar du chaos des fleuves,
le chaos déterministe des niches écologiques ne sera pas abordé dans le modele que
nous cherchons & développer. Nous nous focaliserons sur les parameétres
autoécologiques.

L'autoécologie regroupe l'ensemble des parameétres abiotiques, tels que la
température ou la salinité de I'eau, réglant 'adaptation d'une espéce vivante avec le
milieu ambiant. Elle est contr6lée principalement par des réactions chimiques telles
que: _

I'€quilibre des carbonates:
Ca** +2HCO; & CaCOs+CO, + Hy0

et la photosynthése:
6 C02 +6 H20+ lumiere < 6 02 + C6H1206 (glucose)




221. Le taux de production maximal

Le taux de production optimal des s€diments carbonatés, mesuré sur des récifs
actuels, est de I'ordre de 10 métres par millier d'années (Chalker, 1981, Bosscher,
1992, Schlager, 1993). De nombreuses mesures du taux de croissance des plates-
formes carbonatées anciennes, compilées dans la revue de Bosscher (1992),
montrent que ce taux varient entre 0,02 et 0,2 métres par milliers d'années. La
différence entre les mesures actuelles et anciennes peut s'expliquer de plusieurs
maniéres. D'une part, la production des carbonates est limitée par 1'espace
disponible. Un récif corallien ne peut pas croitre au-dessus du niveau de la mer.
Son taux de production est donc limité par la vitesse de montée du niveau relatif de
la mer. D'autre part, plus la durée totale du dépot est importante, et plus la
probabilité de rencontrer des périodes de non-dépdt ou d'érosion augmente,
entrafnant une diminution apparente du taux de production moyen de la plate-forme
(Sadler, 1981, Strauss et Sadler, 1989, Sadler et Strauss, 1990).

222 . La luminosité

Le taux de production réel des sédiments carbonatés dépend de multiples
parameétres autoécologiques caractérisant l'environnement marin. Bosscher et
Schlager (1992) ont montré que le principal parameétre dans le cas des roches
carbonatées est la lumiére. La lumiére regue par les organismes vivants sous une
certaine tranche d'eau ou bathymétrie dépend de la pénétration a travers 1'eaun de la
luminosité recue a la surface de la mer. De nombreuses mesures ont permis de
montrer que l'intensité du rayonnement solaire décroit exponentiellement avec la
bathymétrie suivant la loi de Beer-Lambert (Chalker, 1981, Bosscher, 1992) (figure
1.10a). La bathymétrie d'atténuation dépend de la clarté de I'eau. Pour des eaux
limpides, cette bathymétrie est de 1'ordre de 30 m, tandis que pour des eaux
turbides, elle est de I'ordre de 1 2 5 m seulement (Kirk, 1983).

I=1,e""%

I;, Intensité du rayonnement solaire regu au niveau bathymétrique b

I Intensité regue a la surface de la mer

avec e . PR
bathymétrie de la ranche d'eau étudiée (en m)

b, bathymétrie d'atténuation (=1 & 30 m)

[¢]

Alors que l'atténuation de la lumiére est assez bien quantifiée grace aux travaux
réalis€s en optique, I'impact de la lumiére sur les organismes vivants est moins bien
connu. Des travaux sur la photosynthése dans des récifs actuels ont montré que le
taux de production des carbonates est relativement constant dans les couches
superficielles de 'eau puis chute rapidement dés que l'intensité lumineuse devient
inférieure & un seuil de saturation spécifique a l'espece étudiée (Bosscher et
Schlager, 1992, Bosscher, 1992) (figure 1.10b).

P, =tanh(S e”*"*)

Taux de production de 1’ espéce étudiée (en m/an)

bathyméirie de la tranche d’eau étudiée
bathymélrie d’atiénuation (=1 @ 30 m)

paramétre adimensionnel de sewil (=5 4 40)

avec

PV

= signifiant proportionnel &

I _o%
tanh( x) représentant la tangente hyperbolique (mnh(x): ex e-x )
e +e
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Opposée i ce modele avec seuil, une deuxi¢me théorie suppose qu'il existe une
relation linéaire entre le taux de production de I'espéce moyenne et la luminosité, ce
qui implique une décroissance exponentielle de la production avec la bathymétrie
(Lawrence ez al., 1990, Li et al., 1993) (figure 1.10b).

__—blg,
P=e

b bathymétrie de la tranche d’eau étudiée
bo bathymétrie d’ atténuation (=1 & 30 m)

Pb Tawx de production de I’ espéce étudiée (en m/an)
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figure 1.10: Relations entre taux de production de carbonate, luminosité et bathymétrie

223. L'inhibition silicoclastique

Dans le cas de bassins se remplissant par des s€édiments mixtes, l'introduction
d'un flux de sédiments sablo-argileux dans un milieu marin va avoir deux
conséquences majeures :

« la présence de sédiments en suspension dans I'eau diminue la clarté de I'eau.

Cette turbidité de I'eau induit une diminution de la production carbonatée suite
a une baisse de la luminosité ambiante.

» le dépdt de sédiments crée un nappage du fonds marin, générant un
recouvrement et une extinction des organismes vivants, et une diminution de
la densité du sol, empéchant ainsi les organismes vivants de s'accrocher au
sol et de former de nouvelles colonies.

L'impact de cet apport silicoclastiques (figure 1.11) est généralement simulé par
la définition d'un seuil de pollution critique, spécifique a chaque espéce carbonatée
moyenne, au-dessous duquel l'apport est trop faible pour incommoder les
carbonates, mais au-dessus duquel la production carbonatée est rapidement inhibée
(Lawrence er al., 1987, Aigner et al., 1989, Aigner et al., 1990, Lawrence et al.,
1990, Schuster et Aigner, 1994).



P, =F(v)

P, Taux de production de I'espéce émdiée (en m/an)
avec<{ Vv vitesse de sédimentation siliciclastique
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figure 1.11: Inhibition silicoclastique de la production carbonatée

224 . Les autres facteurs auto écologiques

De nombreux autres parametres physico-chimiques interviennent pour régler la
production des carbonates.

Parmi ces différents paramétres, on peut citer par exemple l'apport en
nutriments, la température de l'eau, la teneur en oxygeéne dissous dans I'eau et la
salinité de I'eau (Bosscher, 1992, Li ez al., 1993) (figure 1.12). Chaque espéce
carbonatée a un biotope spécifique. Par exemple, les coraux se développent
principalement dans les eaux chaudes sous une température optimale de 26°C (plage
de température admise comprise entre 20 et 32°C) et ayant une salinité moyenne de
I'ordre de 35 ©/oo (Bosscher, 1992).

Le biotope d'un organisme vivant est également caractérisé par une certaine
énergie des vagues et par une luminosité. Dans de faibles tranches d'eau, les coraux
vont se développer sous des formes robustes, telles que les formes en boule de
Montastrea annularis. Lorsque la bathymétrie augmente, les coraux vont
progressivement changer de forme pour s'adapter a la baisse de la luminosité, ils
développent ainsi des réseaux de plus en plus complexes, et de plus en plus fins,
pour mieux capter le rayonnement solaire. Cette ramification des coraux est permis
par la diminution de l'influence des vagues avec la bathymétrie, et on peut voir se
développer des coraux du type Acropora palmata, avec des branches robustes, et
Acropora cervicornis, avec des branches fines (James, 1984).
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L'apport en nutriment

Production
A

100%

75

50

25

0 .05
20°cC ® 60 £0 100 °C

L’apport en nutriment est supposé proportionnel
a la température de surface de l'eau. Cet apport,
nul pour des températures inférieures a 20°C,
augmente progressivement avec la température.

La teneur en oxygéne dissous

La teneur en oxygéne dissous est supposé relié a
la bathymétrie. La production carbonaiée est
maximale dans le milieu oxique, puis chute
brutalement dans la zone de transition pour
devenir minimale dans le milieu anoxique.
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figure 1.12: Quelques facteurs auto écologiques

3. L.a répartition des sédiments dans les bassins

Apres avoir été introduits ou produits dans le bassin, les sédiments sont répartis
dans le domaine étudié. Les modéles numériques déterministes se regroupent en
trois familles suivant I'approche retenue pour la simulation de cette répartition des
sédiments. Nous distinguerons ainsi:

(1) Les modeles particulaires basés sur des lois physiques décrivant
I'écoulement de l'eau et le transport des sédiments induit par cet écoulement.
(2) Les modeles géométriques supposant l'existence d'un profil d'équilibre du

bassin sédimentaire.
(3) Les modeles diffusifs simulant l'ensemble des transports sédimentaires a
I'aide d'une €quation de diffusion.



1, Les model articulair

Les modeles particulaires sont basés sur les lois physiques gouvernant les
processus de transport des sédiments. Le but de ces modeles est de reconstituer le
déplacement de chaque grain de sédiment afin de prédire 1'€volution des différents
environnements de dépbt. Tres répandue en ingénierie cOtiére pour prédire
l'ensablement des ports ou l'impact de la construction d'une jetée (van Hijum,
1976, van de Graaf et van Overeem, 1979, van Rijn, 1984 a et b, Thouvenin et
Salomon, 1984, Chapalain et al., 1993), cette approche particulaire est peu utilisée
en modélisation de bassin. Elle a ét€ introduite en géologie essentiellement par les
travaux de Harbaugh (Harbaugh, 1966, Harbaugh et Merriam, 1968, Harbaugh et
Bonham-Carter, 1970), ayant donné naissance au mod¢le SEDSIM (Tetzlaff et
Harbaugh, 1989).

311. Le modele SEDSIM de Tetzlaff et Harbaugh

Le mode¢le SEDSIM permet la simulation en 3D des deltas dominés par une
hydrodynamique fluviatile (Tetzlaff et Harbaugh, 1989). La simulation du
mouvement des sédiments, de la sédimentation et de 1'érosion dans le bassin,
s'effectue en €tudiant I'écoulement de 1'eau dans le bassin et les conséquences
sédimentaires de cet écoulement.

(1) Calcul des caractéristiques de 1’écoulement de ’eau

Le mouvement de l'eau est simulé en suivant progressivement le déplacement
d'un élément de fluide, depuis sa création en amont des fleuves, jusqu'a sa
disparition a I'une des frontiéres du domaine étudié. Par la suite, nous assimilerons
ces différents €léments fluides a une "flottille de bateaux".

Le mouvement des bateaux le long des cours d'eau est régie par 1'équation de
Navier-Stockes. Cette équation, issue du principe fondamental de la dynamique,
indique que l'accélération d'une particule d'eau est due aux forces agissant sur elle.
Ces forces se regroupent en des forces volumiques dues essentiellement a la
gravité, et des forces surfaciques liées a l'agitation interne des particules d'eau,
entrainant I'existence d'un champ de pression, et a la vitesse de 1'écoulement de
I'eau, induisant des contraintes de cisaillement entre les particules d'eau.

av ~ = -
Pe Z = Pe 8 - Vp + n Av
Accélération Forces volumiques ~ Forces surfaciques Forces surfaciques
des particules d'eau (gravité, ...) dues 2 la pression  dues aux cisaillements
(
p. masse volumique de I'eau (<1000 kg/m?)
vitesse des particules d'eau
accélération de la pesanteur (=9,81 m/sz)
avec <

v
d
Vp gradient du champ de pression
n

viscosité de l'eau (=107 Pa.s)
laplacien du champ de vitesse, indicateur
des contraintes de cisaillement subies par l'eau

Cette équation est résolue explicitement a partir des hypothéses suivantes:

« la charge sédimentaire est trés faible dans I'eau, considérée ainsi comme un
fluide homogene dont la viscosité et la masse volumique sont constantes,

+ la vitesse de l'eau est essentiellement horizontale et ne dépend pas de la position
verticale de la particule d'eau étudiée dans le chenal ou dans le domaine marin,
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» le frottement de 1'eau sur le fond marin, ou le lit du chenal, peut étre représenté
par un terme empirique de frottement proportionnel au carré de la vitesse de

I'eau.
dv = ~ Vo
Pe 'd— = —P: 8 VH + Cv AV - Cf 'E‘V
r
M—Y—/ _—V__J / \——W__J
Accélération Forces surfaciques Forces surfaciques Forces surfaciques
des particules d'eau ~ dues a la pression dues aux cisaillements  dues aux frottements

’pe masse volumique de l'eau (<1000 kg/m3)
V  vitesse horizontale des particules d'eau

g  accélération de la pesanteur (=9,81 m /s2)
avec {H cote de la surface de la mer

C, coefficient de cisaillement 1ié a la viscosité de l'eau

Cy coefficient empirique de frottement sur le fond marin

(b bathymétrie ou profondeur du chenal

La connaissance de I'écoulement de I'eau au temps précédent permet de définir la
vitesse de l'eau au temps €tudié¢ de manicre explicite. Cette résolution locale et
explicite de I'écoulement de l'eau, calculé uniquement & 'emplacement de chacun
des bateaux, est ensuite extrapolé a I'ensemble du domaine continental pour servir
de base au calcul du temps suivant.

Ce calcul de la vitesse est utilisé uniquement en domaine continental. Dés que les
bateaux atteignent le rivage, SEDSIM considere qu'ils conservent en domaine marin
une vitesse et une trajectoire constante.

(2) Calcul du transport des sédiments

Aprés la détermination de la vitesse de 1'eau au niveau de chaque bateau, la
capacité de transport, égale a la concentration maximale de sédiments transportable
par I'écoulement de I'eau, est estimée par la relation empirique suivante:

3
%
Chax =4 b4/3

max  concentration maximale de sédiments en suspension dans l'eau

coefficient empirique (=10 a 100 en USI)
avec
vitesse d'écoulement de 1'eau (en m/s)

S < >0

bathyméurie, ou profondeur du chenal (en m)

La contrainte de cisaillement exercée par l'eau est supposé proportionnelle au
carré de la vitesse de l'eau.

T=peCV2

T  contrainte de cisaillement exercée par l'eau
. masse volumique de I'eau
avec ] L.
C coefficient de trainée
14

vitesse de l'eau

A partir du calcul de la capacité de transport de 1’eau et de la contrainte de
cisaillement, SEDSIM détermine le quantité réelle de sédiment transporté par I’eau en
considérant cette valeur maximale comme un palier d’équilibre que I’eau cherche a
atteindre. Pour chaque bateau, deux cas peuvent se produire.




(a) Quelque soit la contrainte de cisaillement exercée par l'eau, il y a
sédimentation si la concentration en sédiment dans l'eau, égale & la charge
sédimentaire transportée par le bateau, est supérieure a la capacité de transport de
I'eau. Cette sédimentation, débutant par les sédiments ayant la plus forte taille de
grains, est régie par une équation du premier ordre reliant le taux de sédimentation a
'écart entre la charge du bateau et la capacité de transport de l'eau.

oh
E =Ve (Csusp —Cmax)
%h.[- taux de sédimentation
avec {V¢ vitesse de chute des particules (le'2 m/s pour les sables)

Csusp concentration réelle de sédiment en suspension dans I'eau
Cmax capacité de transport de I'eau

(b) Si la capacité de transport de ’eau n’est pas atteinte, il y a érosion si la
contrainte exercée par 1’eau excéde une contrainte critique de mise en mouvement
des particules. Cette contrainte de cisaillement critique est estimée a partir des
relations de I'USBR (United States Bureau of Reclamation ).

Pour les sédiments fins La contrainte critique est constante
(d< 1mm) t. =0.8 Pa
La contrainte critique augmente
Pour les sédiments grossiers | linairement avec le diamétre
(d>1 mm) t.=0.8d
(avec d en mm et t; en Pa)

Le produit de 1'érosion est incorporé & la charge sédimentaire du bateau, a un
taux régi par I’équation du premier ordre vue précédemment. Aucune €rosion en
domaine marin n'est possible.

Le mouvement des bateaux s'interrompt lorsque ceux-ci ont atteint le domaine
marin et déposé I'ensemble de leurs charges. Cette approche trés fine des processus
sédimentaires, basée sur un suivi de chaque particule d'eau, ou bateau, et en
examinant les conséquences du passage de chacune d'elles sur le sol du bassin,
permet ainsi au mode¢le SEDSIM de simuler de maniére trés précise I'évolution des
environnements fluviatiles. Basé sur une simulation en 3D, le modéle SEDSIM
permet ainsi de suivre 1'évolution transversale d'un réseau fluviatile en tresse, et de
mettre en €évidence les différents corps chenalisés et les différentes barres au sein de
ce réseau (figure 1.13).

De plus, appliqué aux environnements littoraux, le modéle SEDSIM permet de
restituer I'€volution d'un complexe deltaique. L'étude d'une section longitudinale
de ce delta dominé par une hydrodynamique fluviale (figure 1.14) permet ainsi de
mieux cerner la complexité des géométries sédimentaires, et la succession des
différentes phases d'incision et de sédimentation. Basé€ sur une description tres fine
de la physique, il permet ainsi de quantifier l'expression des processus
autocycliques tels que l'avulsion des cours d'eau sur la formation d'un réseau
fluviatile ou d'un delta.
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T=25ans

Y Argile
[ sable fin 200 m
Sable moyen DE—

Sable grossier
Subsiratum

figure 1.13: Simulation de I'évolution d'un chenal

S0m

T =2000 ans

S0m

T =4000 ans

S0m

10 km

figure 1.14: Simulation de I'évolution d'un delta

Ce modegle, initialement dédié a la simulation en 3D des deltas dominés par une
hydrodynamique fluviatile, a été couplé récemment au modele WAVE de transport
des sédiments par les vagues (Martinez et Harbaugh, 1993), et sera reli€ dans le
futur au modele EOLSIM de transport €olien (Stam, 1994), :

312 L.a modélisation des vagues

L'approche particulaire est principalement utilisée pour modéliser I'action des
vagues en domaine littoral. Les vagues sont une ondulation de la surface de la mer
générée par le vent (Bigelow et Edmondson, 1947, Breitschneider, 1958). La
morphologie des vagues a été définie a partir de la résolution de I'équation des




ondes par Airy et Stockes vers le milieu du XIX®me siecle. Ils démontrérent que le
profil des vagues pouvaient €tre décrit par une sinusoide simple (Airy, 1845) ou par
le couplage de cette sinusoide et de son harmonique du 2¢me ordre (Stockes, 1847)
(figure 1.15). '

H .
> sin@ Profil d' Airy

n= H
— (sin 0+ asin 29) Profil de Stockes

avec 6= Zﬂ({-—i) le nombre d' onde de la vague

élévation de la vague au-dessus du niveau de la mer
amplitude de 1a vague
et longueur d'onde de la vague

période de la vague

RN~ T

amplitude relative du terme de second ordre

2 Profil de Stockes
Profil d’Airy

L: longueur d'onde des vagues

figure 1.15: Profils d’'Airy et de Stockes

S

En haute-mer, définie comme la partie du domaine marin ol la bathymétrie est
supérieure a la moitié de la longueur d'onde des vagues, la morphologie des vagues
est décrite par le profil d'Airy. A l'approche du littoral, I'amplitude de la vague
augmente et il devient nécessaire d'utiliser le profil de Stockes pour restituer
convenablement la morphologie des vagues. Cette augmentation progressive de
I'amplitude conduit finalement les vagues a se briser et a déferler. On considére en
général que ce déferlement débute lorsque le rapport entre l'amplitude et la
bathymétrie exceéde un seuil critique égal a 0,78 (McCowan, 1894, LeM¢hauté,
1961 et 1969, Madsen, 1976).

L'étude de la propagation des vagues a permis de mettre en €vidence les relations
suivantes entre les caractéristiques des vagues (Komar, 1976).

H= o

Jtanhw,) (1_&_)
sinh(2 kb)

amplitude de la vague (en m)

caractéristiques en haute-mer

avec j
fréquence des vagues

Q

bathymétrie (en m)
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_gT?
° 2
L =L, tanh(kb)

(L longueur d'onde de la vague (enm)
T période des vagues (en s)
L, caractéristiques en haute-mer
avec < 27
k=T fréquence des vagues
b bathymétrie (en m)
Lg accélération de la pesanteur (=9.81 m/s?)

La direction des vagues, généralement oblique par rapport au fonds marin en
haute-mer, s'incurve progressivement pour se rapprocher de la direction
perpendiculaire au rivage.

(a) Réfraction des vagues a l'approche du littoral

Créte des vagues
a l'infini

figure 1.16: La réfraction des vagues et la loi de Snell




Trois phénomenes majeurs interagissent dans cette modification de la trajectoire
des vagues (Guilcher, 1954): la réfraction des vagues sur le fonds marin, la
réflexion sur des obstacles tels que des ilots rocheux, et la diffraction. Dans la
plupart des études littorales, seule la réfraction constituant le phénomene dominant
est étudiée. Cette réfraction peut €tre modélisée a l'aide de la loi de Snell
(LeMéhauté, 1961) qui est I'équivalent de la loi de la réfraction en optique (figure
1.16).

sin¢ _ sing,

L L
a angle d' approche des vagues
avec L longueur d'onde des vagues

o, et L, caractéristiques en haute-mer

Dans le cas de l'étude de l'impact de la houle & l'arriere d'une ile, il est
nécessaire d'utiliser des méthodes assez complexes tels que le tracé de rayon afin de
suivre pas a pas les vagues et de définir progressivement 1'évolution de leurs
caractéristiques (Bowden, 1983).

L'arrivée des vagues obliquement par rapport & un rivage génére un flux de
sédiment paralléle a la cdte, ou dérive littorale, auquel se combine un mouvement
des sédiments, soit vers la cote, soit vers le large.

313 Le modéle 2D de Martinez

A partir des principes d'évolution des vagues vus précédemment, de nombreux
modeles ont ét€ construits pour quantifier le transport des s€diments. Par exemple,
le modele de Martinez (1987) étudie 1'évolution d'une coupe perpendiculaire au
rivage et permet de simuler en deux dimensions le transport du sable vers le littoral.

Ce modele néglige le transport des sédiments en suspension dans I'eau, supposé
€tre important seulement dans la zone de déferlement des vagues (Brenninkmeyer,
1975). Cette zone, soumise a une tres forte action de la dérive littorale parallélement
au rivage, n'est pas simulée par le modele focalisé sur I'étude du transport tractif en
domaine marin au-dela de la ligne des brisants. Ce flux de sédiments est supposé
proportionnel au cube de la vitesse de I'écoulement de I'eau induit par les vagues.

Qs flux de sédiments tracté en direction du littoral

u  vitesse de I'écoulement de I’ eau induit par les vagues
£

B

avec efficacité du transport tractif

pente du fonds marin
B, pente de repos des sédiments

u>0  sil’écoulement est en direction du littoral

L'ondulation de la mer induite par le passage de la houle génére un mouvement
orbital des particules d'eau. Ce mouvement s'effectue suivant une trajectoire
circulaire en haute-mer devenant ellipsoidale & I'approche du littoral. L'étude du
profil de Stockes couplé & I'équation de Navier-Stockes permet de définir les
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vitesses maximales atteintes par les particules d'eau au niveau du fonds marin
(Morrison et Crooke, 1953, Inman et Nasu, 1956).

3 n* H? TH
u= 7 + 0 -
4 L T sinh™(kb) T sinh(kb)

u vitesse de 1" écoulement de I’ eau
H amplitude des vagues
L longuewr d’onde des vagues
avee \r période des vagues
k=2 [fréquence des vagues
b bathymétrie

o +1 lors du passage d'une créte de vague
et 0=
-1 lors du passage d’'un creux

(et u>o lorsque I'écoulement est dirigé vers le littoral)

Durée de la formation simulée
Ligne des brisants — _ . 30 minutes

2 heures
3 heures

Zone de déferlement Littoral

- | el

10 m

figure 1.17: Exemple de simulation obtenu avec le modéle 2D de Martinez

Le couplage de ces deux formules permet au modele de Martinez d'étudier en
détail la formation des barres sableuses littorales induites par le transport du sable
vers le littoral (figure 1.17).

Pour étudier complétement I'évolution d'un littoral, il est cependant nécessaire
d'effectuer des simulations en trois dimensions permettant d'appréhender les
problemes de réfraction des vagues et le transport trés important de sédiment induit
par la dérive littorale.

314 1e modele WAVE de Martinez et Harbaugh

Complémentaire du modéle SEDSIM, le modele WAVE (Martinez et Harbaugh,
1993) permet la simulation en 3D de I'évolution d'un littoral dominé par les vagues.
Basé€ sur une approche particulaire, 1l s'intéresse dans un premier temps a
I'€coulement de I'eau induit par les vagues pour en déduire dans un second temps le
flux de sédiments transporté par les vagues.

Le mouvement de I'eau est due a la gravité et a des forces surfaciques liées a
l'agitation interne des particules d'eau, entrainant l'existence d'un champ de
pression, et a la vitesse de l'€coulement de I'eau, induisant des contraintes de
cisaillement entre les particules d'eau. A l'instar du modéle SEDSIM, le modele
WAVE est basée sur une simplification de 1'équation de Navier-Stockes régissant le
mouvement de I'eau. Des termes empiriques, proportionnels au carré de la vitesse,




prennent en compte l'influence du frottement généré par le vent et les sédiments
respectivement au niveau de la surface de la mer et du fond marin.

En couplant 'équation de Navier-Stockes a l'expression du tenseur des
contraintes induites par le passage des vagues (Longuet-Higgins, 1970 a et b), le
modeéle WAVE calcule les caractéristiques de l'écoulement de l'eau et la
morphologie des vagues en tout point du bassin.

Le modeéle estime ensuite la dérive littorale induite par les vagues a 'aide de la

formule empirique de Komar reliant le flux sédimentaire a la portion de I'énergie
des vagues dissipée dans cette dérive littorale.

Q:KECg sinaxcosa T

O  flux de sédiments induit par les vagues (en m> /s)
E  énergie des vagues

avec C, vitesse de propagation de I'énergie (enm/s)
o angle d'approche des vagues (en °)
T  vecteur unitaire normal au gradient de I' altitude
K efficacité du transport par les vagues

-

Le couplage de ces différentes relations permet d'obtenir une estimation du
mouvement des sédiments induits par les vagues, et de simuler par exemple
I'évolution d'un littoral suite a la construction d'une jetée (figure 1.18).

(b) Morphologie simulée 1 an aprés

1 km 1km

{(c) Simulation de la réfraction des vagues (d) Simulation de la dérive littorale

Les vecteurs représentent la km Les vecteurs représentent la 1 km
direction de propagation des vagues direction du transport littoral

figure 1.18: Exemple de simulation obtenue avec le modéle WAVE

315. Synthese

L'ensemble des modeles particulaires, a l'instar des modeles SEDSIM et WAVE,
permettent ainsi d'obtenir des simulations de bassin trés détaillées et fournissent des
informations trés précises sur la géométrie en trois dimensions des corps
sédimentaires ainsi que sur la composition lithologique des sédiments. L'utilisation
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de ces modeles nécessitent cependant une connaissance tres précise des paramétres
physiques régissant le bassin. De plus, ces modeles sont fondés sur une description
des processus physiques sur de petites échelles, de I'ordre du métre a la dizaine de
métres en espace, et de l'ordre du jour & l'année en temps. L'extrapolation de ces
modeles 2 des échelles plus importantes, de 1'ordre du millénaire et du kilometre,
induit des problémes importants de changement d'échelle (de Vriend, 1991 aet b,
Larson et Kraus, 1995), tant en espace qu'en temps, comme nous le montrerons
dans le chapitre suivant.

Les modéles particulaires sont donc appliqués essentiellement sur des cas
théoriques pour mieux appréhender la complexité des diverses interactions entre les
processus naturels, et sur des cas réels pour prédire l'impact des processus
géologiques sur l'environnement (Tetzlaff et Harbaugh, 1989).

32. Les modeles géométriques

Les modeles géométriques sont basés sur I'hypotheése que la morphologie de la
surface d'un bassin est confondue avec un profil de dépot régi par des principes
géométriques. Issu des principes de la stratigraphie sismique (Posamentier et Vail,
1978), le but de ces modeles est I'étude de l'enregistrement dans les sédiments de la
migration de ce profil de dép6t en accord avec les variations de 'accommodation.
Du fait de la difficulté a définir un tel profil, les modéles géométriques sont pour
l'instant utilis€s en deux dimensions.

331. Les modéles fondés sur I'accommodation

Le modele de Jervey (1988) fut I'un des premiers modeles géométriques congu
pour 1'étude de la sédimentation au niveau des marges passives. La vitesse de
subsidence des bassins étudiés est supposée positive en tout point et croissant
régulierement depuis le continent vers le domaine marin.

Ce modele est basé sur une définition trés simple du profil d'équilibre en
fonction de la création d'accommodation induit par la subsidence et I'eustatisme.

Lorsque le niveau de la mer monte, le taux de création d'accommodation est
positif en tout point du bassin. Un espace libre pour les sédiments est cré€ sur le
domaine continental, entrainant une aggradation de la plaine cdtiere supposée
horizontale et & dominante sableuse. Deux cas peuvent alors se produire. Si cet
espace est suffisant pour stocker l'ensemble des sédiments introduits dans le
bassin, il y a rétrogradation du rivage. Au contraire, si cet espace est insuffisant, il
y a progradation du rivage et dépdt de sédiments en domaine marin. Ces dépots
marins s'effectuent suivant une pente d'inclinaison constante et sont supposés a
dominante argileuse.

Lorsque le niveau de la mer chute, le bassin est divisé en deux régions séparées
par la ligne de baie, ou bay line (Jervey, 1988), correspond au point ot la vitesse
de subsidence est €gale a la vitesse de chute du niveau de la mer. En amont de la
ligne de baie, le taux de création d'accommodation est négatif. Cette diminution de
I'espace disponible entraine le dépdt d'une plaine alluviale ayant un profil supposé
exponentiel. En aval de la ligne de baie, le taux de création d'accommodation est
positif. Deux cas se présentent alors. Si la ligne de baie est en domaine continental,
le modé¢le se comporte alors comme dans le cas d'une montée du niveau de la mer
avec une aggradation de la plaine cotiére sableuse et une possible progradation du
domaine marin 2 dominante argileuse.




(a) Montée du niveau marin

(1) L'espace en domaine continental est suffisant

Vitesse de création de I'accommodation
1

Y

\
= Vitesse de montée du niveau marin
A

+ Vitesse de subsidence

Y

(b) Chute du niveau marin

(1) La ligne de baie est en amont du rivage

. ]
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@ ]

Y
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= Vitesse de moniée du niveau marin
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+ Vitessc de subsidence
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B: ligne de baie
C: charniére du bassin

(2) L'espace en domaine continental est insuffisant
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]
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i
1
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= zone ou la vitesse de création d’accommodation est nulle
= zone ou la vitesse de subsidence est nulle

figure 1.19. Principes de répartition des sédiments utilisés dans le modele de Jervey
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Si la ligne de baie est en domaine marin, alors les sédiments viennent se déposer
sous forme turbiditiques en domaine marin en respectant une pente d'inclinaison
constante, égale 2 la pente de dép6t marin vue précédemment.

Ce modegle, bien que basé sur des concepts tres simples, permet de quantifier
rapidement l'importance relative de l'eustatisme, de la subsidence et du flux de
sédiments sur l'enregistrement sédimentaire.

De nombreux modeles ont cherché a améliorer la définition du profil d'équilibre.
On peut citer par exemple PHIL (Process History Influenced Layer ), le modele de
Bowman (Bowman et al, 1992, Bowman et Vail, 1992). Ce modele, issu des
principes de Jervey, permet de prendre en compte a l'aide de critéres géométriques
de nombreux processus, depuis I'incision des chenaux dans le domaine continental
jusqu'au dépdt des turbidites en domaine marin profond (figure 1.20).

Dans un premier temps, le modele étudie le rapport entre les vitesses de
l'eustatisme et de la subsidence au niveau de la limite d'action des vagues de
tempétes, ou offlap-break, afin de déterminer si a I'dge simulé, le bassin était dans
une période de bas-niveau marin avec le dépot de cortéges turbiditiques, ou dans
une période de haut-niveau marin, avec la formation de cortéges transgressifs ou de
cortéges de haut-niveau marin, conformément & la théorie développée par Vail
(Posamentier et Vail, 1988).

o Ve
Vs‘u.bsid
R rapport entre eustatisme et subsidence
avec <V,  vitessede chute du niveau de la mer
Vossia  vitesse de subsidence

Si ce rapport excéde une valeur limite empirique, comprise entre 1 et 3,
I'ensemble des sédiments introduit dans le bassin est transporté vers le domaine
marin puis déposé au pied de la pente suivant une géométrie prédéfinie, caractérisée
en particulier par les paramétres suivants:

Pente au toit des turbidites  : 0,1 a 1 mlkm

............................................................................

Dans le cas contraire, la charge sédimentaire introduit dans le bassin est séparée
en deux composantes: la charge en suspension dans l'eau, ou suspended load, et la
charge déplacée par traction, ou bed load.

La charge en suspension traverse I'ensemble du domaine continental sans créer
de sédimentation ou d'érosion. A partir de son entrée en domaine marin, elle se
dépose progressivement au-dela de la limite d'action des vagues de tempétes
suivant une loi empirique reliant le taux de sédimentation au volume d'eau traversé
et au volume de sédiments restant en suspension au niveau du point marin €étudi€é:

Vo V.

H eau ' susp

susp C

H,, haueur de sédiment déposée au niveau du point étudié
v, volume d' eau renconiré entre le rivage et le point étudié

avec V“"‘ ' de sédi - nt . A dis point éndié
acsp restant en Susp au niveau du point étudi
C constante empirique de dispersion




La charge déplacée par traction est gérée comme dans le modele de Jervey a
'aide de la définition d'un profil d'équilibre. Ce profil est subdivis€ en quatre
segments de droite représentant respectivement la plaine alluviale, la plaine cotire,
le littoral et le domaine marin proximal. Ces différents environnements
sédimentaires sont suppos€s avoir les caractéristiques suivantes, constantes au
cours d'une simulation.

Plaine alluviale ;  pente i 0,05 a 35 mhkm |
. ey pente  : = 0 mlkm
Plaine coniere . jargeur  entre 1 e1200 km

"""" S e 6 10 ik

| anorat | profondeur | entre 10 et 20 m

"Domaine marin>“pente” 7 10 a 100 mlkm
Plate-forme

Plaine alluvigle Plaine cotiére / interne

u oot

Y
PRV T AF SV A A A A A A A
,'\,\,\ L N T O N e T T T T T T T T T T Y

5 km
Définition du profil géométrique

en amont du rivage en aval du rivage

Plaine cOtidre: ligne droite de penie et de longueur prédéfinies Plate-forme Interne: Lgne droife de pente et de longueur prédéfinies
Plalne alluviale: ligne droite de pente et de longueur prédéfinies, ~ Talus: ligne droite de pente prédéfinie

dons U'altitude maximale ne peut excéder une valeur limite Domalne marin ouvert: aux de sédi ion défini empirig

figure 1.20: Exemple de simulation obtenue avec le modéle PHIL

Apres le dépdt des sédiments, soit sous forme de turbidites, soit par traction et
suspension, la stabilité des pentes est contrdlée. En domaine marin, si la pente en
un point donnée excéde 1,5 fois la pente du domaine marin définie par le profil
d'équilibre, un glissement de terrain prend naissance pour rétablir 1'équilibre. Ce
glissement entraine l'ensemble des sédiments situé au-dessus d'une surface de
glissement passant par le point étudié et remontant en direction de I'amont du point
étudié suivant une pente égale a la pente d'équilibre. Ces sédiments glissent le long
du talus pour venir se déposer a partir du point ou la quantité¢ de mouvements des
sédiments s'annule.

Aprés cette stabilisation, différents processus €rosifs interviennent pour
remodeler la morphologie du bassin:

1) I'érosion littorale:
Un profil d'érosion de forme prédéfinie rétrograde depuis le rivage vers
l'intérieur du continent jusqu'au moment ou le volume de sédiments €rodée
par le recul de ce profil est égal & un volume prédéfini. La profondeur
maximale d'érosion de ce profil correspond a la limite d'action des vagues de
tempétes.

2) l'incision fluviatile:
En tout point du continent situés au-dessus du profil d'équilibre continental
suite 2 un mouvement tectonique ou & une chute du niveau marin, la présence
d'une vallée incisée est testée aléatoirement. Ces vallées ont une profondeur et
une largeur prédéfinie mais ne peuvent pas entailler au-dessous du profil
d'équilibre.
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3) le nivellement des reliefs continentaux:
En tous points continentaux, les rugosités du reliefs sont lissées suivant un
taux d'érosion proportionnel a la pente. Ce nivellement est assimilable & un
recul progressif de I'ensemble des rugosités vers 'amont du bassin, comme il
le sera montré au chapitre suivant.

4) le nivellement des reliefs marins:
L'action des courants marins profonds est supposée adoucir les rugosités
générées par le modele en domaine marin. Cet adoucissement est obtenu en
moyennant les bathymétries de 'ensemble de+ noints marins. Cette moyenne
s'effectue sur une distance prédéterminée pi: ou moins grande suivant le
degré de lissage désiré.

Basé également sur des principes similaires au modele de Jervey (1988), le
modele de Lessenger et Cross (Lessenger, 1993, Cross et al., 1993) subdivise le
bassin en trois environnements de dépots: la plaine cotere, le littoral et le domaine
marin ouvert.

Chamiére fixe A
O

T~ .
~ Plaine cbtiére

-
-

PN niveau de la mer
Lintoral

limite d'action des
vagues pennanenlzs

Domaine marin ouvert

Définition du profil géométrique

en amont du rivage en aval du rivage
Plalne cbtiere: profil exponentiel passant par une charniére fixe Littoral: ligne droite de pente et de longueur prédéfinies
en amons du bassin el ayant une penie prédéfinie au niveaudurivage  Domalne marln ouvert: laux de sédi ion défini empirig

figure 1.21: Principes du modéle de Lessenger et Cross

Le long de la plaine cotiére, un profil d'équilibre est défini. De forme
exponentielle, il est attaché a une charniere, ou hinge, en amont et se raccorde au
rivage suivant une pente constante prédéfinie. En un point donné du domaine
continental, si la topographie se situe au-dessous de ce profil, alors I'espace libre
entre la topographie et le profil est entierement comblé a condition qu'une quantité
suffisante de sédiments soit disponible. Au contraire, si la topographie se situe au-
dessus, il y a érosion. Cette érosion dont la vitesse ne peut excéder une valeur
limite permet & la topographie de rejoindre le profil d'équilibre.

Le littoral est défini par un profil linéaire de pente constante délimité par le rivage
et la limite d'action des vagues permanentes dont la bathymétrie constante est
également prédéfinie. Dans le domaine marin ouvert, les s€diments se déposent
progressivement en suivant un taux de sédimentation décroissant
exponentiellement. Aucune érosion n'est possible au niveau du littoral ou en
domaine marin ouvert.

Les géométries obtenues par le modele sont ensuite habillées a I'aide de pseudo-
facies dépendant de la bathymétrie et du mode d'empilement des unités génétiques.
La simplicité¢ d'emploi de ce modele a permis de développer une méthode
d'inversion automatique permettant de déterminer les principaux parametres du
modele tels que l'eustatisme, la subsidence ou le flux de sédiments (Lessenger,
1993).

L'avantage incontestable de ces modeles géométriques est leur rapidité de calcul,
et la possibilité d'utiliser des méthodes d'inversion automatique pour caler les




résultats des simulations aux contraintes de I'utilisateur telles que des données de
puits ou des images sismiques. Ces modeles sont cependant extrémement li€s a la
définition d'une géométrie prédéfinie par l'utilisateur, de maniére plus ou moins
complexe, en accord avec des concepts géologiques, tels que la stratigraphie
sismique. La cohérence des géométries des corps sédimentaires et du motif
d'empilement de ces corps en fonction des variations de I'accommodation est donc
liée a la validit€ des concepts géologiques utilisés.

332. Un modeéle mixte: SEDPAK

Contrairement aux modeles précédents qui sont dépendants de I'existence d'un
profil d'équilibre dont I'€volution est reliée aux variations de 'accommodation,
SEDPAK (Kendall er al., 1991 et 1992) est I'un des rares modeles géométriques
couplant un principe géométrique: la définition d'un niveau de base en domaine
continental, et un principe physique: la distance de pénétration des sédiments en
domaine marin.

N

Ce couplage permet d'une part a SEDPAK de s'affranchir de concepts
géologiques, et d'autre part de simuler la répartition de deux lithologies
siliciclastiques indépendantes telles que le sable et l'argile. Le comportement
différentiel de ces deux lithologies détermine la géométrie des unités sédimentaires.
Les concepts géologiques sont utilisés a posteriori pour tester la cohérence des
géométries des corps sédimentaires et de la teneur en sable et en argile a 'intérieur
de ces corps.

Ce modele décompose la sédimentation silicoclastiques en deux étapes (Kendall
et al., 1991).

Dans un premier temps, le modéle commence par éroder le domaine continental.
Un niveau alluvial de base est défini par un profil linéaire de pente constante attaché
au rivage. En chaque point situé au-dessus de ce niveau, il y a érosion a un taux
proportionnel a I'altitude du point (Helland-Hansen ez al, 1988).

Dans un second temps (figure 1.22), le flux de s€diment entrant dans le bassin,
auquel est ajouté le produit de I'érosion continentale, est déposé progressivement en
domaine cotier et marin. Cet apport sédimentaire est représenté sous la forme de
deux triangles droits, un pour le sable et un pour 'argile. La longueur de chacun de
ces triangles est égale a la distance maximale de pénétration des sédiments
terrigénes en domaine marin. La sédimentation de ces triangles débute dans la
premiére maille dont la surface se situe sous le niveau de la mer. L'espace libre
entre la surface de la maille et le niveau de la mer est comblé€ par les sédiments au
prorata des hauteurs des triangles de chaque lithologie.

Ce comblement faisant avancer le rivage, un espace libre est créé en domaine
continental sous le niveau alluvial de base vu précédemment. Cet espace est comblé
par les sédiments également au prorata des hauteurs de chaque triangle. Le volume
de sédiments déposé lors de cette étape de sédimentation est retiré de chaque
triangle. La longueur de ces triangles est conservée constante. Seule la hauteur est
modifiée. On compare ensuite la hauteur cumulée des deux triangles a la
bathymétrie de la nouvelle premiere maille située sous le niveau de la mer. Si cette
hauteur excede la bathymétrie de la maille, on recommence le cycle de
sédimentation, d'abord marin puis continental, vu ci-dessus. Dans le cas contraire,
on dépose progressivement le contenu des deux triangles de sable et d'argile dans
les mailles marines jusqu'a des distances égales a la portée de chaque lithologie.
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(1) Morphologie du bassin au temps T Quantité de sédiments introduits dans le bassin

Volume de sable

A

niveau de la mer

| distance de péntration du sable |

Volune d'argile

L distance de pénétration de l'argile |

(2) Tant que la hauteur cumulée des triangles est supérieure 2 la bathymétrie de la premiére maille du domaine marin
a - Remplissage de la premiére maille du domaine marin

A

niveau de la mer

b - Sédimentation continentale afin d'atteindre le profil d'équilibre Quantité de sédiments non déposés

A
™~ ~ ~

niveau de la mer

niveau de la mer

(3) Dés que la hauteur cumulée des triangles est inférieure a la bathymétrie de la premiére maille du domaine marin

Répartition du volume des triangles en domaine marin

niveau de la mer

(4) Obtention de la morphologic du bassin au temps T + dt
A

niveau de la mer

(di: pas de temps de la simulation}
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figure 1.22. Principes de répartition des sédiments utilisés dans le modéle SEDPAK




Les sédiments déposés au cours de ces deux grandes étapes sont homogénéisés.
Le mode¢le SEDPAK permet ainsi d'estimer la géométrie et le rapport sable/argile de
chaque unité sédimentaire & I'aide d'un couplage de critéres géométriques tels que le
niveau alluvial de base, et de crit€res physiques tels que la distance de pénétration
différente pour chaque lithologie (Helland-Hansen et al, 1989).

Les modeéles diffusif:

De nombreuses lois empiriques ont mis en évidence des processus de diffusion.
On peut noter en particulier:

» la loi de Fourier (diffusion de la chaleur):
=> flux de chaleur proportionnel au gradient de la température
» la loi de Fick (diffusion de composant chimique dans un fluide):
=> flux du composant proportionnel au gradient de la concentration de ce
composant
» 1a loi de Darcy (écoulement diffusif d'un fluide dans un milieu poreux)
=> flux d'eau proportionnel au gradient de la charge hydraulique

Par analogie avec ces différents processus physiques, l'equatlon de diffusion a
été introduite en geolog1e afin de pouV01r estimer la géométrie des corps
sédimentaires d'une maniére physique bien qu'empirique.

Ces modeles diffusifs supposent que le flux de sédiment s'écoulant a la surface
d'un bassin est proportionnel & la pente de la surface. Combiné au principe de
conservation de la masse, cette équation s'écrit sous la forme classique suivante,
reliant le taux de sédimentation a la courbure du bassin.

équation de diffusion Q ==K %
ox
on_ 90
conservation de la masse —_——
o o
Ih_ Ik
ot ax

Q  flux de sédiment (en m? fan)

avec { K coefficient de diffusion (en m? [an)
k  altitude du point étudié (enm)

Cette approche diffusive, fondée sur une physique empirique, a été utilisée dans
des domaines trés variés tels que la géomorphologie (Culling, 1960, Kenyon et
Turcotte, 1985), la géologie (Rivenaes, 1988) et la géodynamique (Moretti et
Turcotte, 1985, Jordan et Flemings, 1989, Heller et Paola, 1992).

331. La diffusion et la g€omorphologie: le modéle de Kenyon et Turcotte

Kenyon et Turcotte (1985) étudiérent le transport des sédiments le long des
pentes d'un delta dominé par une hydrodynamique fluviatile. Ils négligérent I'action
de la houle et des marées. Les sédiments apportés par le fleuve a 'embouchure du
delta vont se déposer en glissant le long de la pente de celui-ci. Les processus
responsables de ce mouvement par traction des sédiments, ou bed load transport,
sont:
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+ la lente reptation des grains de sédiments due aux bioturbations et aux
variations de pressions générées par le passage des vagues. Ce mouvement
est 1'équivalent de la lente reptation du sol des collines en domaine
continental, qui est modélisée par les géomorphologues a l'aide d'une
équation de diffusion (Culling, 1960).

« les glissements rapides de terrains, ou landslides, dus aux instabilités des
pentes. Ces glissements sont régis par le critére de Mohr-Coulomb reliant la
contrainte de cisaillement générée par le poids des sédiments a la pente du sol.
Plus cette pente est importante, et plus les forces de gravité génerent une
contrainte de cisaillement importante dans le sol. Dans le cas de faibles
pentes, on considére que la fréquence des glissements est proportionnelle 4 la
pente du sol. Comme le flux de sédiments est proportionnel a cette fréquence
de glissement, on suppose ainsi que le flux est proportionnel a la pente, et que
le taux de sédimentation ou d'érosion li€ a ces glissements est régi par une
équation de diffusion (Kenyon et Turcotte, 1985). Cette hypothése néglige
cependant l'existence d'une pente de repos en dega de laquelle les forces
gravitaires n'ont pas assez de puissance pour vaincre les forces de frottements
internes.

Le couplage de ces deux mécanismes de transport aboutit ainsi & une équation de
diffusion classique:

oh %h
— K —
ot x>

avec K le coefficient de diffusion générale (en m? fan)

(a) Evolution du profil longitudinal du distributaire sud-ouest
g0 Distance (m)

.
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Y
Bathymétrie (m)

(b) Simulation de I'évolution du distributaire (c) Comparaison entre observation et simulation

4 8 12km distance
1 1 1. }

c.
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bathyméirie
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figure 1.23: Simulation du delta du Mississippi par un modéle diffusif
(d'aprés Kenyon et Turcotte, 1985)

Ce modele diffusif a été testé sur plusieurs cas réels actuels tels que le delta du
Mississippi dans le golfe du Mexique, le delta du Rhin dans le lac Constance, et le
delta du Fraser dans le déwoit de Géorgie (figure 1.23).




332. La diffusion et la géodynamique

Au cours de la derniére décennie, de nombreux modeles diffusifs ont été
élaborés a partir des concepts développés par Kenyon et Turcotte. Plus ou moins
raffinés en fonction du choix du comportement du coefficient de diffusion, ces
modeles ont principalement €t€ utilisés pour quantifier l'interaction entre la
sédimentation et la tectonique.

Dans des mode¢les tectoniques complexes, I'équation de diffusion permet de
représenter de maniere simple mais réaliste I'érosion des zones en surrection et la
sédimentation des produits de cette érosion. Les premiéres simulations ont été
effectuées en supposant que le coefficient de diffusion est constant sur I'ensemble
du bassin étudié (Moretti et Turcotte, 1985, Beaumont et al., 1987, Sinclair et al.,
1991, Heller et Paola, 1992, Chalaron et al., 1995). Afin d'obtenir une meilleure
description de la sédimentation, une définition plus complexe du coefficient de
diffusion est généralement employée.

Le modéle de Jordan et Flemings (1989) utilise ainsi deux coefficients de
diffusion. Le premier coefficient permet de quantifier I'érosion des montagnes
tandis que le second régit le transport et le dé€pot des produits de cette €rosion. Cette
distinction permet de distinguer le comportement d'une roche lithifiée depuis
longtemps par rapport a celui d'une roche meuble venant de se déposer.

De méme, des modeles se sont attachés a décrire le comportement des sédiments
au niveau du littoral. Ils utiliserent ainsi deux coefficients de diffusion représentant
le transport des sédiments, respectivement en domaine continental et en domaine
marin (Jordan et Flemings, 1991, Peper, 1994). Le coefficient de diffusion
continental est supposé€ beaucoup plus fort que le coefficient marin, permettant ainsi
de distinguer le transport rapide des sédiments par les fleuves et le piégeage a
I'embouchure des deltas.

Bien que tenant compte de la lithification des sédiments et de I'environnement de
dépdts, ces modeles diffusifs ne simulent cependant la s€édimentation que d'une
seule lithologie, et sont souvent utilisé€s en deux dimensions le long d'une coupe
parallele 4 la direction principale du transport sédimentaire. Deux mod¢les émergent
de cette restriction de 1'équation de diffusion: le modele de Rivenaes permettant de
simuler le transport différentiel du sable et de l'argile, et le modele de Beaumont
simulant 1'€volution des bassins en trois dimensions. Ces deux modeles ont
constitu€ les bases sur lesquelles nous nous sommes appuyés pour construire le
modele développé dans le cadre de cette these.

333. La diffusion et la géologie: le modéle bi-lithologie de Rivenaes

Une avancée majeure de 1'€quation de diffusion fut la prise en compte de l'aspect
multilithologique des sédiments (Rivenaes, 1988). Le modele de Rivenaes fut le
premier modele diffusif permettant de simuler le comportement dlffercntlel de deux
lithologies distinctes: le sable et l'argile.

Partant du constat que l'efficacité du transport des sédiments dépend des
caractéristiques des grains de sédiments, ce modele considére que les grains de
sable sont plus difficilement transportables par I'eau que les particules d'argile. En
effet, I'eau doit avoir une vitesse de l'ordre de 1 cm/s pour maintenir en suspension
des particules dont le diametre est inférieur a 0,1 mm, tandis qu'elle a besoin d'une
vitesse supérieure a 10 cm/s lorsque le diamétre est supérieur & 1 mm (Hjulstrom,
1935). Ainsi, ce modele utilise deux coefficients de diffusion, un coefficient faible
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pour le sable et un coefficient €levé pour l'argile, dont les valeurs dépendent de la
bathymétrie.

En chaque point du bassin, dans un cas monolithologique, le flux total de
sédiment s'écoulant a la surface du sol est supposé€ proportionnel a la pente et a un
coefficient de diffusion. Dans le cas de deux lithologies ou plus, le flux de chacune
de ces lithologies est supposé €gale & une portion du flux total. Si les deux
lithologies avaient le méme comportement physique, le rapport entre le flux de
chacune d'elle et le flux total serait é€gal a la teneur respective en chacune des
lithologies. Dans le cas d'un sol constitué de 30% de sable et de 70% d'argile, le
flux de sable est égal 2 30% du flux total. Si les deux lithologies n'ont pas le méme
comportement physique, il existe une relation entre la teneur lithologique du sol et
le rapport entre les flux. Dans le modele de Rivenaes, on considére que la relation
linéaire précédente est encore valable.

Cas monolithologique
oh
=-K—
¢ ox
Cas bilithologique

oh

Qs =-Cs Ksa_

= h
QA = 'CA KAa_

X

-

Afin d'éviter des problémes d'instabilités numériques dus a la non-linéarité des
équations, Rivenaes suppose qu'il existe une couche d'homogénéisation
superficielle d'épaisseur constante, tant en domaine continental qu'en domaine
marin. La présence de cette couche superficielle permet d'éviter par exemple que le
recouvrement d'une partie du bassin par une pellicule de sable empéche toute
diffusion de l'argile dans cette partie. Au-dela de la simple validation numérique
présentée par Rivenaes, nous pensons que cette couche d’homogénéisation
numérique peut €tre percue physiquement comme étant la couche d'altération
superficielle du sol, due aux agents climatiques et a I'écoulement de I'eau en
particulier. Cette couche a donc une signification physique et influe sur la quantité
de sédiments mobilisables par I'eau.

L'équation de diffusion ci-dessus est combinée avec le principe de conservation
de la masse pour définir en tout point le taux de sédimentation ou d'érosion de
chaque lithologie. Ce modele diffusif amélioré, bien qu'étant le seul actuellement a
permettre le calcul du transport de deux lithologies, n'a été malheureusement
appliqué que sur des cas théoriques synthétiques.

334. 1.a diffusion et le 3D: le modéle de Beaumont

Confortés par les validations en gé€omorphologie, en géodynamique et en
géologie, de nombreux auteurs ont cherché a étendre 1'é€quation de diffusion a
I'étude de bassin en trois dimensions, domaine antérieurement réservé aux modeles
particulaires. :

Parmi ces différents modeles diffusifs 3D, nous avons surtout noté le modele de
Beaumont et al. (Beaumont et al., 1993, Tucker et Slingerland, 1994) qui constitua
a notre avis une avancée importante en modélisation déterministe, d'une part par la
simulation en 3D du transport des sédiments, d'autre part par la description
mécanique du chevauchement de deux plaques, comme nous l'avons vu
précédemment. Ce modele, applicable uniquement en domaine continental, simule
deux processus de transport:




» la lente reptation des sédiments régie par une équation de diffusion classique:

Jh

e

*h Ik

avec Ky le coefficient de diffusion de la reptation

» le transport des sédiments par les fleuves:
Chaque maille du bassin regoit initialement une charge d'eau due a la pluie.
Cette charge en eau s'écoule ensuite progressivement dans le bassin en
suivant la ligne de plus grande pente. Ainsi, la charge recue par une maille,
soit par la pluie, soit par I'écoulement d'autres mailles, est entierement donnée
a la maille voisine de la maille étudiée et ayant I'altitude la plus basse. Ce
calcul de I'écoulement de I'eau permet ainsi de définir en tout point du bassin
le flux d'eau et la direction de l'écoulement. Le flux de sédiment induit par
I'eau est supposé proportionnel a la pente, & un coefficient de transport et au

flux d'eau.
= oh -
Qnww =—Ar Ceaus 26 ¢
Qﬂ,‘v flux de sédiments (en m? /an)
avec Ar  efficacité du transport fluvial (adimensionnel)

m]

Q... fluxdeau (en m?/an)
vecteur unitaire dirigé dans le sens de la plus grande pente

Contrairement a la diffusion s'effectuant de maniere isotrope, ce transport
fluvial favorise une direction unique de transport, égale a la ligne de plus

grande pente.

figure 1.24: Exemple de simulation obtenue a l'aide du modéle diffusif 3D de Beaumont
(Kooi et Beaumont, 1994)

Bien que trés raffin€, ce modéle est malheureusement purement érosif. Les
sédiments produits par 1'érosion sont transportés soit par la diffusion, soit par les
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fleuves, en dehors du bassin simulé et perdus. De plus, ce modéle ne prend en
compte que des écoulements fluviatiles dirigés dans le sens de la plus grande pente.

335. Le couplage de la diffusion & d'autres lois de transport: le modele de Syvitski

Partant du constat qu'une équation de diffusion ne permet par de restituer
convenablement la répartition des sédiments en domaine marin, de nombreux
auteurs ont cherché a coupler cette équation a d'autres lois de transport. On peut
noter en particulier le modele de Syvitski e al. (Syvitski ez al., 1988, Syvitski et
Daughney, 1992, Syvitski et Alcott, 1993 et 1995).

L'équation générale qu'ils ont développée est fondée sur l'observation des
dépbts dans des fjords du Canada. Ces fjords mesurent en moyenne entre 3 et 4 km
de large, et entre 70 et 80 km de long. La simulation du remplissage sédimentaire
est effectuée en deux dimensions le long d'une coupe passant par l'axe longitudinal
des fjords en supposant que les bords latéraux du fjord n'ont pas d'influence sur la
sédimentation. Les formations sédimentaires étudiées représentent une durée totale
de dépdt de I'ordre de 10 000 ans au maximum. Sur ces durées, le modele suppose
que la vitesse de subsidence est nulle sur I'ensemble de la coupe.

Les sédiments introduits dans le bassin traversent rapidement le domaine
continental dont la morphologie est supposée horizontale. En cas de montée du
niveau relatif de la mer, les sédiments comblent I'ensemble de l'espace créé sur
I'ancien domaine continental en respectant ce profil horizontal. En cas de chute,
aucune €rosion continentale n'est simulée. Les sédiments apportés par les fleuves
en domaine marin sont regroup€s en deux parties représentant respectivement les
sédiments en suspension dans 'eau, ou suspended load, et le sédiments en traction

sur le fond marin, ou bed load.

La charge sédimentaire en suspension se dé€pose progressivement dans le fjord
par un phénomeéne de décantation a l'intérieur du panache du fleuve. Le taux de
sédimentation S(x) de cette charge décroit exponentiellement depuis le rivage en
direction du domaine marin.

-x/L

V@)= Oy,

Vs vitesse de sédimentation (en m/an)

QO.p Charge sédimentaire en suspension (en m?/an)
distance du point étudié par rapport aw rivage (enm)

L distance de référence (enm)

avec
4
. ~-x/L -
remarque: | e dx=L
0

La charge en traction est en partie piégée a I'embouchure du delta et en partie
transportée vers le fonds du fjords sous la forme de turbidites. Le piégeage a
I'embouchure se fait & un taux constant sur une distance prédéfinie. Les turbidites
traversent rapidement le fjord pour commencer a se déposer a partir du point ou la
pente du fond marin devient inférieur & un angle critique, de I'ordre de 1°. Le dép6t
des turbidites se fait & partir de ce point sur une longueur constante et a un taux
constant.




(04
VE (x)= __e% pour x compris entre 0 et D_

€
(04
VT x)= M pour x compris entre X _ et X + D,

D {
Vg Vitesse de sédimentation 2 I'embouchure du delta (en m/an)
Vr Vitesse de sédimentation des turbidites (en m/an)
Qurac Charge en traction dans I'eau (enm?/an)

avec 4 . (s ‘e
o, et o, Pourcentage de la charge en traction déposé a I'embouchure et sous forme turbiditique

D, et D, Distance de dépdt (enm)

| Xe point ol la pente du fonds marin est égale a la pente critique (en m)

L'ensemble de ces sédiments est ensuite déplacé par de lents glissements de
terrains régis par une équation de diffusion & coefficient constant. Le couplage de
I'ensemble de ces processus de transports se résument dans l'équation générale
suivante:

oh d*h

—= V; + V, + V, +K—
a[ - R —~ ax

suspension piégeage wrbidites  ~—, —~

a l'embouchure diffusion

Dans le cas des fjords canadiens, l'application de ces formules aboutit aux
vitesses de sédimentation suivantes:

« Sédiment en suspension: Vs =0,05 20,15 m/an

» Piégeage a I'embouchure: Vg = 1,5 m/an

» Turbidites: V1 = 0,004 m/an

On constate ainsi que le processus dominant est le pi€geage initial des s€édiments
a I'embouchure du delta. Le profil final de la simulation est ainsi trés proche
géométriquement du résultat obtenu par le modele diffusif de Kenyon et Turcotte
dans lequel les sédiments sont tous piégés a I'embouchure du delta puis diffusés
dans le bassin (Kenyon et Turcotte, 1985). Le modéle de Syvitski permet de plus
de simuler la répartition différentielle de trois lithologies: des sables grossiers
transportés par les turbidites, des sables fins pi€égés a I'embouchure du delta et des
argiles en suspension dans l'eau.

Les formations sédimentaires simulées correspondent malheureusement a des
durées totales de dép6t de 1'ordre de 10 000 ans. Cette approche diffusive améliorée
se rapproche ainsi par sa finesse des modeles particulaires tels que SEDSIM.

4. L'approche retenue

Les modeles déterministes sont fondés sur un ensemble d'équations qui
permettent de répondre aux trois questions majeures posées en préambule de ce
chapitre :

(1) Combien d'espace disponible est créé dans le bassin pour piéger les sédiments?
(2) Quel volume de sédiments est introduit ou produit dans le bassin ?
(3) Comment ces sédiments se répartissent-ils dans l'espace créé ?
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La revue des différents principes physiques utilisés en géologie nous a permis de
voir qu'il n'existait pas de consensus global sur la création de I'espace disponible
pour piéger les sédiments (Milankovitch ou chaos pour le glacio-eustatisme,
subsidence gravitaire élastique ou visco-élastique pour la subsidence sédimentaire,
..), que la quantité de sédiments introduite dans le bassin est difficilement
quantifiable, et que diverses approches ont été développées pour répartir les
sédiments.

Les mode¢les stratigraphiques déterministes actuellement développés se
regroupent en trois grandes familles. Les modéles particulaires utilisent une
description soignée des processus physiques et fournissent des simulations trés
précises et tres riches en enseignements. Malheureusement, pour atteindre leur
plénitude, ces modeles nécessitent des données tres précises sur la morphologie du
bassin et les propriétés physiques des sédiments. Ils sont essentiellement
applicables pour appréhender 1'€volution d'un environnement de dépot sur des
échelles de temps "humaines”, de l'ordre du jour & la dizaine d'années. Les
modeles géométriques, basés sur l'existence d'un profil géométrique d'équilibre,
permettent d'obtenir trés rapidement des simulations de l'enveloppe des unités
sédimentaires. Ils ne sont cependant applicables que le long de coupes en deux
dimensions, et empéche tout ajustement dynamique du bassin sédimentaire aux
agents physiques externes tels que la subsidence. De plus, ils sont généralement
issus de modeles géologiques conceptuels, et leurs validités sont li€s a la validité
des concepts utilisés. Les modeles diffusifs sont basés sur une équation de
diffusion. Cette équation a souvent été utilisée comme une €quation empirique
permettant de simuler I'érosion et la sédimentation. Sa validité physique et
géologique et sa capacité a simuler le transport des sédiments, en 3D et sur de
grandes échelles de temps et d'espace, restent cependant a étayer.

Bien qu'ayant une origine trés empirique, les modeles diffusifs nous ont semblé
correspondre le mieux aux questions posées dans le cadre de cette thése (3D,
multilithologique, centaines de milliers & dizaine de millions d'années, dizaine a
centaine de kilometres). Le but des chapitres suivants est de valider physiquement
cette approche diffusive (chapitre 2), puis d'appliquer I'outil ainsi développé a des
cas théoriques et réels (chapitre 3) afin de mettre en lumigre les avantages et les
limites de I'application de I'équation de diffusion en g€ologie (chapitre 4).
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Chapitre 2
Philosophie du modele

Au terme de notre revue des différents modéles déterministes, nous avons pu
voir que l'approche diffusive semblait étre la mieux adaptée aux besoins du modele
que nous désirons développer. Aprés avoir élaboré un premier modele diffusif
monolithologique en deux dimensions (Granjeon, 1993) afin de tester cette
approche, nous nous sommes attachés a étendre ce modele & I'étude de bassins en
trois dimensions composé de sédiments multilithologiques. Nous avons ainsi
développé un modele diffusif 3D et multilithologique baptisé DIONISOS (Diffusif
Oriented - Normal and Inverse- Simulation of Sedimentation). Cette recherche
nous a conduit a nous intéresser a l'origine physique de cette équation de diffusion
afin de mieux comprendre son origine empirique et son domaine d'application.
C'est I'objet de ce chapitre.

De nombreuses €tudes en hydrologie et en géomorphologie ont permis d'établir
des lois empiriques décrivant I'écoulement de I'eau et le transport des sédiments sur
des échelles réduites en temps, de I'ordre de quelques heures a quelques mois, et en
espace, de l'ordre de quelques kilométres carrés. Nous appellerons par la suite ces
lois de transport définies sur des €chelles réduites des lois a petite échelle (micro
scale transport: : Terwindt et Wijnberg, 1991, List, 1993, Larson et Kraus, 1995).
Parallelement, la recherche d'une meilleure compréhension de l'enregistrement
sédimentaire, en particulier I'€tude de I'influence de paramétres externes tels que
'eustatisme, la subsidence ou le flux sédimentaire sur la formation des corps
sédimentaires ayant une extension moyenne de l'ordre de la dizaine de kilométres et
représentant une durée de dép6t de 'ordre de la dizaine a la centaine de milliers
d'années, a donn€ naissance 2 la stratigraphie séquentielle haute résolution. Nous
appellerons les lois de transport valables a ces échelles de temps et d'espace des lois
a grande échelle (macro et mega scale transport).

Notre propos est de rendre cohérentes ces approches physiques opérant sur ces
deux échelles de temps et d'espace trés distinctes. Pour ce faire, nous allons dans
un premier temps nous intéresser a des lois moyennes décrivant le transport des
sédiments a petite échelle en nous inspirant de cette double filiation
géomorphologique et hydrologique. Notre démarche consistera ensuite A rechercher
une loi a grande échelle, plus ou moins empirique, représentant le bilan de l'action

de I'ensemble de ces lois a petite échelle.

1. Etude des transports continentaux a petite échelle en 2D

Le transport des sédiments sur des échelles réduites a été abondamment étudié
par les géomorphologues et par les hydrologues.
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(a) Modéle de Davis (1912)

a) Le relief est plat et
le réseau de drainage trés pauvre

¢) En phase de maturité, le relief est lissé
progressivement et les vallées s'élargissent

(b) Modeéle de Penck (1924)
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b) Pendant la jeunesse, 1'ean a incisé
profondément le relief initial

T

d) En phase finale, une vaste pénéplaine avec
quelques buttes témoins se forme

A = Alvum
F = Fan siopes
M ~Mountains

b) Pendant la maturité, les montagnes sont disséquées.
Le bassin est rempli par des pédiments.

c) En phase ﬁna]é, une vaste pédiplaine avec quelques

il6ts montagneux se forme.

(c) Comparaison entre les modeles

Modele de Davis
(Diminution de la courbure générale du relief)

Modéle de Penck
(Récession paralléle des flancs de montagne)
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figure 2.1. Modéles géomorphologiques (d'aprés Strahler, 1952)




11, L'héritage géomorphologique

111. Les cycles de Davis et de Penck

Deux grandes écoles de géomorphologie se sont opposées au début du siécle,
menées respectivement par Penck et Davis (Strahler, 1952, King, 1953, Strahler,
1960, Ritter, 1988). Chacune de ces €coles consideérent que les reliefs évoluent de
maniere cyclique.

Le cycle de Davis (figure 2.1a) débute par une chute relative du niveau de base
des fleuves en climat "humide”. L'eau, en cherchant a atteindre son niveau
d'équilibre, entaille progressivement le sol et donne naissance a des vallées
incisées. Ces vallées s'élargissent progressivement pour donner finalement
naissance a de vastes pénéplaines & dominante concave (Davis, 1912, 1930) (figure
2.1 ¢). Au contraire, le cycle de Penck (figure 2.1b) débute par un événement
tectonique générant un escarpement en climat "aride”. Cet escarpement est ensuite
progressivement disséqué par les cours d'eau, conduisant & un recul de
I'escarpement et & un estompage de sa morphologie. Le terme final de ce cycle est la
formation de vastes pédiplaines 2 dominante convexe (Penck, 1924) (figure 2.1 c).

Ces deux évolutions du relief correspondent d'une part a des écoulements
fluviatiles (cycle de Davis) et 2 des écoulements & dominante gravitaire (cycle de
Penck) et s'opposent par leur mode d'initiation tectonique et leur contexte
climatique. Ces théories d'évolution du relief terrestre basées sur des observations
de terrains furent progressivement formalisées au milieu du si¢cle, essentiellement
par les travaux de Culling et de Scheidegger.

112. e modéle de Culling et 1a diffusion des sols de colline

En étudiant I'évolution des collines en climat humide, Culling montra que
I'humidité du climat favorise la formation d'un sol dans lequel les particules
sédimentaires peuvent se déplacer, engendrant ainsi un glissement global (ou soil
creep) des terrains (Culling, 1960 et 1965). Ce glissement est le résultat de
I'ensemble des mouvements al€atoires des particules se déplagant dans le sol. Ces
mouvements, permis grace a I'existence de pores entre les grains de sédiments,
sont dus aux bioturbations, & l'expansion thermique des sédiments, au
ruissellement et a l'infiltration de I'eau, ... . Pour estimer cette reptation, Culling
(1963) considéra que la-porosité dans le sol est répartie aléatoirement. Les
particules du sol peuvent ainsi se déplacer librement dans 1'espace poreux, a I'instar
des molécules d'un gaz dans l'air. Il aboutit ainsi 3 un modele diffusif des
sédiments dans lequel le flux de sédiments s'écoulant & la surface d'un sol est
proportionnel a la pente de ce sol (figure 2.2).

coulement diffusit Q= — K ﬁ
ox

ion de % =— 3_Q_

ot 8%c

Jh o°h
équation de diffusion — =K -—
e ot o

QO flux de sédiments (en m?/s)
avec h altitude de la surface du bassin (en m)
K coefficient de diffusion (en m?/s)
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Ce modele diffusif suppose ainsi que le taux de sédimentation ou d'érosion en
un point donné du bassin est proportionnel a la courbure de la topographie. La
nature ainsi modélisée tend a att€nuer les irrégularités de relief pour rendre sa

morphologie la plus lisse possible.

oh o2h
— =K 2=
ot 0x2
avec K un coefficient de diffusion (en m?/s)

= X

. .
>

figure 2.2. Modéle d'évolution des reliefs de Culling (1960)

113. e modéle de Scheiddeger et I'évolution advective des escarpements

Dans le cas d'un climat aride, la végétation presque inexistante ne protége pas le
sol de I'impact des pluies. Les écoulements d'eau, événements ponctuels de durée
limitée, ont ainsi une action trés vive sur le paysage. Pour formaliser cette action,
Scheidegger (1961) mis au point un modele en deux dimensions focalisé sur I'étude
de I'évolution d'un escarpement. Il supposa qu'un cours d'eau trés intense coule
parallelement au pied de l'escarpement. Tous les produits de 1'érosion sont ainsi
captés par ce cours d'eau, emmenés loin de l'escarpement et disparaissent de la
coupe étudiée. Aucun talus protecteur ne peut se former au pied de I'escarpement.

a) Vitesse d'érosion constante

ah _
ot °

avec V , une vitesse d'érosion contante (en m/s)

ch
o1 _c
ot °

avec C, une contante d'érosion (en s-1)

"y
-

z‘\

h _y oh

ot ° ox

avec V , une vitesse d'érosion contante (en mis)

figure 2.3. Modéles de Scheidegger d'évolution des reliefs




Scheidegger testa trois hypothéses:

1) le taux d'érosion est constant en chaque point du bassin (figure 2.3 a),

2) le taux d'érosion est proportionnel & I'altitude du point étudi€ (figure 2.3 b),

3) le taux d'érosion est proportionnel & la pente du sol au niveau du point étudié
(figure 2.3 ¢).

En comparant 1'évolution prédite par chacune de ces trois hypothéses a la
morphologie d'escarpements réels, Scheidegger considéra que seule sa troisieme
hypothése est réaliste. Il obtint ainsi un modele applicable pour des pentes faibles
inférieures a 10° ou 200 m/km. Dans le cas de pentes plus importantes, Scheidegger
montra qu'il est nécessaire d'utiliser un terme correctif prenant en compte
l'augmentation de la surface du sol exposée aux intempéries due a I'accroissement
de la pente.

En appelant A l'altitude de la surface du sol au niveau du point €étudié dans le
bassin, la valeur du taux d'€rosion en ce point est définie par la formule empirique

suivante:
o oh onY
o U= 141 =
7 o \/ +(8x)

h  alttude de la surface du bassin (en m)
avec U vitesse de transport des sédiments (en m/s)

2
1+(?) est un terme cormrectif important pour les pentes élevées
x

Ce modele prédit ainsi une retraite parallele des flancs des escarpements.
L'ensemble de la morphologie est déplacé a vitesse constante U en conservant sa
forme initiale. En se référant & la terminologie utilisée en physique, nous
appellerons modele advectif par la suite tout modele fond€ sur cette équation, ou sa
généralisation en trois dimensions. L'advection correspond au déplacement
unidirectionnel et sans déformation d'un €élément de fluide, et s'oppose a la
diffusion, correspondant a la propagation d'un élément fluide dans toutes les
directions de l'espace.

114. Confrontation des deux approches

Ces deux approches géomorphologiques de I'évolution de falaise et de sol de
colline correspondent a deux types distincts de transport des sédiments: I'advection
et la diffusion. L'évolution des reliefs prédite par ces deux modeles correspond
respectivement aux cycles de Penck et de Davis (Hirano, 1975). A partir de ces
deux modeles posant les bases de la géomorphologie quantitative, de nombreux
travaux récents en géomorphologie ont porté sur la validation empirique de ces
modeles et la recherche d'un meilleur formalisme (Carson et Kirkby, 1972, Colman
et Watson, 1983, Begin, 1993).

Ces travaux ont ainsi montré que I'évolution des escarpements de falaise se
subdivise en deux étapes. Dans un premier temps, les falaises dont la pente excede
I'angle de repos des sédiments sont soumis a des processus gravitaires trés rapides
conformément a la théorie de Scheidegger. En quelques dizaines d'années ou
quelques siecles (Wallace, 1977 et 1980), la pente de l'escarpement diminue
rapidement pour atteindre l'angle de repos, voisin de 30° pour des sédiments
sableux. Dans un second temps, des processus de reptation et de glissement tres
lents réorganisent les sédiments par diffusion en tendant & éliminer toutes les
rugosités du relief. Cette prédominance de la diffusion sur 'advection sur de
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longues durées a été montrée dans de nombreuses systémes géomorphologiques a
l'air libre tels que les sols des collines (Culling, 1960, 1963 et 1965, Carson et
Kirkby, 1972, Hirano, 1975), et les escarpements (Nash, 1980, Colman et
Watson, 1983, Hanks er al., 1984, Begin, 1993), ainsi que dans les cours d'eau
(Gessler, 1971, Begin er al., 1981, Begin, 1988) et les plaines d'inondations
(Green, 1987, Pizzuto, 1987) et en domaine littoral (Bowden, 1983, Kenyon et
Turcotte, 1985, Syvitski er al., 1988, Syvitski et Daughney, 1992).

Cette équation de diffusion, comme toutes équations empiriques, a €té
progressivement améliorée. Carson et Kirkby (1972) ont ainsi montré que dans le
cas de pentes fortes, supérieures & 10°, le flux de sédiments est proportionnel au
carré, voire au cube de la pente du sol. Ce changement de loi est due a l'influence
de plus en plus importante des écoulements gravitaires lorsque la pente augmente.

oh
éooulement diffusif = Q=-K—
ox
onY
dans le cas de pentes fortes = Q =-K (‘a— avec 2S5 n<3
X

h  aldtude de la surface du bassin (en m)

Q flux de sédiments (en mzls)
avec
K coefficient de diffusion (en m?/s)

De plus, Begin (1988) montra que I'évolution au cours du temps du profil
longitudinal d'un cours d'eau obéit a une équation de diffusion. En comparant
1'évolution de plusieurs cours d'eau américains, il mit en évidence une relation
empirique entre le flux de sédiments et le flux d'eau s'écoulant dans le chenal.

oh
écoulement diffusif = Q@=-—K a—
X

0,
dans un chenal = Q:-K Xeau
%

o flux de sédiments (en m2/s)
h altitude de la surface du bassin (en m)

L
ox

avec K coefficient de diffusion (en m2/s)
Q,.u flux d'eau s'écoulant dans le chenal (en m?/ s)

Q, flux d'eau de référence (en m2/ $)

g9 exposant empirique (=0.76)

12. La mécanique des fluides et les lois de transport & petite échelle

Au-dela de sa validation géomorphologique empirique, nous nous sommes
attachés a relier I'équation de diffusion & des formules de transport des sédiments
définies par la mécanique des fluides afin de mieux comprendre pourquoi cette
équation permettait de restituer 1'évolution du relief terrestre. :

121. Les hvpothéses initiales

Pour effectuer cette validation physique, nous nous sommes intéressé€s a
I'évolution d'une portion réduite d'un chenal, d'une extension de l'ordre de
quelques centaines de metres & quelques kilometres.




Nous nous intéresserons uniquement a 1'écoulement permanent de I'eau. Nous
supposons ainsi qu'en chaque point du chenal, la vitesse de l'eau est constante et
que l'écoulement est stationnaire, ce qui implique un équilibre des forces motrices et
résistantes de I'écoulement de I'ean.

du =

—(9— =0 avec I : lavitessed écoulementdel eau (en m/s)
t

Du fait de la trés faible viscosité de 1'eau, de l'ordre de 10-6 m2/s, le nombre de
Reynolds de I'écoulement de l'eau est trés élevé, de l'ordre de 10° & 10° comme le
montre les études en laboratoire (Rees, 1966, Mantz, 1978, Schumm et al., 1987)
ou les mesures sur des cours d'eau réels (McCarthy er al., 1992, Bridge, 1993,
Clifford et al., 1993, Allen, 1994).

bu
=

nombre de Reynolds (adimensionnel)

avec

R,

b profondeur du chenal (en m)
u  vitesse de l'eau (enm/s)

v

viscosité de I'eau (en mz/s)

La valeur élevée de ce nombre de Reynolds indique que 1'écoulement de 1'eau est
turbulent. Une analyse détaillée de cet écoulement dans un chenal montre en fait
I'existence de deux zones: le coeur du chenal dans lequel I'écoulement de l'eau est
uniforme, non-visqueux et turbulent, et le bord du chenal le long duquel
I'écoulement est extrémement variable et visqueux. Cette couche limite visqueuse,
montrée pour la premi¢re fois par Prandtl au début du siécle (Hsii, 1989), a une
épaisseur extrémement fine, de l'ordre de quelques millimeétres a quelques
centimetres, et n'induit pas de modification notable sur I'écoulement de l'eau.
Cependant, en contact direct avec les sédiments du lit du chenal, la viscosité de cette
couche génére des contraintes de cisaillements internes responsables de I'érosion du
chenal (Allen, 1994).

La trés forte turbulence de 'eau permet en particulier de supposer que les
propriétés de 1'eau sont constantes dans l'espace et que les s€diments en suspension
sont uniformément répartis dans l'eau, ce qui nous améne & considérer que la
vitesse de l'eau est identique en tout point d'une section du chenal, excepté dans la
couche limite. Du fait de la faible extension de la portion de chenal €tudié, les
variations morphologiques du chenal sont négligeables. Nous admettons ainsi que
la vitesse de I'eau est identique en tout point du chenal.

En se basant sur des principes physiques simples et des lois empiriques
classiquement utilisées, nous avons cherché a mettre en évidence une relation entre
le flux de sédiments s'écoulant dans un chenal et des paramectres
géomorphologiques généraux tels que le flux d'eau et 1a pente du sol:

0=£(0,.5,...

flux volumique de sédiments (en m2/x)

avee fonction reliant le flux de sédiments a des paramétres géomorphologiques
flux volumique d’ eau (en m?/s)

~

Ll S T o

pente du chenal (adimensionnelle)
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122. Etude du transfert dénergie potentielle en énergie cinétique

La concentration des sédiments en suspension dans un chenal est extrémement
faible. Comme le montre les études de cours d'eau réels (Walling, 1977, Milliman
et Meade, 1983, Milliman et Syvitski, 1992) et les mesures en laboratoire (Rees,
1966, Schumm ez al., 1987), cette concentration est de l'ordre de 1 & 1000 mg/l,
soit 0,4 a 400 ppm. Nous supposons donc que les caractéristiques de I'écoulement
de l'eau, et en particulier les énergies potentielle et cinétique, sont indépendantes de
la charge sédimentaire transportée, tant en suspension qu'en saltation.

a) Transformation de 1'énergie potentielle en énergie motrice pour les sédiments

L'eau en s'écoulant dans le bassin transforme progressivement son énergie
potentielle en énergie cinétique. Si on considére une portion de dimension L du
chenal correspondant a une dénivelée H, I'énergie potentielle W perdue par 'eau est
égale au travail des forces de gravité sur cette dénivelée.

W=m,gH

W énergie potemielle perdue par I'eau (en kg.m/s2 ,oul/m)

m, "masse linéaire” d'cau s’ écoulant dans le chenal (en kg/m)

avec . ) 2
g  accélération de la pesanteur (=9,81 m/s®)
H  dénivellée parcouruc par I'eau (enm)

les masscs sont exprimées en kg/m du fait du raisonnement en 2D

Par unité de temps et de longueur du chenal, cette perte est égale a:

— mB
w=m=peQegS avec Q. p.T
TL _Pe
Q.=bu
w=p,gbus
w  éncrgic potenticlle (en kg/s?, ou W/m?) |S  pente du chenal (=H/L)
m, masse linéaire d'cau (enkg/m) p. masse volumique de I'eau (en kg/m?)
avec \H  dénivellée (enm) et10, flux volumique d'eau (en m? /s)

T temps de parcours (en s) b profondeur du chenal (enm)
L distance parcourue (enm) u  vitesse de I'ean (enm/s)

Cette énergie potentielle est transformée partiellement en €nergie cinétique, et
partiellement perdue en friction sur le sol et en énergie utilisée pour le transport des
sédiments. On définie ainsi deux "efficacités énergétiques" ¢, et e; correspondant a
la part d'énergie potentielle utilisée respectivement pour le transport par saltation
(bed-load) et pour le transport en suspension (suspended load) des sédiments
(Bagnold, 1966 et 1980).

Wy =€ W

Wy =e; W

Dans le cas du transport des sédiments par saltation, il est nécessaire de vaincre
la force de frottement induite par la masse des sédiments pour pouvoir les déplacer.
En supposant que le rapport entre cette force de frottement et la masse, c'est-a-dire
I'angle de frottement des sédiments, est constant, le travail 7}, a effectué est donc
égal a:

T,=m, g Ltanc

T, travail pour le transpor en saltation {en kg.m/s? ouJ/m)
avec 4M» masse de sédiments s” écoulant par saltation dans le chenal (enkg/m)
distance parcourue par ['eau (enm)

o  angle de frottement interne des sédiments (en © ourad)




Dans le cas du transport en suspension, les particules sédimentaires en
suspension dans l'eau ont tendance & décanter progressivement. En supposant que
la vitesse de chute des particules est constante, le travail a fournir pour maintenir les
particules a une profondeur constante est égal a:

T,=m gL
u

travail pour le transport en suspension (en kg.m/s? ou J/m)
masse de sédiments s’ écoulant par suspension dans le chenal (en kg/m)

=3

u

avec distance parcourue par I’ cau (en m)
vitesse de chute des sédiments (en m/s)

vitesse de ' eau (en m/s)

<3

De méme, par unité de temps et de longueur du chenal, ces deux relations
s'écrivent en fonction des flux de sédiments de la mani€re suivante:

m, g Ltano
b=%L—=P58Qb tan &
m, gLV, V.
W o= = —_
=TIl AgQLL

Wy
wl

avec Ps

Q9
QJ'

énergie du transport en saltation (enkg/s? ou W/m?)
énergie du transport en suspension (enkg/s* cu W/m?)
masse volumique des sédiments (en kg/m?)

flux volumique de sédiments en saltation (en m2/s)

flux volumique de sédiments en suspension (en m2/s)

En comparant le travail nécessaire aux déplacements des sédiments a I'énergie
perdue par l'eau, on obtient finalement les deux relations suivantes (Bagnold,
1966).

e
saluation (bed—load) = 0= &P bSu=bSu
p, tane

€
suspension (suspended—load) = Qs = S_pe bS u2 =bS u2

R c

Q, flux volumique de sédiments en saltation (en m?/s)

Q, flux volumique de sédiments en suspension (en m2/s)
avec b profondeur du chenal (en m)

§  pente du chenal (adimensionnelle)

u  vitessedel'cau (enm/s)

Ces relations permettant d'estimer les flux de sédiments dépendent de la forme
locale des chenaux dans lequel I'écoulement s'effectue. En particulier, la valeur de
la profondeur b du chenal et la vitesse u de I'écoulement de 1'eau sont des variables
liées. Pour un flux d'eau donné, une modification de la profondeur du chenal
entraine une modification de la vitesse de I'€coulement, et réciproquement.

b) Transformation de I'énergie potentielle en énergie cinétique pour I'eau
Pour s'affranchir de cette dépendance des variables, nous avons cherché a
exprimer les flux de sédiments en fonction de variables indépendantes. Nous avons

retenu deux variables globales: le flux d'eau et la pente du bassin.

Le flux d'eau s'écoulant en un point donné du bassin est €gal au volume total
d'eau s'écoulant en ce point, produit de l'aire du bassin-versant nourrissant ce point
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et de la pluviométrie. Bien que la morphologie des bassins-versants dépendent de la
pente des bassins, seule la direction de plus grande pente en chaque point intervient
dans la définition de ces bassins-versants. Nous pouvons donc considérer que le
flux de I'eau et la pente locale mesurés en un point donné sont deux variables
indépendantes.

Nous avons utilisé la définition du flux d'eau:
0,=bu

que nous avons combinée avec des relations empiriques reliant la vitesse de I'eau
a la perte de charge hydraulique dans le chenal. Ces relations sont issues de la
relation de Chézy.

Cette relation a été €tablie par Chézy lors de I'étude des canaux de Paris en 1768,
et trouve son origine dans le raisonnement suivant (Hsii, 1989). La force motrice
de I'eau dans un chenal est la gravité. En étudiant le déplacement d'une masse m
d'eau, cette force motrice est ainsi égale a:

F,=plbgsiné

(F,, force motrice de l'ean

p  masse volumique de l'eau
largeur du chenal

avec <
profondeur du chenal

l

b

g  accélération de la pesanteuwr
|8  angle de la surface du sol

Le frottement de l'eau sur les berges et sur le lit du chenal génére une force de
résistance proportionnelle au carré de la vitesse de I'écoulement de I'eau.

C
f«;z—zfip(z+2b)u2

(F, force de résistance a 'écoulement de 1'eau
C;  coefficient de friction
p  masse volumique de I'cau
avec <
i largeur du chenal
b profondeur du chenal
u#  vitesse de I'écoulement de 1'ean

\

Chézy observa que 1'écoulement de l'eau dans les chenaux est généralement
permanent. Il en déduisit ainsi que les forces motrice et résistante sont en équilibre.

u vilesse de I'écoulement de 1'eau
g  accélération de la pesanteur
J C r coefficient de friction
avec
largeur du chenal

b  profondeur du chenal

6  angle de la surface du sol

Comme les écoulements étudiés s'effectuent dans des chenaux de pente faible,
inférieur a 10°, on peut assimiler le sinus et la tangente de 1'angle de la surface du




sol, soit le sinus (sin q) et la pente S du sol. De plus, Chézy introduisit la notion de
rayon hydraulique d'un chenal, égal au rapport entre l'aire du chenal (gale au
produit 1 b) et le périmétre mouillé (égal & la somme 1 + 2 b). Dans la plupart des
chenaux fluviatiles, le rapport entre largeur et profondeur est supérieure a 5
(Leeder, 1978, Hirst, 1991). 1l est ainsi raisonnable de considérer que le rayon
hydraulique est égal a la profondeur b du chenal.

si on suppose = b et si on définit C par:

[+2b

c= |28
Ct

ona: (u*=C?*hS

vitesse de I'eau

coefficient de Chézy
avec
profondeur du chenal

t o O K

pente du chenal

Dr'autres formules assez similaires ont €té obtenues a l'aide du calage de
formules mathématiques plus ou moins complexes sur des mesures d'écoulements
dans des canaux réels ou en laboratoire. On peut ainsi citer les relations de
Manning, de Darcy-Weisbach et de Bazin:

2
Chézy uz =C°bS Cen ym/s?
-1/3
2 1 43 nenm °.§
Manning u = 3 b ! S
n

2 8g f adimensionnel
Darcy—Weiesbach uw'=-—=5bHS

f

2_4g
azin uw'=—=>5»S
’ A

A adimensionnel

Le choix d'une de ces relations empiriques parmi les autres n'influe que tres
légerement sur les résultats obtenus. Dans la suite de notre propos, nous ne
retiendrons donc que la formule synthétique suivante.

w=>nSs

u vitesse de 1'ean (enm/s)
avec {b profondeur du chenal (enm)

S penie du chenal (enm)

c) Obtention des lois de micro-transport

Nous avons ainsi deux relations permettant d'estimer la vitesse u et la
profondeur du chenal b en fonction de paramétres globaux: la définition du flux
d'eau et la relation de Chézy.
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Q,=bu u=C¥? Qell'j S8 = (Qe S)1/3
uw=Cc*ps < b= (2 Q23§ = 0 23 s

flux 4" cau (en mZ/:)
profondeur du chenal (en m)
avec vitesse de 'eau (enm/s)

coefficient de Chézy (en \/m/s2 )
pente du bassin (adimensionnelle)

RS

Le couplage de ces relations avec l'estimation des flux obtenue lors de 1'étude de
la mise en mouvement des sédiments aboutit aux régles suivantes:

0,=bSu <0,=v ©0,=0,5
QSEbSuZ <:>QJEM4 @QJEQ;‘B S4/3

Q, flux volumique de sédiments en saltation (en m2/s)

avec @, flux volumique de sédiments en suspension (en mi/s)

. flux volumique d'eau (en mZ/s)

L

pente du chenal (adimensionnelle)

Nous avons ainsi établi des lois de micro-transport des sédiments, exprimant les
flux de sédiments en suspension et en saltation dans I'eau en fonction du flux d'eau
et de la pente du bassin, paramétres indépendants de la forme des chenaux.

Ces lois ont été validées empiriquement par I'étude d'écoulement d'eau et des
transport de sédiments induits (Kaliniske, 1947).

123. Etude des contraintes de cisaillement

Compte-tenu de l'importance de ce résultat, nous nous sommes proposés de
démontrer cette relation par une autre approche, en étudiant la contrainte de
cisaillement générée par l'eau sur les s€diments.

Cette contrainte de cisaillement est capable de transporter des sédiments si elle
excéde une valeur limite, ou contrainte de cisaillement critique (Shields, 1936). De
nombreuses relations existent pour définir cette capacité de transport. Elles ont été
obtenues en calant des résultats d'expérience en laboratoire sur des formules
empiriques plus ou moins complexes. Dans le cas des sables fins, on admet
généralement que le flux de sédiment en saltation (bed-load) induit par le
cisaillement de l'eau est proportionnel a la puissance 3/2 de l'écart entre la
contrainte de cisaillement générée par 1'eau et la contrainte de cisaillement critique
(Shields, 1936, Meyer-Peter et Miiller, 1948, Gessler, 1971, Smart, 1984, Nasser-
Al-Abed et al., 1987, Wiberg et Smith, 1989).

a T—7
0,= c
* e-D\ p,

Q, flux volumique de sédimenis en saliation (en mz/.r)

3/2

contrainte de cisaillement générée par I cav (en kg/m.s2, ou cn Pa)

a8

. contrainte de cisaillement critique (en kg/m.s?, ou en Pa)
avec

p, masse volumique de ' cau (en kg/m’ )

s densité des sédiments (adimensionnelle)

a  cocfficient empiriguc (adimensionnel)

Des mesures en laboratoire (Rees, 1966, Mantz, 1978, Costello et Southard,
1981, Schumm et al., 1987) et dans des cours d'eaux naturels méandriformes ou
en tresses ont montré que la contrainte de cisaillement générée par I'eau est souvent
beaucoup plus importante que la contrainte de cisaillement critique. Nous




supposerons donc par la suite que la contrainte de cisaillement est trés grande par
rapport a sa valeur critique (Parker, 1978, Begin et al., 1981, Paola et al., 1992):

0, = (T_ Tc)3/2 = 0,= e

Q, flux volumique de sédiments en saltation (en m? 1s)
avec {T contrainte de cisaillement générée par I'eau (en kg/m.s2, ou en Pa)
T, comuainte de cisaillement critique {en kg/m.s?, ou en Pa)

Cette hypothése implique que l'eau a toujours suffisamment de force pour
maintenir un €coulement permanent de sédiment. Ce transport permanent peut
conduire 2 une sédimentation sur le lit du chenal dans le cas ol la contrainte de
cisaillement diminue en direction de l'aval, ou 4 une érosion de ce lit dans le cas
contraire.

Comme nous avons supposé que l'écoulement de l'eau est uniforme et
stationnaire, et que la pente des chenaux simulés est faible (inférieure a quelques
degrés), la contrainte de cisaillement exercée par I'eau sur les grains de sédiment est
définie par la formule suivante (Allen, 1985 et 1994):

T=p,8bS

contrainte de cisaillement générée parI'eau (en kg/m.s?, ouen Pa)

. . 3
avee 4Pe masse volumique de I eau (en kg/m”)

profondeur du chenal (enm)
S pentc du chenal (adimensionnelle)

La combinaison de ces différentes formules permet d'obtenir la relation suivante:
3/2
Q,= (bS)

Q, flux volumique de sédiments en saltation (en m? /5)
avec {b  profondeur du chenal {enm)
S pente du chenal (adimensionnelle)

En couplant cette relation avec les formules empiriques de Chézy, de Manning,
de Darcy-Weiesbach ou de Bazin citées précédemment, nous aboutissons de
nouveau a une loi de transport reliant le flux de sédiment au flux d'eau et & la pente.

Q=05

{Qb flux volumique de sédiments en saltation (en m2 /)
avec

0O, flux volumique d' eau (en m?/s)
S pente du chenal (adimensionnelle)

124. Obtention de 1'€quation de diffusion

Ces deux "démonstrations physiques” reliant le flux de sédiments a la pente du
bassin et au flux d'eau ont été obtenues a l'aide du couplage de lois empiriques.

De plus, un grain de sédiment transporté par l'eau n'a pas un comportement
unique. II est transporté parfois en suspension, et parfois en saltation, en fonction
de la nature locale de I'€coulement (Hsii, 1989). Il faut donc rester prudent face a la
valeur précise de chaque coefficient ou de chaque exposant de ces formules. Nous
retiendrons donc qu'il existe un lien entre ces trois paramétres -et nous la
formaliserons sous l'expression plus générale suivante (Yalin, 1977, Howard,
1980) sans faire de distinction entre transport en suspension et transport par
saltation.
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0=0; s’

flux volumique de sédiments (en m? /5)

flux volumique d'eau (en m?/s)
pente du chenal (adimensionnelle)
p exposants empiriques {adimensionnels)

avec ¢

Rl S I )

De nombreuses calibrations empiriques de cette loi générale ont ét€ effectuée. La
plupart des auteurs ont appliqué cette loi sous sa forme la plus simple (n=0 et p=1),
supposant ainsi que le flux de sédiment est proportionnel a la pente et & un
coefficient de diffusion (voir le paragraphe sur l'application de l'équation de
diffusion en géomorphologie). Cependant, des observations de terrains et des
expériences en laboratoire ont montré que 'exposant p de la pente du bassin peut
prendre des valeurs comprises entre 2 et 3 pour des pentes supérieures a 30°
(Carson et Kirkby, 1972, Andrews et Buckman, 1987, Anderson et Humphrey,
1990). De plus, comme nous l'avons vu précédemment, Begin (1988) a montré
que 1'évolution de cours d'eau est simulable par une équation de diffusion en

prenant n=0.76 et p=1.

Dans le cadre de notre propos, nous supposons que 1'équation de diffusion
définit avec n=1 et p=1 permet de simuler convenablement le transport des
sédiments.

Ce choix est fondé sur un raisonnement physique et numérique. L'hypothése
que z et p sont non nuls se justifie physiquement par la prise en compte dans le
calcul du flux de sédiments, d'une part de la capacité de transport de l'eau,
proportionnelle au flux d'eau, et d'autre part de la force motrice de 1'écoulement,
proportionnelle a la pente du bassin. Pour des raisons de simplicité et du fait de la
faible différence entre la loi de transport par saltation (n=p=1) et par suspension
(n=p=4/3) vues précédemment, nous avons choisi d'appliquer le méme type de loi
de transport a chaque sédiment transporté par 1'eau, quelque soit sa lithologie et son
comportement exacte. Nous avons choisi d'intégrer la différence entre les différents
types d'écoulements au sein de la définition du coefficient de diffusion afin de ne
pas multiplier les coefficients empiriques dans les lois de transport. Pour des
raisons de stabilité numérique, nous avons choisi de prendre netp égaux a 1, ce
qui correspond au transport par saltation. Nous aboutissons ainsi & la formulation
suivante de I'€quation de diffusion.

oh
-0 Z
0 Q. pe

flux volumique de sédiments (cn m? /s)
avec flux volumique d’cau (en m? 1s)
cocflicient empirique de transport (adimensionnel )

altitude de la surface du bassin (enm)

S P0R

2. Etablissement d'une loi_de transport 2 grande échelle en 3D

La loi de transport continental a petite échelle mise en évidence ci-dessus
représente des €coulements d'eau et de sédiments sur des échelles de temps de
l'ordre de quelques heures a quelques mois, et d'espace de l'ordre de quelques
kilometres carrés. Afin de pouvoir appliquer ces lois sur des échelles de temps et
d'espace plus importantes, il est nécessaire de transformer ces lois en des lois de
transport a grande échelle.




Ce passage du domaine continental a petite échelle et en deux dimensions a
I'ensemble du bassin & grande échelle et en trois dimensions a posé de nombreux
problémes.

(1) Comment prendre en compte la diversité des €coulements en domaine
continental, depuis les régimes d'étiage ol l'eau est canalisée dans les
chenaux jusqu'aux régimes de crues ou I'eau se répand sur I'ensemble des
plaines d'inondation ?

(2) Comment extrapoler au domaine marin une loi de transport validée en
domaine continental, et comment simuler I'action des vagues ?

(3) Comment décrire le transport différentiel bien que simultané de plusieurs
lithologies ?

(4) Comment prendre en compte la disponibilité limitée en sédiments ?

21. I.'écriture en trois dimensions de 1a loi de transport fluvial

La loi de transport fluvial diffusif en deux dimensions indique que le flux de
sédiment est proportionnel au flux d'eau et a la pente du bassin. Cette loi est
cependant démontrée le long d'un chenal en deux dimensions. Afin d'exprimer
cette loi de transport en trois dimensions, il est nécessaire de prendre en compte les
différents régimes d'écoulement de I'eau, depuis les crues jusqu'aux étiages. La loi
de transport que nous cherchons a mettre au point doit ainsi permettre de simuler
simultanément le transport rapide vers les exutoires des sédiments en période de
crue, ainsi que le transport orthogonalement aux chenaux des argiles venant nourrir
les plaines d'inondation et des sables formant les lobes d'€pandage de crevasse.

Dans ce but, nous avons extrapolé a 1'étude en 3D des bassins sédimentaires
I'€quation de diffusion préalablement écrite en 2D. Nous avons ainsi considérer que
le flux de sédiments est en tout point du continent proportionnel a un coefficient de
diffusion intrinseéque, au flux d'eau et & la pente du bassin.

0=-k|0,

flux volumique de sédiments (en m*[s)

Vi

avec flux volumique d'eau (en m*[s)
coefficient empirique de transport ( adimensionnel)

}kpm,

altitude de la surface du bassin (en m)

Jh

et Vh= 3; le gradient de I'altitude du sol

%

Le flux d'eau, constant lors de 'étude du transport a petite échelle des sédiments
en deux dimensions, integre désormais la variabilité au cours du temps des
différents régimes d'écoulement de 'eau. Afin de représenter correctement cette
diversité, nous avons défini trois modes d'€coulement de base. :

1) L'écoulement droit.

L'écoulement de I'eau est calculé en supposant que 1'eau arrivant en un point
donné du bassin est entierement redistribué en direction de la plus grande
pente. :
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Cet écoulement "droit" de I'eau suppose que le pas de temps séparant deux
instants de simulation est petit devant la période de modification du cours
d'eau. Cette période est égale a la période de méandrisation si on étudie un
bassin avec des mailles extrémement fines, dont la taille est de I'ordre de la
centaine de métres, et est égale & la période d'avulsion pour des mailles de
'ordre du kilométre. Un tel écoulement de I'eau induit un écoulement des
sédiments dans une direction unique & chaque instant.

2) L'écoulement sauvage.

Comme nous nous intéressons plus particulierement au transport & grande
échelle des sédiments, le pas de temps de simulation utilisé est de 1'ordre du
millénaire. Il est ainsi plus grand que la période de changement des cours
d'eau. Il n'est donc plus possible de supposer qu'un cours d'eau individuel a
conservé une direction unique durant le pas de temps, et il devient nécessaire
de prendre en compte les différents cours que I'eau a pu suivre. De plus, a
l'inverse des lois de transport & petite échelle qui sont focalisées sur un seul
régime d'écoulement, tel que le régime de crue ou le régime d'étiage, la loi de
transport & grande échelle doit prendre en compte chacun de ces régimes afin
de restituer convenablement a la fois les processus de crue, tels que le dépdt
des argiles sur les plaines d'inondation, et les processus d'étiage, tels que
l'incision fluviatile et le transport rapide des sédiments vers le domaine
deltaique.

Nous supposons dans 1'écoulement "sauvage" que toutes les directions de
I'espace, dont la pente est positive, ont pu étre empruntées par l'eau.
Cependant, le choix de ces directions se fait a chaque instant en prenant le
chemin de plus grande pente. Ainsi, nous considérons que la probabilit€ de
choisir une direction plutdt qu'une autre est égale au rapport de la pente de
cette direction a la somme de I'ensemble des pentes. Plus une direction a une
pente importante par rapport aux autres directions, et plus I'eau a de chance de
s'écouler dans cette direction. Cet écoulement "sauvage" est la moyenne de
I'ensemble des écoulements droits survenus au cours du pas de temps de
simulation.

3) L'écoulement uniforme.

Si nous généralisons le raisonnement précédent et si nous nous plagons a une
méga-échelle en temps, de l'ordre de la centaine de milliers d'années, nous
pouvons supposer que le relief a atteint un stade d'équilibre, que nous
pouvons identifier avec les vastes pédiplaines ou pénéplaines prédites
respectivement par les modeles de Penck et de Davis.

L'écoulement de I'eau devient alors uniforme, et il n'y a pas de secteurs
privilégiés tels qu'une vallée incisée ou une ceinture de méandrisation. Un tel
écoulement de l'eau induit une diffusion uniforme des sédiments.

Ces trois types d'écoulements, dont toutes les combinaisons sont possibles,
représentent ainsi trois observations du syst¢éme de drainage d'un bassin sur des
durées différentes. Ces écoulements correspondent au passage a la moyenne des
écoulements droits, donnant naissance a I'écoulement sauvage, et des écoulements
sauvages, donnant naissance & 1'écoulement uniforme. L'influence de chacun de
ces trois écoulements sur 1'érosion et la sédimentation d'un bassin sera illustrée au
paragraphe suivant (Planche 1).
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Planche 1. Influence du choix du mode d'écoulement de l'eau

13

sur la formation d'un lobe deltaique



Comme dans les écoulements sauvage et uniforme, le flux d'eau n'a plus une
direction unique mais une infinité de direction probable, nous avons choisi de
remplacer le terme flux d'eau, ayant une signification directionnelle, par efficacité
de l'eau. Cette efficacité de l'eau a ensuite ét€ normée, en divisant le flux d'eau par
un flux de référence.

eau = IQqu et K=k0,

E

(&

efficacité de I'eau (adimensionnelle)

eau

flux d'eau (enm?®/s)

Qeau
avec <Q,  flux deréférence (en m?/s)

K coefficient de diffusion (enm?/s)
k

coefficient de diffusion adimensionnel

La loi de transport & grande échelle & dominante fluviale s'écrit ainsi:

O0=-KE,, Vh
Q Sflux volumique de sédiments (en m?/ s)
- K coefficient empirique de transport (enm?[s)
E,,, efficacité de l'eau ( adimensionnelle)
h altitude de la surface du bassin (en m)

23. L'extrapolation au domaine marin

Apres avoir défini une loi de transport en domaine continental, nous avons
cherché a établir une loi de transport applicable en domaine marin. Dans ce but,
nous avons regroupé les différents transports de s€diments en fonction de l'origine
de leur énergie motrice. Nous avons ainsi distingué les écoulements "gravitaires" et
les écoulements induits par les vagues. Les écoulements "gravitaires" tirent leurs
énergies cinétiques d'une transformation de I'énergie potentielle de I'écoulement de
I'eau, a l'instar des écoulements fluviatiles en domaine continental. A l'inverse,
I'énergie cinétique du transport sédimentaire induit par les vagues est issue de
I'énergie des vagues, issue elle-méme de 1'énergie cinétique des vents.

231. Les écoulements gravitaires

A T'extérieur de la zone des brisants, et en dehors de certains sédiments argileux
pouvant €tre transportés en suspension pres de la surface de I'eau a de trés longues
distances du littoral, de I'ordre de la dizaine & la centaines de kilometres, la majorité
des sédiments sont transportés par traction ou en suspension a proximité du fond
marin (Ingle, 1966, Clifton et al., 1971). Dans la suite de notre propos, nous
négligerons le transport des particules les plus fines pour nous focaliser sur le
transport des fractions moyenne a grossiere des sédiments. A l'instar du domaine
continental, nous supposerons que ce transport gravitaire des sédiments est
simulable par une €quation de diffusion (Kenyon et Turcotte, 1985).
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Afin de vérifier si I'extrapolation de '€quation de diffusion au domaine marin est
cohérente, et afin de mieux appréhender la diversité des différents écoulements
fluviatiles vus précédemment, nous avons simulé la formation d'un lobe deltaique.

Nous avons considéré un bassin ayant une morphologie initiale plane
uniformément pentée représentant une surface de 2500 kilomeétres carrés (Planche
1a). Nous avons introduits des sédiments monolithologiques a un taux constant et
nous avons étudié l'influence du choix du mode d'écoulement de 1'eau sur le
transport de ces sédiments.

1) L'écoulement droit.
L'écoulement droit, supposant que l'eau est chenalisée & chaque instant,
reconstitue le cours exact de chaque chenal continental a chaque instant. Il
permet de simuler la formation d'un lobe deltaique en "patte d'oiseau"
(Planche 1b).

2) L'écoulement sauvage.

Cet écoulement conduit a la restitution de I'écoulement moyen de I'eau. Les
différents chenaux ne sont plus restitués. Seul la probabilité de présence est
prise en compte dans le calcul de la répartition de l'eau. Cet écoulement donne
ainsi naissance a de vastes plaines d'inondation, tandis qu'en domaine littoral,
il conduit a la formation d'un delta lobé (Planche 1c), résultat de 1a moyenne
de I'ensemble des deltas en patte d'oiseau qui ont pu €tre créés pendant ce pas
de temps, mais qui ne sont pas simulés individuellement.

3) L'écoulement uniforme.
La probabilité de présence d'un chenal est suppos€ uniforme sur I'ensemble
du domaine continental. Il n'y a plus de secteurs privilégi€s tels qu'une vallée
incisée ou une ceinture de méandrisation. Un tel écoulement de I'eau induit
ainsi une diffusion uniforme des sédiments, conduisant a une régression du
littoral dans les secteurs non-alimentés et une stagnation du littoral dans le
secteur situé a proximité de I'embouchure deltaique (Planche 1d).

En fonction du critére choisi pour régir 'écoulement de I'eau, on constate ainsi
que l'évolution du bassin tend vers la progradation d'un delta en patte d'oiseau
(Planche 1b) ou en lobe plus ou moins étendu (Planche 1c et 1d). Le choix de ce
critere d'écoulement dépend de la valeur du pas de temps séparant deux instants de
simulation et de I'hydrodynamisme fluvial du bassin. Si le pas de temps est faible
ou I'hydrodynamisme élevé, il est nécessaire de simuler un écoulement droit. Dans
le cas contraire, un écoulement sauvage, voire uniforme, permet de représenter
I'enveloppe des corps sédimentaires comme le montrera la simulation du Bassin de
Paris présentée ultérieurement.

Du fait de la cohérence géométrique de ces simulations, ainsi que des succeés
rencontrés par de nombreux chercheurs lors de l'application de 1'équation de
diffusion tant en domaine continental (Anderson et Humphrey, 1990, Tucker et
Slingerland, 1994) qu'en domaine marin (Kenyon et Turcotte, 1985, Rivenaes,
1988, Jordan et Flemings, 1991), nous avons considéré que cette extrapolation
empirique de I'équation de diffusion & I'ensemble du bassin est valide dans le cas
des écoulements "gravitaires".

232. Le transport des sédiments induit par les vagues

A l'instar des écoulements fluviatiles, il est possible de combiner des lois de la
mécanique des fluides afin d'obtenir une loi a petite échelle décrivant le transport
des sédiments induit par les vagues.



L'énergie fournie par I'eau aux sédiments est égale au produit de la force motrice
appliquée sur les sédiments et de la vitesse de I'eau (Hsii, 1989). Cette force
motrice est égale a la force d'inertie de I'écoulement comme nous l'avons noté lors
de I'étude des écoulements fluviatiles. Si nous exprimons cette €nergie en termes de
puissance motrice, qui est égale a I'énergie de 1'eau, par unité de temps et par unité
de surface, ce principe d'équilibre des forces s'écrit ainsi (Bagnold, 1966):

W=TU avec T=peCu2

w:'peCu3

énergie motrice de l'eau (en W/mz)
contrainte surfacique (en N/ m2)

avec masse volumique de I'eau (en kg/ m3)

OV a =

coefficient de proportionnalité (adimensionnel)

u vitesse de l'eau (enm/s)

En se fondant sur une analogie avec le transport fluviale, Bagnold considéra que
les lois de transport sédimentaire en domaine littoral ont une expression
comparable. Il est cependant nécessaire d'introduire la pente S du bassin qui
contribue notablement a diminuer les efforts que 1'eau doit fournir pour mobiliser
les sédiments (Bagnold, 1980 et 1986).

wp = Ps 805 (tana—S)
\%

Ws = Ps ng (_C_S)
u

wy,  énergie du transport en saltation (en W/m?)
énergie du ransport par traction (en W/m2)

ps  masse volumique des sédiments (en kg/m3)
accélération de la pesanteur (en m/ g% )

e flux volumique de sédiments en saltation (en m?2 /s)
flux volumique de sédiments en traction (en m? /s)
angle de frottement interne des sédiments

vitesse de chute des sédiments (en m/s)

vitesse de I'eau (enm/s)

v E SRR ®

pente du bassin (adimensionnelle)

Le couplage de ces deux relations aboutit a la relation suivante entre le flux de
sédiments et la vitesse de I'eau.
Qb = Pe c €p Lt3
ps ¢ (tancr=5)
pe C e 4
(), = el )
. Ps & (Vc i MS)

avec u lavitesse de l'eau induite par les vagues (en m/s)

Lors de I'€tude des écoulements fluviatiles, nous avons pu transformer ces lois a
petite échelle en lois a grande échelle car nous avons pu exprimer la vitesse de l'eau
en fonction de parameétres locaux: la pente du bassin et le flux d'eau. A 'opposé,
dans le cas des écoulements littoraux, la vitesse de 1'eau est induite par les vagues et
il n'est plus possible de la relier directement a ces parametres locaux. De plus, ces
lois décrivent des processus hydrodynamiques et sédimentaires ayant des périodes
de variations extrémements courtes, de 'ordre de quelques jours a quelques mois.
L'application directe de ces lois physiques sur de grandes échelles de temps génére
ainsi des phénomeénes chaotiques difficilement contrdlables (De Vriend, 1991,a
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et b, Pilkey et al., 1993, Larson et Kraus, 1995). Enfin, lors de 1'étude de bassins
géologiques réels, il est extrémement difficile de reconstituer la morphologie exacte
des océans a chaque étape du remplissage sédimentaire et de définir ainsi un modele
géologique complet.

Apres de multiples errances liées a une mauvaise prise en compte de ces
différents problémes physiques, nous avons finalement recherché des lois
empiriques décrivant I'évolution des littoraux sur de grandes échelles de temps,
reliant le flux de sédiment induit par les vagues a des parametres locaux tels que la
pente du bassin et les caractéristiques locales des vagues.

(1) Le transport marin orthogonal au littoral induit par les vagues

Les observations de littoraux actuels montrent qu'au cours d'une année, les
barres littorales migrent a travers le littoral du fait de la variation au cours de l'année
du régime de houle, passant des périodes de tempéte en hiver, caractérisées par la
formation de barres littorales importantes et par une augmentation de la pente
littoral, & des périodes de calme en €té, durant lesquelles on constate une remontée
progressive des s€diments vers le littoral, (Johnson, 1956, Clifton er al., 1971,
Cook et Gorsline, 1972, Hunter er al., 1979). Les études du bilan annuel des
mouvements des sédiments littoraux ont permis de mettre en €vidence une perte
résiduelle de ces sédiments vers le large (Cook et Gorsline, 1972, Niedoroda et al,
1985).

(a) Profil du littoral en hiver (période de tempéte)

“« K

Y

Y

figure 2.4. Profils littoraux en été et en hiver (d'aprés Hunter et al., 1979)

Cette évolution annuelle des littoraux se stabilise sur des échelles de temps de
l'ordre de la décennie ou du siecle pour donner naissance a un profil littoral
sensiblement permanent. Cette permanence a donné naissance a la régle de Bruun
(Bruun, 1962) qui suppose que la morphologie du littoral peut étre décrite par un
profil "d'€quilibre"”, correspondant a I'€quilibre dynamique des forces induites par
les courants littoraux et par les courants fluviaux, dans un cadre donné de variation
du niveau relatif de la mer (Schwartz, 1967, Dubois, 1977, Rosen, 1978, Pilkey et
Davis, 1987). Les paramétres géométriques régissant la morphologie de ce profil



d'équilibre furent affinés progressivement pour prendre en compte l'ajustement
dynamique du profil du littoral en fonction des apports sédimentaires (Everts er al,
1987, Cowell et al., 1995, Niedoroda et al., 1995, Stive et deVriend, 1995).

Afin de nous affranchir de régles géométriques, nous avons cherché a étendre au
domaine marin I'équation de diffusion précédemment validée en domaine
continental.

En nous référant aux travaux de Kenyon et Turcotte (1985) fondé sur I'étude de
deltas soumis a des houles faibles, et aux observations de terrains (Johnson, 1956,
Bruun, 1962, Clifton et al., 1971, Hunter et al., 1979) montrant des profils dont la
morphologie est similaire aux profils de Kenyon et Turcotte, nous avons choisi de
simuler le transport des sédiments vers le littoral par une équation de diffusion.
Nous avons incorporé ce transport au transport fluvial décrit précédemment a I'aide
d'un coefficient de diffusion négatif, représentant le frein généré par les vagues a
I'encontre du transport fluvial.

Pour des problémes de stabilité physique et numérique du systéme sédimentaire,
nous avons supposé que ce frein ne peut jamais inverser la direction du transport
des sédiments. Ainsi, les vagues ralentissent le mouvement des sédiments vers le
large, mais ne peuvent pas générer un flux résiduel de sédiments vers le littoral a
I'échelle du millénaire. Cette hypothese est validée par les observations de littoraux
actuels montrant une perte résiduelle des sédiments vers le large, et ainsi une
prédominance de l'écoulement vers le large (induit par la gravit€) par rapport a
I'écoulement vers le littoral (induit par les vagues), comme nous l'avons vu
précédemment (Cook et Gorsline, 1972, Niedoroda ez al, 1985).

La loi de transport fluvial, combiné avec le transport par les vagues vers le
littoral, s'écrit ainsi sous la forme suivante:

Q= '_(Kﬂuv. iy Kvagues) Eeau vh

0 flux volumique de sédiments (en m?[s)
o efficacité de l'eau ( adimensionnelle)
avec K,  coefficient de diffusion fluviale (en m?/s)
K eues  CO€fficient de diffusion par les vagues (en m?/s)
h altitude de la surface du bassin (en m)
el Koppues <K,

Afin de tenir compte de la diminution de l'activité des vagues en direction du
large, nous avons supposé que le coefficient décroit exponentiellement avec la
bathymétrie.

R e

vagues

vagues  coefficient de diffusion li€ aux vagues

K

K, coefficient de diffusion maximale
avec

b bathyméltric

b

5 bathymdtrie d'atténuation de I' action des vagues

2) La dérive littorale induite par les vagues

Murray (1967) montra a partir d'observations de la cote américaine que la
dispersion de sédiments au niveau du littoral pouvait étre formalisée a l'aide du
couplage de la théorie de Longuet-Higgins, évoquée précédemment lors de I'étude
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du modele WAVE en trois dimensions (Martinez et Harbaugh, 1993), et d'une
€quation de diffusion. Ce résultat a €€ confirmé par les travaux de Komar (Komar
et Inman, 1970). Nous avons donc choisi d'extrapoler ces observations sur des
temps géologiques en modélisant le transport orthogonal au littoral par une équation
de diffusion, et la dérive littorale a l'aide de la théorie de Longuet-Higgins et la
formule empirique de Komar.

La quantification de la dérive littorale s'effectue en général en supposant que le
régime de houle est permanent, et en appliquant la formule de Komar afin d'estimer
le flux total de sédiments induit par le passage des vagues.

QzKECg sinoccosa T

Q  flux de sédiments induit par les vagues
E  énergie des vagues
1 C, vitesse de propagation de I'énergie
o angle d'approche des vagues
T vecteur unitaire normal au gradient de I altitude
(K efficacité du transport par les vagues

Cette formule est issue du principe de radiation stress développée par Longuet-
Higgins (1970 a).

Dans un second temps, en chaque point du bassin les caractéristiques des vagues
sont calculées a partir des lois vues au premier chapitre.

L=L, tanh(Znéj
L

sina _sina,
L L

o

Le flux calculé par la formule de Komar correspond au flux total de sédiments
circulant dans la zone des brisants. Les travaux théoriques de Longuet-Higgins
(1970 b) ainsi que les observations des cOtes actuelles montrent que ce flux se
répartit non uniformément sur I'ensemble du domaine marin. Trés important au
niveau de la ligne des brisants, il décroit rapidement en direction du rivage et du
littoral. Afin d'utiliser uniquement des parameétres locaux, nous avons choisi
d'utiliser une relation empirique reliant le flux de sédiments s'écoulant en un point
donné a I'énergie totale de la houle et & un facteur d'atténuation liée a la bathymaétrie
(Longuet-Higgins, 1970 b).

OimK ECg f(b)sina cosa

i b/b, si b<b,
e e e g b>b,

Q. flux de sédiments induit par les vagues (en m? /s)
K cfficacité du transport par les vagues

E densité d' énergie des vagues (:%pc g Hz)

€ vitesse de propagation de I' éncrgie des vagues

&
f(b) fonction de répartition du flux en fonction de la bathymétrie
o angle d'approche des vagues

Cette loi de transport littorale a été récemment implantée dans le code numérique
du modele diffusif DIONISOS. Malheureusement, deux problémes majeurs ont limité
son implémentation. D'une part, des problémes de stabilité numérique ont freiné
I'application de cette équation. D'autre part, l'absence actuelle d'une base de



données géologiques précises mettant en évidence une dérive littorale importante a
empéché la validation du choix de cette loi de transport. Ainsi, cette formulation tres
empirique doit encore étre testée et améliorée.

24. Le transport simultané de plusieurs lithologies

Les lois de transport & grandes €chelles vues ci-dessus ont été établies dans le cas
d'un sol constitué d'un sédiment de granulométrie constante. L'extrapolation des
lois de transports au cas de sol complexe composé de particules de tailles différentes
nécessite une modification de 1'€équation de diffusion vue ci-dessus. Nous
supposerons par la suite que les particules composant le sol peuvent étre regrouper
en un nombre fini de groupe ayant les mémes caractéristiques géométriques et
physiques. Nous appellerons abusivement ces groupes des lithologies (par
exemple, sable ou argile).

Considérons le cas d'un sol composé de deux lithologies A et B. L'écriture des
lois régissant le transport de ces deux lithologies s'effectue en deux étapes.

(1) Dans un premier temps, nous étudions le transport de deux lithologies A et B
ayant le méme comportement physique. Le flux de sédiments de chacune de ces
lithologies est donc égal au flux total prédit par I'équation monolithologique,
multipli€ par la teneur en chacune de ces lithologies.

lithologie A = QA= Va 0
lithologie B = QB: VB Q

Q, et Qp flux des lithologies A et B (en m? [ s)
avec <V, et vy teneursenA et B (adimensionnelles)

0 flux total prédit par U'équation monolithologique (en m? [s)

(2) Dans un second temps, nous étudions le transport de deux lithologies A et B
ayant désormais des comportements physiques différents. La relation entre le flux
de chacune de ces lithologies et le flux monolithologique devient plus complexe, et
peut s'écrire de la mani€re sulvante.

lithologie A = QA=fA(VAaVb)
lithologie B = QB=fB(VA,Vb)

avecfA eth des fonctions a définir

0
0

Cette relation permet de faire apparaitre des coefficients de diffusion relatifs.

lithologied = Oy = f4(Vy, Vp) K EVh K, = fa(VarVp)

K
- — =
lithologie B = QOp= f5(Va, V) K EVh Kp=fp(va,vp) K
Ces coefficients relatifs sont & comparer aux perméabilités relatives en
hydrogéologie, et nous pouvons donc supposer qu'il existe une relation complexe
entre les teneurs de chaque lithologie et les coefficients de diffusion relatifs. Dans le
cadre de notre propos et en suivant I'exemple de Rivenaes (1988), nous supposons
que cette relation est linéaire.
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KA= Va KA,max
KB= Vp

KB,max
Des études plus poussées sur I'écoulement moyen des sédiments sur des durées

de temps de l'ordre du millénaire sont nécessaires pour mettre au point une relation
plus réaliste.

Le raisonnement effectué ci-dessus dans le cadre de deux lithologies s'extrapole
aux cas de multiples lithologies a I'aide des coefficients de diffusion relatifs.

pour chaque lithologie i = Qi =V K ; Eeau Vh

O, fluxde la lithologie i (en m® [ s)
\Z teneur en lithologie i ( adimensionnelle)
avec <K, coefficient de diffusion relatif de la lithologie i (en m® |s)
E,,, efficicacité de I'eau (adimensionnelle)
h altitude de la surface du sol (en m)

K

vagues,i

et K=K,

uv.i

Ces équations de transport a grande échelle sont couplées avec le principe de
conservation de la masse, appliqué a chaque lithologie, afin de définir en chaque
point du bassin le taux d'érosion ou de sédimentation, et la teneur en chacune des
lithologie.

25, La disponibilité en sédiments et la couche d'altération

Les équations de diffusion vues ci-dessus relient les flux de chaque lithologie a
la teneur en chaque lithologie mesurée a la surface du sol. La simulation du
transport simultané de deux lithologies nous a ainsi rapidement confronté a un
probléme d'apparence numérique. Si nous considérons par exemple que le sable est
tres peu diffusif par rapport a l'argile, il suffit qu'une couche sableuse d'une
épaisseur extrémement fine (millimétrique par exemple) recouvre I'ensemble du
bassin pour que la diffusion des sédiments soit freinée.

Couche d'altération

figure 2.5. Principe de la couche d'altération

Afin de s'affranchir du probléme que peut générer l'existence de telle répartition
surfacique des sédiments, nous avons retenu la solution développée par Rivenaes
(1988). Nous considérons qu'il existe une couche d'épaisseur constante
(décimétrique par exemple), dite couche d'altération superficielle, ou de non-



cohésion, dans laquelle les sédiments, ayant perdus leur cohésion, peuvent €tre
déplacé (figure 2.5). Les flux de sédiments sont désormais proportionnels aux
teneurs lithologiques de la couche d'altération. La fine couche de sable recouvrant le
bassin est ainsi mélangée & l'ensemble des sédiments composant cette couche
d'altération. Ce mélange inhibe ainsi le frein évoqué précédemment.

Cette couche d'altération, introduite dans le modele suite a des problémes
numériques, a en fait un sens physique. Elle correspond a la zone altérée de Culling
dans laquelle les sédiments se déplacent (Culling, 1960).

Dans le cadre de notre propos, nous avons choisi d'estimer la vitesse
d'altération, ou vitesse de création de cette couche d'altération superficielle, en
chaque point du bassin & I'aide d'une relation empirique. Nous avons considéré que
la vitesse d'altération est constante en domaine continental, et qu'elle décroit
exponentiellement en domaine marin afin de tenir compte de la diminution des
agents altérants tels que les vagues ou les organismes vivants lorsque la bathymétrie
augmente.

V, e %04

Vo en domaine continental
VA lter. . :
° en domaine marin

Ver. Vilesse d'altération (en m/s)

v, vitesse maximale d'altération (en m/s)
avec e

b bathymétrie (en m)

ba bathymétrie de référence (en m)

Des compilations récentes de nombreuses mesures effectuées sur des bassins
versants actuels ont montré que les vitesses moyennes d'érosion varient entre 0,1 et
100 m/Ma (Ahnert, 1970, Probst, 1992, Travi, 1993, Bierman, 1994, Summerfield
et Hulton, 1994, Elverhoi er al., 1995). Dans certains cas exceptionnels tels que les
Alpes ou I'Himalaya, I'érosion peut atteindre des vitesses voisines de 1000 m/Ma
(Milliman er al., 1987). Cette vitesse d'érosion a ét€ reliée a de nombreux
parametres tels que la vitesse de subsidence, la pluviométrie ou l'altitude moyenne
du bassin (Milliman et Meade, 1983, Pinet et Souriau, 1988, Milliman et Syvitski,
1992). Ces corrélations sont cependant établies sur des mesures des parametres
moyennées sur l'ensemble de la surface du bassin versant, dont la superficie est
généralement de l'ordre de quelques milliers & quelques millions de km?.

3. Conception d'un modéle déterministe

En nous basant sur les principes physiques présentés ci-dessus, nous avons
ainsi con¢u un modele déterministe, baptis€ DIONISOS (Diffusif Oriented - Normal
and Inverse- Simulation of Sedimentation).

Lors de la revue des modeles déterministes, nous avions vu qu'il est de
nécessaire de répondre 2 trois questions pour simuler le remplissage sédimentaire
d'un bassin:
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(1) combien d'espace est créé€ dans le bassin 7
(2) combien de sédiments sont introduits ou produits dans le bassin ?
(3) comment ces sédiments se répartissent-ils dans l'espace créé ?

Le modele déterministe que nous avons élaboré répond de maniére séquentielle a
chacune de ces questions. Au cours d'une étape de simulation, le modele commence
par créer I'espace disponible aux sédiments, puis il introduit les sédiment, et simule
la production sédimentaire, dans le bassin. Il répartit ensuite ces sédiments en
accord avec les deux lois de macro-transport vues ci-dessus, en limitant 'érosion a
la couche d'altération.

31. La création de l'espace disponible

Comme nous I'avons vu au cours du premier chapitre, I'espace disponible est 1a
somme de l'eustatisme et de la subsidence. Notre propos étant focalisé sur le
remplissage sédimentaire du bassin, et en particulier sur I'établissement de lois de
transport, nous avons choisi de définir l'espace disponible sans utiliser de modgles
physiques reliant I'eustatisme au climat, ou la subsidence & des processus
tectoniques, isostatiques ou thermiques. L'espace disponible est ainsi défini point
par point, soit a partir de courbes eustatiques et de cartes de subsidence, soit
directement a partir de cartes d'accommodation. Cette définition sera présentée plus
en détail lors de 'application du modele sur des cas réels.

Bien que ne modifiant pas l'espace disponible, la compaction influe sur le
remplissage sédimentaire en modifiant I'épaisseur des couches sédimentaires. Nous
avons choisi d'utiliser un modele simple de compaction mécanique, reliant
directement la porosité des sédiments a I'enfouissement maximal atteint par eux.
Cette relation est supposée étre de forme exponentielle. Ce choix permet d'obtenir
une bonne approximation de la compaction (Beaudoin et al., 1987).

Dans le cas de sédiments multilithologiques, nous avons repris 1'idée de
Rivenaes (1988) consideérant que chaque lithologie a une porosité indépendante des
autres. Cette hypothese conduit a assimiler les couches sédimentaires composées
d'un mélange de plusieurs lithologies telles que le sable et l'argile a une
superposition de multiples sous-couches composées de lithologies pures. La
porosité liée a chaque lithologie est ainsi traitée individuellement en fonction de
I'enfouissement maximal atteint par la couche sédimentaire.

pour chague lithologici = O. =P  +(P .- . e—Z/zi
q i ri 0,i Tyt

porosiié de la lithologic i (¢n %)

porosité résiduclle de la lithologic i (en %)
avec porosité de dépdt de la lithologic i (en %)

enfouissement maximale atteint par la couche sédimentaire étudiée (enm)

enfouissement de référence de la lithologie i (enm)

Cette définition d'une porosité liée aux lithologies permet en particulier de
simuler le transport individuel de chaque lithologie et d'en déduire les conséquences
sur la porosité des couches sédimentaires.



32. L'introduction et la production de sédiments

L'espace disponible ayant été créé, la deuxieéme étape consiste a introduire des
sédiments dans le bassin, ou & les produire a l'intérieur du domaine marin.

321. L'introduction de sédiments dans le domaine d'étude

Les flux de sédiments aux frontieres du domaine étudié représentent
géologiquement l'apport sédimentaire responsable du remplissage du bassin. Ils
peuvent étre percus physiquement en terme de conditions limites du flux de
sédiments.

Deux types de conditions limites sont possibles: (1) soit on impose la valeur
exacte du flux en un secteur de la frontiére, (2) soit on impose au flux de sédiments
d'avoir une évolution continue. Le premier cas représente une zone d'apport
imposée par des conditions externes au bassin tels que le débouché d'un fleuve
drainant un bassin-versant extérieur au bassin. Le second cas représente une zone
libre le long de laquelle le flux de sédiments est régi par des parametres physiques
internes au bassin tels que les caractéristiques des vagues. Lors de la simulation
d'un bassin, il est possible de combiner ces deux types de conditions limites, en
distinguant par exemple une zone continentale ot le flux est imposé par les apports
fluviaux externes et une zone marine ot le flux est défini par les lois de transport
interne.

322. La production sédimentaire & l'intérieur du domaine d'étude

Les sédiments peuvent également étre produits a l'intérieur du bassin, et plus
particulierement dans le cas de sédiments carbonatés. Dans le cadre de notre
propos, nous nous sommes focalisés sur 1'étude de la simulation des facteurs
abiotiques (voir chapitre 1). Nous avons choisi de simuler cette production a I'aide
d'une formule empirique reliant le taux de production en chaque point du bassin a la
bathymétrie et aux flux de sédiments (Lawrence et al., 1990, Li et al., 1993).

pour chague lithologici = 1)‘ = Pai B‘- HP}‘
, Pk

{F’i taux de production de la lithologie i (en m/s)
avec §p,

i taux de production maximal de la lithologic i (en m/s)

0 5 B0 B; influence de la bathymétrie (adimensionnelle)
) il b e b bathymétrie (enm)
influence de la bathyméuric By ={— si 0<bsb; i o

b; b;  seuil bathymétrique (en m)

5 -Aito-bi) si b>b; B; cocfficient d' auénuation (enm™)
Fj; sensibililé dela lithologie i au flux de la lithologie j

1 si Q.S Q. flux dela lithologie j (en m? /s)
inn o> 1 e f W — sl . A J ¥ . og e s
uence de la lithologie j Fii {e 7@ 0,55;, S,; el de début d'inhibition (en m?/s)

7, coefficient de sensibilité (en m?2.s)

.

Afin de prendre en compte 1'érosion des récifs lorsque ceux-ci sont émerges,
nous avons simuler un processus d'altération mécanique de ces récifs en
considérant que tout sédiment récifal situ€ dans la couche d'altération en domaine
continental est transformé en sédiment "bioclastique”. Les lithologies récifale et
bioclastique sont transportés dans le bassin a I'instar des sédiments siliciclastiques.
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33. Le transport des sédiments

331. Les équations de transport

Bien qu'il semble que I'approche de Komar soit la mieux adaptée aux problémes
soulevés dans le cadre de notre propos, nos errances initiales et des problémes
numériques nous ont empéché de dépasser le cadre théorique et d'assembler
correctement cette loi de transport a 1'équation de diffusion. Le modele que nous
avons développé€ est donc fondé actuellement uniquement sur une équation de
diffusion.

Apres avoir défini I'espace libre et la quantité de sédiments devant remplir le
bassin, le modele répartit ces sédiments a travers l'ensemble du bassin en accord
avec ces lois de transport. Ces lois permettent d'estimer en chaque point du bassin
le flux de chaque lithologie s'écoulant dans le bassin. En couplant ces lois aux
principes de conservation de la masse, il est ainsi possible de définir le taux de
sédimentation ou d'érosion. Ce transport sédimentaire est cependant limité a la
couche d'altération, et la vitesse d'érosion en un point donné ne peut excéder la
vitesse d'altération locale.

332. La résolution numérique

La résolution numérique des équations de transport est basée sur une
discrétisation spatiale du bassin étudié, et une discrétisation temporelle de la
formation.

(1) équation de diffusion

oh K — p{m

0=-K —x = cnchaque maille i Qi(nﬂ) = —Kl-(n) ‘de
(2) conservation de la masse
B+ D) _ p(m) (n+1) _ ~(n+1)
i/’i =— -(22 = enchaque maillei — L= & & =
ot ox dr dx
(n) (n) (n) (n)
soit KD = ) 4 dfz K hii — By 30 B —hC
dx dx

A altitude de la maille i et au temps n (enm)

i
Ki(") cocfficient de diffusion au niveau de la maille i (en mz/s)
avec Q‘.(") flux de sédiments entre les mailles i et i+1 (en mz/s)
dt pas de temps (cn s)
dx largeur des mailles (en m)

Le bassin €tudi€ est décomposé en mailles carrées de taille constante, tandis que
le remplissage de ce maillage est simulé au niveau d'une succession de temps de
calcul, séparé€s par un pas de temps constant. Dans les cas réels présentés au
chapitre suivant, la largeur des mailles est de l'ordre de 1 &4 10 kilométres en
fonction du bassin simulé, tandis que le pas de temps est de 1'ordre de 50 000 ans.

Les €équations de transport sont ensuite résolues a I'aide d'un schéma numérique
explicite. Le principe de cette résolution explicite consiste & exprimer les paramétres



physiques tels que le flux ou l'altitude au temps (n+1) en fonction de parametres
mesurées au temps (n) et dont les valeurs sont ainsi connues. Dans le cas
monolithologique en deux dimensions, cette résolution s'écrit ainsi de la mani€re
suivante.

Cette écriture assez simple devient cependant trés complexe lors du passage en
multilithologie et en 3D, et lors de la prise en compte de la restriction du transport
des sédiments & la couche altérée.

La résolution explicite en volume fini est la méthode de calcul la plus rapide a
mettre en oeuvre. Elle fournit de plus des résultats trés précis si on reste dans le
domaine de stabilité de l'algorithme, ce qui nécessite des pas de temps de calcul
internes trés petits, de l'ordre du siécle au millénaire. Il est cependant important de
noter que ce pas de temps interne est un artifice numérique li€ au schéma de
résolution retenu, différent du pas de temps évoqué ci-dessus qui représente la
durée du plus petit cycle sédimentaire simulable par le modgle diffusif.

pour chaque lithologie i

diffusion = Ql' =V; KD,[ Eoou Vh

Q flux diffusif de la lithologie i (en m2/s)

V; teneur en lithologie i (adimensionnelle)

avec {Kp; cocflicient de diffusion relatif de la lithologie i (en m?/s)
E,,, efficacité de I'eau (adimensionnelle)
h altitude de la surface du sol (en m)

et K;= Kﬂuv.,i i Kvagues,i

dérive littorale = QS = KL,i B Cg f(b)sinax coso T

st bSbB

blbp
avec  f(b)= o~a(b=bg) b>bp

Qs flux de la lithologie 1 induit par la dérive littorale (en mz/s)
K, ; clficacité du transport de la lithologie i par les vagues

E densité d'énergie des vagues (:%pc g Hz)

vitesse de propagation de I'énergie des vagues

[(b) fonction de répartition du flux en fonction de la bathymétrie

o angle d' approche des vagues

bg limite de la zone des brisants

4. Conclusion

Nous venons d'obtenir deux lois de transport a grande échelle des sédiments
(dizaine a centaine de kilomeétres, centaine de milliers a dizaine de millions
d'années). Ces deux lois ont pu €tre rattachées a des principes physiques permettant
de mettre en lumicre les hypothéses sous-jacentes a leur utilisation.
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La loi de transport diffusif suppose que les sédiments s'écoulent a la surface du
sol & l'instar d'un fluide visqueux qui chercherait a napper le sol. L'énergie motrice
des sédiments est issue d'une transformation locale de 1'énergie potentielle de I'eau
en énergie cinétique. Validée en domaine continental, cette loi diffusive a été
extrapolée en domaine marin afin de tenir compte de l'influence des apports
fluviaux sur la sédimentation marine.

La loi de transport littoral suppose que le flux sédimentaire est proportionnel a
'énergie dissipée par les vagues sur le fond marin. Validé au niveau de la zone des
brisants par des observations de littoraux actuels et par I'analyse physique du
transfert de I'énergie cinétique des vagues vers les sédiments, ce principe a été
extrapolé a I'ensemble du domaine marin afin de tenir compte des variations au
cours du temps des régimes de houle.

Ainsi, bien qu'empiriques, ces deux lois de transport a grandes échelles sont
issues de principes physiques classiques. Il nous semble donc que cette approche
est physiquement cohérente.

Notre propos est désormais de vérifier si cette approche est géologiquement
cohérente et de mettre en lumiere ces potentialités a l'aide de I'étude de cas
théoriques et de cas réels.









Chapitre 3
Applications du modele

Nous venons de voir que l'approche diffusive permettait d'élaborer un modele
déterministe de remplissage de bassin fondé sur des lois empiriques physiquement
cohérentes. Nous avons appliqué ce modele sur une série de cas théoriques
imposant les variations du niveau marin relatif et le flux sédimentaire afin de tester
sa cohérence géologique avant de 1'appliquer sur deux cas réels: le groupe du Mesa
Verde du bassin du San Juan, aux Etats-Unis, et le Crétacé inférieur du bassin de
Paris.

1. Test de la cohérence géologique du modele

Afin de vérifier si le modéle permet de simuler un remplissage sédimentaire
géologiquement cohérent, nous nous sommes intéressés a tester la reproductibilité
des géométries prédites par les modeles de stratigraphie génétique et validées par les
analyses de terrain (Lafont, 1994, Navarre, 1995).

2

11. Les concepts de la stratigraphie génétique

Le remplissage des bassins sédimentaires résulte d'un empilement de séquences,
expression, a deux échelles de temps différentes, de deux types de processus
(Beerbower, 1964). On distingue ainsi les processus autocycliques internes au
systéme sédimentaire étudié, tels que les tempétes ou les crues, et les processus
allocycliques dues a des variations de parameétres externes au systéme
sédimentaire, tels que le niveau absolu de la mer (eustatisme), la subsidence
tectonique ou les apports sédimentaires.

La stratigraphie génétique a pour but 1'étude de I'empilement des unités
génétiques définies comme étant le plus petit motif stratigraphique d'origine
allocyclique (Cross, 1988, Guillocheau, 1991, Homewood et al., 1992,
Guillocheau, 1995). Les unités génétiques sont délimitées par deux surfaces
d'inondation maximale, et enregistrent un cycle de variation des environnements de
dépots décomposable en une phase de progradation et une phase de rétrogradation.
La conséquence principale est qu'au cours d'un cycle de variation du niveau relatif
de la mer, un méme environnement de dépOt est préservé d'une maniere
différentielle, induisant ainsi un partitionnement volumétrique des
sédiments (Cross er al., 1993, Sonnenfeld et Cross, 1993). Au cours de la phase
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de progradation (figure 3.1 a), les sédiments sont principalement déposés en
domaine marin tandis qu'une faible aggradation, voire une €rosion, a lieu en
domaine continental. A l'inverse, au cours de la phase de rétrogradation (figure 3.1
b), les sédiments sont essentiellement déposés en domaine continental, tandis que le
littoral est soumis & un ravinement et que le domaine marin est affamé, ce qui
conduit a des séries marines condensées. On constate donc une préservation
différentielle d'un méme milieu de sédimentation au cours d'un cycle.

(a) Phase de progradation R

(b) Phase de rétrogradation

r

Niveau de la mer

’@

VA

Décomposition d'une

unité génétique Plaine cdtitre
& Rétrogradation {1 Domaine marin
; Progradation

figure 3.1. Formation d'une unité génétique (d'aprés Guillocheau, 1995, et Robin, 1995)

Les variations des paramétres allocycliques induisent des variations du niveau
relatif de la mer controlant plusieurs ordres de cyclicité dont le plus grand, a haute-
fréquence, est responsable de la formation des unités génétiques. La superposition
de ces différents ordres de cyclicités conduit a2 une distorsion des unités
génétiques (Cross, 1988, Guillocheau, 1991, 1995).

Progradation
V a basse fréquence

Rétrogradation
a basse fréquence

Progradation
a basse fréquence

< Proximal Distal
B Vil
| Plaine cotiére [ JLittoral
préservée préférentiellement préservé préférentiellement
lors des phases de rétrogradation lors des phases de progradation
a haute-fréquence a haute-fréquence

—— Migration de la ligne de rivage au cours du temps

figure 3.2. Distorsion des unités génétiques (d'aprés Cross, 1988)

Si nous superposons deux ordres de variation du niveau marin relatif que nous
nommerons cyclicité a haute fréquence et & basse fréquence, nous constatons que
les phases de progradation a haute fréquence sont amplifiées durant les phases de
progradation a basse fréquence, tandis que les phases de rétrogradation a haute



fréquence le sont lors des phases de rétrogradation a basse fréquence (figure 3.2).
Cette amplification d'une phase par rapport a l'autre suivant I'emplacement de
l'unité génétique au sein du groupement intensifie le partitionnement volumétrique
vu précédemment au niveau d'une unité génétique. Du fait de ce partitionnement,
impliquant que le littoral est préservé préférentiellement en phase de progradation, la
distorsion des unités génétiques induit le dép6t de multiples unités a haute fréquence
a dominante littorale au sein de la phase de progradation a basse fréquence, et
d'unités a haute fréquence a dominante continentale lors de la phase de
rétrogradation a basse fréquence.

En partant de ces concepts de stratigraphie génétique, nous nous sommes
intéressés 2 la simulation d'un cas théorique trés simple pour savoir si le modele
diffusif que nous avons développé permet de restituer ces régles de partitionnement
volumétrique et de distorsion des unités génétiques.

12. La restitution des implications géométriques des concepts de la
stratigraphie génétique

Pour réaliser cette vérification, nous avons étudié l'évolution au cours du temps
d'une section 2D.

121. Les paramétres du modele

Dans cette série de test, les variations de niveau relatif de la mer sont induites par
un seul ordre de cyclicité. L'amplitude des cycles est égale a 5 metres et la période
de ces cycles est égale a 100 000 ans (figure 3.3), valeurs compatibles avec les
ordres de grandeurs des cycles astronomiques (Lafont, 1994, Granjeon et al.,
1994, Guillocheau, 1995). Du fait de la faible durée de simulation, quelques
centaines de milliers d'années, nous avons considéré dans un premier temps que les
variations du niveau marin relatif induites par la subsidence sont faibles, voire
nulles. Une étude de l'influence de la vitesse de subsidence a été menée dans un
second temps (voir paragraphe 124).

Comme le sable et l'argile représentent au sein du modele diffusif des lithologies
moyennes, il est raisonnable de considérer que les apports en sable et en argile sont
égaux. Dans cette série de test, nous avons supposé que le taux d'apport de chacune
de ces deux lithologies est €gal a 2 kilometres carrés par million d'années.

Eustatisme

/—\ //_\Temps :
100 ka \ /

figure 3.3. Définition de I'eustatisme pour le test 1

Le coefficient de diffusion est défini en fonction de la lithologie et du milieu de
dépot afin de différencier un transport rapide en domaine continental et un transport
lent, freiné par les vagues, en domaine marin. Des coefficients de diffusion relatifs
ont €té définis pour chacune de ces lithologies afin de respecter deux observations
de terrain.
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Eustatisme

(a) Phase de progradation T
N emps
W i

Domaine continental = ;
Peu de sédimentation

ou érosion

niveau de la mer

Progradation rapide

10m
Domaine marin
Sablosité

100 %

%

0 5 {—
rivage
i : Eustatisme
(b) Phase de rétrogradation T
Aggradation importante /\\//_\ze"zlps
niveau de la mer
Faible sédimentation
ou ravinement
Dépét en bas de pente 10m
Sablosité
Ravinement

100 %

x

0 : -
rivage
Eustatisme
(c) Phase de progradation T PN s
Erosion l\'/ =’
niveau de la mer
Progradation rapide
- 10m
Sablosité 10km
100 %
X
0 B

rivage

figure 3.4. Simulation de I'expression d'un ordre de cyclicité eustatique




(1) En domaine continental, aucune ségrégation lithologique majeure n'est
apparente sur une coupe 2D parall¢le 2 la direction du transport et située au sein de
la plaine coticre.

(2) En domaine marin, une trés importante ségrégation du sable, transporté par
traction, et de l'argile, transportée en suspension dans l'eau, induit la formation de
littoraux & dominante sableuse évoluant progressivement vers un domaine marin a
dominante argileuse.

Afin de respecter ces deux constats, les deux régles suivantes ont ainsi €té
appliquées pour définir les coefficients de diffusion relatifs: (1) le sable est aussi
diffusif que l'argile en domaine continental, et (2) moins diffusif en domaine marin.

Les mesures d'environnements de dépOt actuels permettent d'avoir une
estimation des pentes de dépot. Généralement, cette pente varie entre 0,01 et 1
métre par kilométre en domaine continental (McCarthy et al., 1992, Thorne et al.,
1993), et entre 1 et 20 métres par kilométre en domaine littoral (Sestini, 1989,
Cowell et al., 1995, Niedoroda et al., 1995). Sur des formations anciennes tels que
le Bassin du San Juan (Navarre, 1995), les valeurs des pentes sont de 1'ordre 0,1
meétre par kilométre en domaine continental, et de 1 & 5 métres par kilometre en
domaine littoral. :

Afin de respecter ces valeurs de pentes observées, nous avons retenu les valeurs
suivantes des coefficients de diffusion.

Sable | Argile
Continental 10 km?2/ka
Marin 1 km?/ka I 5 km?/ka

122. Test 1. Restitution du partitionnement volumétrique

Les séquences de dépdts simulées peuvent étre subdivisées en une phase de
progradation, suivie d'une phase de rétrogradation du littoral. Ces deux phases
peuvent s'expliquer de la maniére suivante.

1) La phase de progradation (figure 3.4a).
Cette phase correspond en partie a la période de chute du niveau marin relatif.
Cette chute entraine un abaissement du profil d'équilibre des fleuves. Les
cours d'eau, afin d'atteindre leur profil d'équilibre, induisent ainsi un
transport rapide des sédiments vers le littoral. Nous constatons ainsi une tres
faible aggradation, voire une €rosion, de la plaine cotiere et une progradation
rapide du littoral dont la pente présente une valeur €levée.

2) La phase de rétrogradation (figure 3.4b).

Complémentaire de la phase précédente, cette phase correspond a la montée
du niveau marin relatif. Cette remontée induit une élévation du niveau
d'équilibre des fleuves. Une sédimentation importante a lieu en domaine
continental pour permettre aux cours d'eau d'atteindre leur profil d'équilibre.
Nous constatons ainsi une trés forte aggradation de la plaine cotiere. Le
domaine littoral, sous-alimenté en sédiment, est soumis a un ravinement dont
les produits sont entrainés puis déposés vers le large. Cette sous-alimentation
et ce ravinement induisent un recul de la ligne de rivage et une diminution de
la pente du littoral.

Nous remarquons ainsi que la régle du partitionnement volumétrique des
sédiments est convenablement restituée.
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123. Test 2. Restitution de la distorsion des unités génétiques

Afin d'appréhender la distorsion des unités génétiques, nous avons étudié
l'influence de la superposition de deux ordres de cyclicités eustatiques sur
l'enregistrement sédimentaire. L'amplitude et la période de ces cycles eustatiques
sont respectivement égales a 10 métres et 800 000 ans, et & 2.5 metres et 100 000
ans (figure 3.5).

Cyclicité a haute fréquence Cyclicité a basse fréquence
+2,5 m -,-m:, 10m I Tm;
bl s |
100 ka S
Evstatisme Eustatisme

T ,v/\/v\/\ -
Y

figure 3.5. Définition de l'eustatisme

Si nous analysons le résultat de la simulation issue de ces parameétres, nous
constatons que seule la variation du niveau marin relatif & haute fréquence génére
des séquences sédimentaires, ou unités génétiques, décomposables en des phases
de progradation et de rétrogradation a haute fréquence. L'ordre de cyclicité
inférieur, a basse fréquence, génére un empilement de ces unités au sein d'un
groupement d'unités génétiques a son tour décomposable en des phases de
progradation et de rétrogradation a basse fréquence.

Les unités génétiques simulées par le modele diffusif sont déformées en accord
avec la position de ces unités au sein du groupement. Ainsi, la phase de
progradation des unités génétiques est prédominante au sein de la phase de
progradation du groupement d'unité génétique, avec un tr¢s faible dépbt, voire une
érosion, en domaine continental et une progradation importante des sédiments
littoraux (figure 3.6 a et b), tandis que la phase de rétrogradation, caractérisée par
une tres forte aggradation du domaine continental et une faible progradation du
littoral, est favorisée au sein de la phase de rétrogradation du groupement d'unité
génétique (figure 3.6 c et d).

Le modele restitue donc convenablement la distorsion des wunités
génétiques.

Comme le modele diffusif permet de restituer le partitionnement volumétrique
des sédiments et la distorsion des unités génétiques, nous pouvons donc considérer
qu'il est géologiquement cohérent. Nous avons donc cherché a analyser plus en
détail les résultats des simulations obtenues afin de quantifier (1) l'influence de la
vitesse de subsidence sur la formation des unités génétiques, (2) les variations de la
pente du littoral au cours du temps, et (3) les relations entre la bathymétrie et la
sablosité.
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figure 3.6. Simulation de l'expression de deux ordres de cyclicités
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124. Test 3. Influence de la compaction des sédiments

Afin de tester l'influence de la compaction différentielle des sédiments sur
l'enregistrement sédimentaire, nous avons repris les paramétres du premier test en
supposant désormais que le sable et I'argile contiennent une certaine quantité initiale
d'eau au moment de leur dépdt. Nous avons ensuite étudié l'expression des
variations du niveau marin relatif, défini par un seul ordre de cyclicité.

* (1) Nous supposons dans un premier temps que les sédiments sont
incompactables (figure 3.7 a). Au cours de leur enfouissement progressif, ils
conservent ainsi leur teneur initiale en eau.

* (2) Au cours d'une deuxieme simulation, nous supposons que la compaction
des sédiments est régie par des relations exponentielles entre la porosité et
I'enfouissement (figure 3.7 b).

D(z)=D, e /%

®(z) porosité a la profondeur z (en %)

®,  porosité de dépdt (en %)
avec : i
enfouissement des sédiments (en m)

Z, enfouissement de référence (enm)

K, Zo
sable 45 % 2000 m
argile 70 % 500 m

La comparaison des simulations avec et sans compaction nous montre que la
prise en compte de cette compaction induit une diminution du volume total des
sédiments (sable + argile + eau) sans créer de déformation importante des
géométries sédimentaires au cours de cette phase initiale du dépot.

* (3) Afin de quantifier les déformations induites par la compaction et subies par
la formation sédimentaire que nous venons de simuler (figure 3.7 ¢), nous
I'avons enfouie sous 1000 meétres de sédiments. Nous constatons ainsi
I'importance des phénomeénes de compaction différentielle, initiés par une
sablosité variable au sein des couches sédimentaires.

Bien que la compaction génére une diminution importante et différentielle de
I'épaisseur de la formation sédimentaire, avec des taux de compaction moyen de
l'ordre de 2 a 3, nous constatons que les phases de progradation et de
rétrogradation, ainsi que les différentes surfaces caractéristiques, sont toujours
identifiables. Il faut noter de plus que les figures sont représentées avec une tres
forte exagération verticale (de l'ordre de 1 pour 500), et que la pente de dépot
moyenne des sédiments est au maximum de l'ordre de 10 métres par kilométres,
soit inférieur a 1°.

Lors de I'étude des cas réels (Bassin du San Juan et Bassin de Paris), du fait de
la difficult€ & définir un taux de compaction & partir des données de puits, et du fait
de la faible épaisseur des formations étudiées, nous supposerons que les sédiments
sont incompactables. Nous prendrons garde cependant lors de l'interprétation des
courbes d'évolution de 1'accommodation, de séparer l'influence de la compaction
différentielle (simulée par le biais d'une subsidence différentielle) des processus
réels créant I'accommodation (eustatisme et subsidences tectonique et gravitaire).
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124. Conséquence 1. Influence de la vitesse de subsidence

Le premier cas simulé par le modele diffusif, correspondant a la formation d'une
unité génétique (voir le paragraphe 122) est fondé sur I'hypothese d'une vitesse de
subsidence nulle. Dans une nouvelle série de test, nous avons cherché a quantifier
l'influence de la vitesse de subsidence sur I'enregistrement sédimentaire.

En nous référant a la simulation du Bassin du San Juan, nous avons considéré
que le bassin est soumis a une déformation de grande longueur d'onde, de I'ordre
de plusieurs centaines de kilométres. A I'échelle de la coupe étudiée, mesurant 80
kilomeétres de long, nous pouvons donc considérer que la vitesse de subsidence est
égale en tous points. Nous avons étudié deux régimes de subsidence correspondant
respectivement a (1) un enfoncement et (2) a une surrection du bassin. Les vitesses

de subsidence ont ét€ prises €gales 2 100 metres par million d'années, soit
légerement plus fortes que dans le Bassin du San Juan (de I'ordre de 75 m/Ma).

La vitesse maximale de variation du niveau marin relatif étant de I'ordre de 315
m/Ma, la subsidence est "trop faible" pour empécher la formation des unités
génétiques. Cependant, la durée des phases de progradation et de rétrogradation est
fortement influencée par cette vitesse.

L'accommodation est définie par la somme de l'eustatisme et de la subsidence.
Dans notre cas, nous pouvons formaliser exactement son expression de la maniere
suivante:

FUe P e sin(27z : j
eust

Z accommodation créé au temps t
Vs  Vvitesse de subsidence (= £ 100 m/Ma)
A,: amplitude des variations eustatiques (= 5m)

T,.: période des cycles eustatiques (= 100 ka)

avec

La vitesse de variation de l'accommodation est ainsi définie de la maniére
suivante:

Vaceo (8) = Vsub 5 Veust cos| 27

eust

Vaeco Vitesse de création de I'accommodation au temps t
Veup  Vitesse de subsidence (= £ 100 m/Ma)
avec . : 13 :
Veust  Vitesse maximale des variations eustatiques (= 315m/Ma)

T,ust Période des cycles eustatiques (= 100 ka)

27 Aus
0,

eust

Veust=

arccos(|[Vyy, / Vo)

T age ou la vitesse de variation d’accommodation est nulle (=20 ka)
Ve  vitesse de subsidence (= = 100 m/Ma)

avec . ; S :
wust  vitesse maximale des variations eustatiques (= 315m/Ma)

wust Dériode des cycles eustatiques (= 100 ka)



Cas 1: Subsidence positive

(a) Courbes d'accommodation

Temps A

£
5

Accommodation T=80 ka

- T=20ka

Accommodation

(b) Géométries simulées

(c) Migration de la ligne de rivage au cours du temps

Durée de la progradation 55ka
Durée de la rétrogradation 45 ka
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figure 3.8. Etude de l'influence de la vitesse de subsidence
sur la durée des phases de progradation et de rétrogradation
et sur l'amplitude des mouvements du rivage
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Nous constatons ainsi que la durée des phases de chute et de montée de
I'accommodation dépend de la vitesse de subsidence, ainsi que de 'amplitude et de
la durée des cycles eustatiques.

cas 1: subsidence positive

{de 0Oar 5 (= 40 ka)
phase de chute: . duréedechute: 2 T = a
de Teust -7a Teust

phase de montée: de 7 a Teust =T durée de montée : Teust -27 (=60 ka)

cas 2: subsidence négative

de 02Ty -7/2

phase de chute: . durée de chute : Teust -27 (=60 ka)
de Toust +7/2 a T

phase de montée: de Teust -7/2a Teust +7/2 duréedemontée: 2 T (= 40 ka)

La phase de montée est privilégiée lorsque la vitesse de subsidence est positive
(enfoncement du bassin), tandis que la phase de chute est privilégiée lorsque la
vitesse de subsidence est négative (surrection du bassin). Cette distorsion des
variations de I'accommodation se répercute sur la migration de la ligne du rivage.

Nous constatons que la phase de progradation des unités génétiques prend fin
légérement aprés le début de la montée de I'accommodation, tandis que la phase de
rétrogradation prend fin légérement avant le début de la chute. Ces deux décalages,
en se surimposant a la distorsion des phases de chute et de montée, induit une
variation importante des phases de progradation et de rétrogradation. Lorsque la
vitesse de subsidence est positive (enfoncement du bassin), la durée des phases de
progradation est de l'ordre de 55 000 ans, tandis que la durée des phases de
rétrogradation est de l'ordre de 45 000 ans. Au contraire, lorsque la vitesse de
subsidence est négative (surrection du bassin), ces deux durées deviennent
respectivement égales a 80 000 ans et 20 000 ans.

dge du minimum | age du maximum
(ka) (ka)
Eustatisme 25 75
Cas 1 Accommodation 20 80
Subs. positive Rivage 25 70
Cas 2 Accommodation 30 70
Subs. négative Rivage 45 65

Cette distorsion temporelle de la durée des phases des unités génétiques,
combinée au partitionnement volumétrique des sédiments, est A l'origine de la
distorsion des unité€s génétiques au sein des groupements d'unité génétique.

125. Conséquence 2. Etude des variations de pente

Le modele diffusif étant fondé sur l'utilisation d'une loi de transport des
sédiments, les profils de dépdt obtenus peuvent ainsi s'ajuster au cours du temps en
fonction de la morphologie du bassin et des paramétres allocycliques tels que
l'eustatisme, la subsidence et les apports sédimentaires.

Au sein d'une unité génétique, la pente du littoral est plus faible en rétrogradation
(figure 3.4b) qu'en progradation (figure 3.4a). En effet, comme nous l'avons déja
vu, en période de progradation, I'ensemble des apports introduits dans le bassin est
transporte & travers le domaine continental sans occasionner de dépét trés important.
Le flux sédimentaire arrivant au niveau du littoral est ainsi trés élevé. Comme ce



flux est proportionnel a la pente, le littoral présente une pente importante. A
l'opposé, lors de la phase de rétrogradation, la majeure partie des sédiments est
déposée en domaine continental, ce qui induit un flux sédimentaire faible au niveau
du littoral, et une diminution de la pente. De plus, lors de la rétrogradation, la mer
envahit progressivement l'ancien domaine continental qui a une pente extrémement
faible. Le domaine marin hérite ainsi d'une morphologie trés peu inclinée.

Cette variation des pentes des unités génétiques s'observe également au niveau
du groupement d'unités génétiques. Si nous nous intéressons uniquement a la pente
du littoral au niveau de la surface d'inondation marquant la fin de la progradation et
le début de la rétrogradation a haute fréquence, nous constatons que la valeur de
cette pente varie au cours du temps en fonction de la position de I'unité génétique au
sein du groupement d'unité génétique.

Distance au rivage (km) Pente du domaine marin (m/km)

bathymétrie Progradation Rétrogradation Progradation | Rétrogradation

(m) basse fréquence | basse fréquence | basse fréquence | basse fréquence

0 0 0 1 0,5

10 10 5 0,5 0,35

20 15 8,5 0,25 035

30 175 12 0,1 0,45

40 - W5 - -

Pendant la phase de progradation a basse fréquence (figure 3.6 a), les corps
sédimentaires littoraux comblent progressivement un bassin dont la bathymétrie est
€levée. La pente du littoral est donc importante a proximité du littoral, et diminue
trés rapidement en direction du large, induisant ainsi un profil de géométrie
sensiblement constante au cours du temps. Au contraire, durant la période de
rétrogradation a basse fréquence (figure 3.6 c¢), le domaine marin envahit
progressivement le domaine continental qui avait antérieurement une pente quasi
nulle. Le domaine marin hérite d'une morphologie trés peu inclinée mais tres
étendue, définissant ainsi une "plate-forme" de faible bathymétrie. L'aggradation de
cette "plate-forme" au cours de la progradation des unités littorales induit une pente
faible des corps sédimentaires littoraux.

Au sein d'une unité génétique comme au sein d'un groupement d'unité
génétique, le modele diffusif prédit donc une pente importante du littoral en période
de progradation, et une pente faible en période de rétrogradation. Ces géométries
dépendent cependant du contexte régionale du bassin et du rapport entre la vitesse
de variation a long-terme de l'accommodation et la vitesse de variation & court-
terme.

126. Conséquence 3. Relation entre sablosité et bathymétrie

Les simulations présentées ci-dessus ont €té effectuées en introduisant du sable
et de l'argile dans le bassin afin de pouvoir prendre en compte l'influence de cet
apport multilithologique sur la formation des unités sédimentaires.

Comme nous I'avons vu au deuxieéme chapitre, les deux lois diffusives décrivant
le transport des sédiments s'écrivent de la maniere suivante:
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oh
Qsable il —Ksable vsable 8
X

s oh
Qargile g —.Kargile Vargile gx—

le flux de sédiment (en m?/an)
le coefficient de diffusion relatif (en m?/an)

auee la teneur en lithologie ( adi ionnelle)

la pente du bassin (adimensionnelle)

Ylgs A O

Les valeurs des coefficients de diffusion relatifs ont permis de respecter les deux
regles de ségrégation que nous avions imposé et induisant le dépdt d'une plaine
cotiere sablo-argileuse, et d'un littoral sableux évoluant progressivement vers un
domaine marin argileux. L'analyse des résultats des simulations montre que la
relation entre la sablosité et la bathymétrie évolue dans !'espace et au cours du
temps.

Comme nous avons considéré que les apports en sable et en argile, ainsi que les
coefficients de diffusion relatif en domaine continental, étaient égaux, la teneur en
sable et en argile est constante et égale a 50 %. Les flux de sable et d'argile arrivant
a I'entrée du domaine marin sont ainsi égaux. L'égalit€ de ces flux permet de
prédire la valeur exacte des teneurs en sable et en argile au niveau du rivage.

Ksable vsable = Kargile vargile
; vsable e Kargile
sout TR T . SO aTavaE
vargile Ksable

e {K les coefficients de diffusion (en m? /an)
vV les tenewrs en lithologie (adimensionnelles)

Ainsi, si le sable est cinq fois moins diffusif que l'argile en domaine marin
comme dans notre cas théorique, la teneur en sable a I'entrée du littoral est cing fois
plus importante que la teneur en argile. La sablosité de la plage est donc égale a cing
sixieéme, soit 83 % environ.

Cette regle simple permettant d'obtenir une solution analytique de 1'équation de
diffusion n'est cependant applicable que grace & I'égalité des flux. De plus, bien que
la valeur de la sablosit€ soit constante au niveau de la plage, la répartition du sable et
de l'argile en domaine marin varie au cours du temps comme le montrent les
mesures de I'évolution du rapport sable - argile en fonction de la bathymétrie.

Rapport sable - argile (%)
bathymétrie (m) | Progradation | Rétrogradation

<0 50 50

0 83 83

10 32 32

20 3 40

30 0 30
40 non atteinte 10

Lors de la phase de progradation a basse fréquence (figure 3.4 a et c), une
quantité importante de sédiments est apportée au niveau du littoral. Comme cette
quantité de sédiments est supérieure au flux prédit par I'équation de diffusion en
domaine marin, nous constatons un dépot progressif de I'excés de sédiments. Ces
sédiments, constitués d'un mélange sablo-argileux, n'ont pas le temps d'étre
séparer complétement par la diffusion. En effet, dés qu'un excés de sédiment est
déposé, une nouvelle quantité de sédiment arrive au niveau du littoral, et la couche



précédemment déposée est rapidement recouverte par de nouveaux sédiments. Les
sédiments littoraux déposés en phase de progradation sont donc soumis a une
ségrégation faible.

Au contraire, lors de la phase de rétrogradation & basse fréquence (figure 3.4 b),
les sédiments sont principalement déposés en domaine continental. Comme le flux
de sédiment prédit par I'équation de diffusion est sensiblement le méme que lors de
la phase de progradation, nous constatons un déficit de sédiment. La quantité de
sédiment arrivant au niveau du littoral est insuffisante pour satisfaire la demande de
l'équation de diffusion. La diffusion préléve aux sédiments préalablement déposés
lors de la phase de progradation la quantité nécessaire pour combler ce déficit. Nous
constatons ainsi un enrichissement progressif en sable de ces sédiments littoraux lié
a un prélévement plus important de l'argile que du sable (I'argile étant supposé€ plus
diffusive que le sable en domaine marin). Ce vannage de l'argile se caractérise par
le dépot de sédiment trés sableux au niveau du littoral. Ces dépdts ont une tres
faible épaisseur mais une extension importante vers le domaine marin. A
bathymétrie donnée, les sédiments sont donc plus sableux en phase de
rétrogradation qu'en phase de progradation.

L'ensemble des analyses faites ci-dessus se synthétise par le tableau suivant,
explicitant la distorsion induite par la superposition de deux ordres de cyclicités
eustatiques.

Phase du groupement progradation rétrogradation
d'unités génétiques
Domaine continental faible aggradation ou forte aggradation
érosion
trés connectés peu connectés
Littoral sablosité faible sablosité élevée
pente élevée pente faible
Domaine marin sédimentation importante sédimentation faible
sablosité presque nulle sablosité faible

»

13, Etude de la géométrie 3D des unités génétiques

Afin d'appréhender la géométrie 3D d'une unité génétique, nous avons €tudié
l'expression d'un cycle eustatique. Nous avons repris les hypothéses utilisées lors
de I'étude en deux dimensions. L'amplitude des cycles eustatiques est égale a 5
metres et la période de ces cycles est égale a 100 000 ans (figure 3.3).

La morphologie initiale du bassin est défini par une succession de plans (figure
3.9). Les apports en sédiments et en eau sont introduits a la frontiere amont du
bassin au niveau d'une zone mesurant 2 kilomeétres de large située au centre de la
frontiére.
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figure 3.9. Morphologie initiale du bassin

L'écoulement de I'eau est calculée par le modele de maniere sauvage a partir dia
position des sources en eau et de la morphologie du bassin. Comme nous l'avons
vu précédemment (voir le chapitre 2), toute I'eau arrivant en un point donné du
bassin est ainsi redistribué a tous ses voisins ayant une altitude inférieure, au
prorata de la pente le reliant a chacun de ses voisins. Laanalisation de 'eau génére
une variation spatiale de I'efficacité de 1'eau. Alors que cette efficacité esrés élevée
au centre de 1'€coulement, elle est trés faible,voire nulle, sur les pourtours de
I'écoulement (figure 3.10).

Cette variation spatiale de I'efficacité de 1'eau induit une variatiospatiale du
coefficient de diffusion apparent, égal au produit du coefficient ddiffusion réel par
l'efficacité de l'eau. Les sédiments sont ainsi soumis a une diffusion trés rapide au
centre de la zone d'écoulement del'eau, et & une diffusion lente voire nulle sur ses
pourtours (figure 3.10).

Morphologie du bassin Carte de I'efficacité de l'eau

Bordde la
wallée incisée

efficacité de l'ean

77 100 %

Ligne de rivage

0%

figure 3.10 . Variation spatiale de l'efficacité de l'eau et des coefficients de diffusion

Cette variation spatiale du comportement physique des sédiments permet de
concentrer le transport des sédiments dans une région donnée, et de simuler par
exemple la formation d'un lobe deltaique. La forme générale du lobe ainsi formée
dépend des critéres droit, sauvage ou uniforme retenu pour simuler 'écoulement de
I'eau (voir le chapitre 2). Cependant, bien que cette forme soit variable, les
caractéristiques stratigraphiques demeurent inchangées, et permettent de
décomposer les unités sédimentaires en une phase de progradation et une phase de
rétrogradation (figure 3.11 et planche 2).
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1) La phase de progradation.

Cette phase correspond approximativement a la période de chute du niveau
marin relatif allant de 0 a 25 000 ans (figure 3.11 a et b). La chute du niveau
marin induit une baisse du niveau d'équilibre du cours d'eau simulé. Celui-ci
entaille alors le domaine continental, donnant naissance a une vallée incisée.
Les sédiments, dont le transport est canalisé dans cette vallée correspondant a
la zone de diffusion maximale, sont transportés en direction du littora’ =t
déposés progressivement sous la forme d'un lobe progradant.

2) La phase de rétrogradation.
Cette phase correspond a la montée du niveau marin relatif allant de 25 a
75 000 ans (figure 3.11 b, ¢ et d). Bien que I'eau soit toujours canalisée dans
la vallée incisée, la remontée du niveau marin relatif induit un recul progressif
du littoral et une reprise de l'accumulation sédimentaire en domaine
continental.

Au cours de la deuxiéme phase de progradation, allant approximativement de 75
a 125 000 ans (figure 3.11 d, e et f), la chute du niveau marin induit de nouveau
une incision du domaine continental. Les sédiments ayant précédemment comblés la
vallée incisée générée lors de la premiére phase de progradation sont érodés et
transportés en direction du littoral, induisant ainsi une forte sédimentation deltaique.

Les simulations précédents montrent donc la cohérence géologique du modgle
diffusif DIONISOS, les principes de partitionnement volumétrique et de distorsion
ayant été restitués. Au-dela, ses simulations ont permis de tester la sensibilit€ de
certains parametres allocycliques tels que la subsidence, voire de soulever des
interrogations, comme la variation dans le temps et dans I'espace de la pente du
littoral et du rapport entre sablosité et bathymeétrie. De plus, en trois dimensions, la
simulation de I'écoulement de l'eau et la prise en compte d'une efficacité de I'eau au
sein de I'équation de diffusion a permis de simuler la formation de lobes deltaiques
permettant de quantifier en trois dimensions l'influence des parametres allocycliques
sur l'enregistrement sédimentaire.

Nous avons donc appliqué le modele diffusif sur deux cas réels, le bassin du
San Juan et le bassin de Paris, afin de mettre en lumiére ses potentialités et ses
limites. Le choix de ces bassins a été dicté par I'existence d'un modele géologique
trés détaillé de chacun d'eux, réalisé respectivement par Jean-Christophe Navarre
dans le cas du bassin du San Juan (Navarre, 1995) et par Francois Guillocheau et
son équipe de recherche de 1'Université de Rennes dans le cas du bassin de Paris.
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Planche 2. Expression en 3D d'un ordre de cyclicité eustatique
Morphologie du bassin en fin de chute eustatique
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2, La simulation du groupe du MesaVerde du bassin du

San Juan

Le premier cas réel simulé a porté sur I'étude du bassin du San Juan situ€ au
sud-ouest du Colorado et au nord-ouest du Nouveau Mexique aux Etats Unis. Cette
étude a été menée en deux dimensions et a une échelle "réservoir”, la distance entre
les puits de contraintes étant égale a 8 kilometres.

Pour réaliser cette simulation, nous avons besoin de trois types de données: la
variation au cours du temps et dans l'espace (1) de I'accommodation, (2) des
apports sédimentaires et (3) des coefficients de diffusion, dont I'estimation est issue
de I'analyse des contraintes géologiques. Malheureusement, le premier parametre
est ici mal contraint du fait d'un acces au temps insuffisant. Il sera donc quantifié
par une inversion de ces contraintes.

21. Le cadre géologique et les contraintes du modéle

Le bassin du San Juan est un bassin d'avant-pays issu du chevauchement induit
par la subduction de la plaque Pacifique sous la plaque nord-américaine (Atwater,
1970, Engebreton er al., 1984, Cross, 1986). Nourri par les produits de 1'érosion
du front de chevauchement, ce bassin est caractérisé par le dépdt de plaines
deltaiques trés étendues et de systémes littoraux. Localisé sur la marge ouest d'une
vaste mer intérieure (Western Interior Cretaceous Seaway), il a enregistré de
multiples cycles majeurs de transgression et de régression (Molenaar, 1988).

Nous nous focaliserons sur la formation sédimentaire d'age campanien, dite
formation du Mesa Verde, qui correspond a I'enregistrement sédimentaire d'un de
ces cycles majeurs (Eschard er al., 1993, Navarre, 1995). Elle représente une durée
de sédimentation de l'ordre de 4 millions d'années (Navarre, 1995). Au sein de
cette formation, on distingue trois formations majeures: la formation des gres du
Point Look Out  la base, la formation continentale du Menefee en partie médiane,
et la formation des gres du Cliff House au toit. Ces dépdts continentaux et littoraux
s'interdigitent dans les formations d'argiles marines, appelées Mancos Shale et
Lewis Shale (figure 3.12).

La formation du MesaVerde a été étudiée en détail a l'aide de l'analyse de plus
d'une centaine de puits répartis sur une surface mesurant environ 25 kilometres de
long et 10 kilomeétres de large (Navarre, 1995). Nous nous sommes intéressés en
particulier & une coupe parall¢le a la direction principale du transport sédimentaire.
Le long de cette coupe, 19 puits ont ét€ analysés. Les diagraphies disponibles sont
des gamma-ray, des résistivités, et parfois des densités neutron. Ces diagraphies
ont fait 'étude d'une calibration sédimentologique détaillée. A 1'aide des concepts
de la stratigraphie génétique, la succession des faci¢s a été transcrite en terme
d'unité génétique et de groupement d'unités génétiques afin d'établir un schéma de
corrélation des puits, aboutissant ainsi & un modele géologique trés précis (Navarre,
1997),
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(a) Architecture stratigraphique générale du groupe du Mesa Verde
(d'aprés Molenaar et Baird, 1992)
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(b) Reconstitution paléogéographique du Bassin du San Juan au Campanien
(d'aprés McGookey et al., 1972)
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112 figure 3.12. Cadre géologique du Bassin du San Juan
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Afin de tester les potentialités du modele diffusif, nous avons extrait de ce
modele géologique trois puits, distants d'environ 8 kilomeétres (figure 3.13). Nous
avons limité ensuite notre étude a 10 surfaces remarquables représentant les
principales surfaces d'inondations maximales et les surfaces d'inondations
identifiées au droit des trois puits de contraintes.

Cette limitation des contraintes géologiques nous permettra de décomposer
I'étude en deux étapes: (1) l'obtention d'une simulation respectant ces contraintes
géologiques réduites, et (2) la comparaison entre la simulation calée sur trois puits
et le modele géologique complet.

Les contraintes géologiques réduites a notre disposition pour la simulation
du bassin du San Juan sont ainsi trois puits informés en faciés et dix surfaces
isochrones malheureusement non datées. Au droit de 3 puits, nous disposons de
I'épaisseur cumulée des sédiments et du facies au sein des 9 couches délimitées par
ces surfaces.

Nous avons cherché a réaliser une simulation du bassin du San Juan le long
d'une section mesurant 60 kilométres (figure 3.14), soit pres de quatre fois la
distance totale entre les trois puits qui est de 16 kilométres, afin d'atténuer les
problemes de conditions limites.

Bassin réel

21 km 8 km 8 km 23 km

<
l‘ <

A
Y

60 km |

Position des

Discrétisation numérique :
3 puits de calage

/

60 mailles de 1 kilométre de large

figure 3.14. Discrétisation numérique du Bassin du San Juan



22. L'estimation des paramétres du modele diffusif

Une analyse des contraintes géologiques a permis d'obtenir une premiére
estimation des paramétres du modele: I'accommodation, les apports sédimentaires et
les coefficients de diffusion.

221. Estimation de l'accommodation

L'estimation de 'accommodation regroupe deux problemes: (1) l'obtention de
son évolution au cours du temps et dans l'espace, et (2) la définition de la
morphologie initiale, correspondant & I'accommodation au temps 0.

(1) L'évolution de 'accommodation au cours du temps et dans l'espace

Comme nous l'avons vu au premier chapitre, I'accommodation peut étre
quantifiée de deux manieres, soit a partir de son origine physique comme somme de
la subsidence et de l'eustatisme, soit a partir de son enregistrement dans les
sédiments comme somme de l'épaisseur cumulée des sédiments et de la
bathymétrie. .

Puits 1 Puits 2 Puits 3

surf. | Esed | Bathy [ Acco| Esed | Bathy| Acco | Esed | Bathy | Acco
0 0 >20 >20 0 >20 >20 0 >20 >20
1 28 =5 =33 25 =10 35 33 =15 48
2 61 >20 >81 55 w2~ 575 64 >20 >84
3 83 <0 <83 89 0 89 83 0 83
4 97 <0 <97 100 <0 <100| 100 0 100
i 187 <0 <187 | 187 <0 <187 | 183 <0 <183
6 233 <) o233 238 <0 =238 |:1:258 <0 <258
7 247 <0 <247 256 0 256 288 =5 =293
8 273 A oy ) W =) =280 305 2 =308
9 289 >20 >289| 303 >20 >303 | 325 >20 >345

Dans le cas du Bassin du San Juan, nous disposons au droit des trois puits de
calage de la valeur de l'épaisseur cumulée des sédiments ainsi que du faciés au droit
de 10 surfaces remarquables (figure 3.13). L'interprétation des faci€s en
bathymétrie nous permet ainsi d'obtenir 10 estimations de I'accommodation au droit
de chaque puits.

Cette estimation de I'accommodation est malheureusement imprécise du fait de la
difficulté & définir de maniére absolue la bathymétrie. De plus, du fait de I'absence
de datations, ces valeurs ne nous permettent pas de définir les variations au cours
du temps de 'accommodation.

Pour résoudre ces deux problémes et quantifier l'accommodation, nous avons du
utiliser une méthode d'inversion des contraintes géologiques, détaillée plus loin.
(voir paragraphe 24) :

(2) La définition de la morphologie initiale

Pour pouvoir simuler le remplissage sédimentaire du bassin, le modele a besoin
de connaitre la morphologie initiale du bassin correspondant a la premiére ligne de
corrélation. Malheureusement, comme nous venons de le voir, la bathymétrie au
droit des puits n'est connue que de maniere relative. Au niveau de la surface initiale

115



116

(surface 0, figure 3.13), 1a bathymétrie est supérieure ou égale a 20 métres, mais il
n'est pas possible de la quantifier de maniére plus précise.

(a) Morphologie initiale plane:
Inondation maximale a la base du Groupe du Mesa Verde

4 A niveau de la mer

=
Remplissage progressif du Bassin du San Juan

(b) Morphologie finale: Base de la formation étudiée

z A niveau de la mer

X
iy
Extraction de la surface finale
(c) Morphologie initiale: Surface 0 de la formation étudiée
Z A niveau de la mer
X
B

figure 3.15. Estimation de la morphologie initiale du Bassin du San Juan

Pour pallier a cet inconvénient, nous avons choisi de faire une simulation d'une
formation théorique dont la morphologie finale est compatible avec les contraintes
géologiques caractérisant la morphologie initiale de la coupe étudiée (figure 3.15).

En nous plagant au niveau de la surface d'inondation maximale délimitant la base
de la formation du MesaVerde (figure 3.12), nous avons considéré que le rivage se
situait suffisamment loin de la coupe étudiée (a quelques centaines de kilométres)
pour pouvoir supposer que la morphologie initiale du bassin est plane. Nous avons
ensuite progressivement rempli ce bassin afin de simuler la rapide progradation du
littoral marquant le début de la formation des grés du Point Look Out (figure 3.12),
et nous avons arrété cette premiére simulation lorsque la morphologie du bassin a
atteint un profil respectant les contraintes géologiques de la coupe que nous
étudions. Cette technique nous permet ainsi d'obtenir une morphologie initiale en
€quilibre avec la physique utilisée dans le modele diffusif et issue d'une
reconstitution rapide de I'€volution du Bassin du San Juan.



222. Estimation des apports sédimentaires

Du fait de l'absence de datation au sein de la formation, nous n'avons pas pu
quantifier les vitesses de sédimentation au droit des puits et mettre ainsi en évidence
une variation des apports sédimentaires. Nous avons donc du supposer que le flux
de sédiments introduits dans le bassin est constant.

La durée de l'intervalle étudié est égale a 4 millions d'années (Navarre, 1995).
Comme 1'épaisseur de la formation, mesurée au droit des trois puits, est de l'ordre
de 300 meétres, la vitesse de sédimentation moyenne est d'environ 75 metres par
million d'années.

Cette vitesse de sédimentation est une mesure de la quantité de sédiments stockée
dans le bassin. La simulation requiert la connaissance de la quantité de sédiments
entrant en amont dans le bassin, et sortant en aval du bassin. Pour s'affranchir de
cette indétermination, nous avons supposé que le domaine d'étude est suffisamment
long pour que l'ensemble des sédiments entrant dans le bassin se dépose a
lI'intérieur du domaine d'étude. Du fait de la longueur de la coupe simulée (60
kilométres), il est ainsi raisonnable de penser que le flux sortant est négligeable face
au flux entrant.

Ensuite, nous supposons que la vitesse de sédimentation est uniforme sur
I'ensemble du bassin, et €gale a 75 metres par million d'années, valeur que nous
avions estimé précédemment a partir de 1'analyse des contraintes géologiques. Le
couplage de cette vitesse, de la longueur du bassin et de la durée de la formation
nous permet ainsi d'aboutir & une estimation du flux entrant dans le bassin.

Longueur . Vitesse de sédimentation = Flux
60 km 75 m/Ma 4,5 km? /Ma

La valeur exacte des flux entrant et sortant du bassin est mal définie du fait
(1) que la vitesse de sédimentation n'est pas réellement uniforme sur I'ensemble de
la coupe étudiée, et (2) que le flux sortant du bassin n'est pas réellement nul. Nous
avons donc choisi d'imposer la valeur du flux entrant, en la supposant égale a 4
kilomeétres carrés par million d'années.

Qsed,amont =4 kmz/Ma

avec le flux total de sédiment entrant dans le bassin

.sed amont

Cette valeur arbitraire nous permettra d'obtenir de restituer les géométries et les
faciés observés au droit des trois puits de calage, mais ne permettra pas de respecter
la durée de l'intervalle égale a 4 millions d'années. Cette contrainte temporelle sera
respectée a posteriori en adimensionnement les parametres physiques et en calculant
la valeur exacte du flux entrant permettant de respecter l'ensemble des contraintes,
tant géologiques et faciologiques, que temporelles.

Dans le but de simuler le transport différentiel du sable et de 1'argile dans le
bassin du San Juan, et d'obtenir ainsi une estimation du rapport sable-argile moyen,
nous avons décomposé ce flux total de s€diments en deux composantes représentant
respectivement les apports en sable et en argile. Comme lors des cas théoriques,
nous avons considéré que ces apports sont €gaux.
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Qsablc,amom = 2 ka/Ma
Q“’gﬂc,amom = 2 ka/Ma

avee Qe amont € Qargile, amone 165 flux entrant dans le bassin
Une condition de flux nul en aval du bassin peut s'interpréter physiquement
comme l'existence d'un mur infranchissable pour les sédiments. Afin de

s'affranchir de ce mur non réaliste dans le cas du bassin du San Juan, nous avons
supposé que le flux de sédiments sortant du bassin est défini par I'équation de

diffusion.
oh
Qsable,aval = —Ksablc (EJL

oh
Qargile,aval T _Kargile (a)[‘

Quunie,wat »Cargilevar  flux de sédiments sortant du bassin (enm? /s)

Kiie K argile coefficients de diffusion du sable et de I' argile(en m?/s)

(?) pente du sol mesurée a I' extrémité avale du bassin
XL

223. Estimation des coefficients de diffusion

Afin d'obtenir une estimation du coefficient de diffusion, nous nous sommes
placé dans un contexte monolithologique et nous avons utilisé la premiére
expression de '€quation de diffusion, reliant le flux de sédiments a la pente et a ce
coefficient.

oh
i

Q  flux de sédiments (en m? /s)
K cocfficient de diffusion (en m? /s)

9—}1 pente du sol (adimensionnelle)

Jx

Cette loi peut €tre inversée afin d'exprimer le coefficient de diffusion en fonction
du flux et de la pente.
0

oh
ox
Q  flux de sédiments (enm? /s)
K coefficient de diffusion (enm? /s)

K=

h
— pente du sol (adimensionnelle)

ox

En observant les faci¢s identifiés le long des trois puits, nous constatons que
I'extension du faci€s littoral est variable. Dans la partie inférieure du Point Look
Out, entre les surfaces 0 et 1 (figure 3.13), le faciés littoral est reconnu
simultanément sur les trois puits, et a donc une extension supérieure a 20
kilométres. Au contraire, dans la partie supérieure du Point Look Out, A partir de la
surface 2 (figure 3.13), ce facies identifié sur le puits central passe latéralement & de
la plaine coticre et & des dépdts marins proximaux, identifiés respectivement sur les
puits amont et aval. Son extension s'est réduite et est de l'ordre de 5 & 10
kilometres. En nous fondant sur I'hypothése que ce faciés littoral correspond 2 une



bathymétrie comprise entre O et 20 métres (Navarre, 1995), nous pouvons ainsi
estimer une pente moyenne du littoral, de I'ordre de 1 & 4 metres par kilometre.

Si nous supposons que le flux total de sédiment est transporté a travers la plaine
cotiere pour venir nourrir le littoral, nous pouvons appliquer I'expression ci-dessus
et estimer un coefficient de diffusion moyen en domaine marin de l'ordre de 1 4 4
kilométres carrés par millier d'année.

En domaine continental, nous supposons que la pente est de I'ordre de 0,1 4 0,5
métre par kilométres. En appliquant de nouveau la formule précédente, nous
aboutissons & un coefficient de diffusion moyen en domaine continental de 1'ordre
de 8 2 40 kilomeétres carrés par millier d'année.

Dans le cas de la simulation bilithologique, nous avons repris ces estimations en
supposant que le sable et l'argile ont la méme diffusivité en domaine continental. Du
fait des relations observées entre la distance au rivage et la sablosité (Navarre,
1995), nous avons considéré que le sable est deux fois moins diffusif que I'argile
en domaine marin.

Ces valeurs permettent de définir les coefficients de diffusion relatif du sable et
de l'argile qui seront ajustées progressivement au cours de la simulation afin de
respecter les contraintes géologiques.

Sable Argile
Continental (en km?/ka) 25 25
Marin (en km?/ka) 1 2

Dans toute la simulation, nous supposerons que les coefficients de diffusion du
sable et de l'argile sont identiques en domaine continental, tandis que l'argile est
plus diffusive que le sable en domaine marin, conduisant ainsi a une ségrégation du
sable et de l'argile au niveau du littoral. Ces valeurs de diffusivité impliquent que la
sablosité continentale est constante au cours du temps, et égale a 50 %, tandis que la
sablosité en domaine littoral diminue progressivement depuis une valeur constante
égale a 66 %.

23, L'inversion des contraintes géologiques

A partir d'une analyse des contraintes géologiques définies au droit de trois puits
et de dix surfaces remarquables, nous avons pu obtenir une premiére estimation des
parameétres nécessaires au modele diffusif: 'accommodation, les flux sédimentaires
et les coefficients de diffusion. Malheureusement, du fait de 'absence de datations
et du fait de 'imprécision des mesures sur les bathymétries, ces estimations ont une
incertitude trop importante. Nous avons donc choisi d'affiner les valeurs des
bathymétries et de 'accommodation, et de quantifier les dges des dix surfaces, a
l'aide d'une inversion des contraintes géologiques.

241. 1 es différentes techniques d'inversion

Une inversion d'un probléme physique consiste a trouver le jeu de parametres
d'entrée du modele tel que I'écart entre les résultats obtenus par ces parametres et
les contraintes imposées soit minimale.
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modeéle direct = S=M(p)
fonction écart = E(p) = |S-C|

ensemble des paramétres d’entrée du modéle
ensemble des équations régissant le modéle
ensemble des résultats en sortie du modéle

aR ensemble des contraintes géologiques

maoEs

fonction d’écart entre les résultats et les contraintes

=

x| mesure de I'écart entre les résultats et les contraintes

inversion = trouver p tel que
E = E(p) soit le minimum absolu de la fonction E

Vp, E(p)2E

Modele direct
_—"\ (modele diffusif ‘\\

Parametres physiques
Accommodation

Apports sédimentaires
Coefficients de diffusion

\\( Modele inverse ) /
)

Simulation du bassin
Géométrie des corps sédimentaires
Faciés et répartition des lithologies

(méthode d'essai-erreur

figure 3.16. Le modéle diffusif et l'inversion

Dans le cadre de notre propos, l'inversion a ainsi pour but de quantifier en
particulier les valeurs de l'accommodation, des apports sédimentaires et des
coefficients de diffusion afin d'obtenir une simulation dont les géométries des corps
sédimentaires, les €paisseurs et les facieés mesurés au droit des puits de calage soient
le plus pres possible des contraintes géologiques (figure 3.16).

Différentes techniques d'inversion existent (Tarantola, 1987).

(1) 1a résolution analytique
On recherche a exprimer analytiquement les paramétres d'entrée du modéle en
fonction des contraintes géologiques.

modéle direct S=M(p)
modéle inverse p=M"(S)

p  ensemble des paramétres d’ entrée du modéle
avec M ensemble des équations régissant le modéle

S ensemble des résuliats en sortie du modéle

(2) I'exploration systématique des paramétres
On essaye tous les jeux de parametres possibles et on retient celui qui permet
d'avoir la solution minimisant I'écart aux contraintes géologiques.

(3) les méthodes Monte-Carlo
On définie aléatoirement un jeu de paramétres d'entrée et on calcule 1'écart
entre le résultat du modele obtenu avec ces paramétres et les contraintes. On
recommence cette opération un certain nombre de fois et on arréte le processus
lorsqu'une solution du modele est suffisamment proche des contraintes
géologiques.
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(4) les méthodes essai-erreur
On définit un jeu de paramétres initial. On calcule la solution du modéele liée a
ces parametres, et on modifie la valeur des parametres en fonction de l'écart
entre la solution et les contraintes géologiques. On continue ce procédé
jusqu'au moment ou l'écart devient suffisamment faible.

La résolution analytique n'est applicable dans le cas du modele diffusif (Culling,
1963) que pour des cas trés simples, en deux dimensions, lorsque la restriction du
transport des sédiments & la couche d'altération n'est pas prise en compte, et
lorsque les sédiments sont composés d'une seule lithologie. Dans notre cas, les
équations sont malheureusement trop interdépendantes pour pouvoir étre inversées
analytiquement.

L'exploration systématique ou aléatoire (méthodes Monte-Carlo) de 1'espace des
paramétres d'entrée, bien que séduisante, n'est pas applicable du fait du temps de
calcul nécessaire a 1'obtention d'une simulation. Dans le cas du Bassin de Paris,
une simulation nécessite une heure de calcul environ. Une exploration des
paramétres d'entrée demande quelques dizaines d'essais au minimum sur chaque
parametre d'entrée, soit plusieurs millions de calculs au minimum. Le temps de

calcul nécessaire est donc prohibitif a 'utilisation de ces techniques.

Dans le cadre de notre propos, nous avons ainsi choisi d'utiliser une méthode
d'essai-erreur. Cette méthode peut se faire soit manuellement, soit
mathématiquement. Ce second cas n'est cependant applicable que lorsque le jeu de
parameétres initiaux est suffisamment proche du jeu idéal de parametres. En effet, la
fonction écart E peut présenter de multiples minima locaux. Si le jeu de parameétres
initiaux est trop loin du jeu idéal, I'inversion peut venir se bloquer dans un de ces
minima locaux et ne pas atteindre le minimum absolu recherché.

Dans le cadre de notre propos, nous avons opté pour la méthode d'essai-erreur
manuelle.

232. I'estimation de I'accommodation par inversion des contraintes géologiques

Le mode¢le a besoin de connaitre la valeur de 'accommodation en tout point du
bassin et en tout temps.

Comme le Bassin du San Juan est soumis a une flexure régionale de trés grande
longueur d'onde, de 'ordre de plusieurs centaines de kilomeétres, il est raisonnable
de considérer qu'a 1'échelle de la coupe étudiée (60 kilometres de long), le
substratum se comporte sensiblement comme une plaque rigide. Nous avons donc
choisi de définir 'accommodation au droit de cing puits, les trois puits réels et deux
puits fictifs situés de part et d'autre des trois puits. Ces cing puits sont distants de 8
kilomeétres. L'accommodation, définie au niveau des cinq puits, est extrapolée
linéairement sur 1'ensemble de la coupe (voir le chapitre 2 et la figure 3.17). Les
deux puits fictifs ont ét€ introduits dans l'inversion afin de mieux contraindre
I'évolution spatiale de l'accommodation. La définition de I'accommodation en
chaque point du bassin est ainsi reliée a la connaissance de la valeur de
I'accommodation en cing points donnés.

Nous avons donc appliqué l'inversion afin de quantifier un sextuplé composé de
la valeur de I'accommodation au droit de ces cinq puits et de 1'dge auquel ces
valeurs d'accommodation sont atteintes.
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figure 3.17. Extrapolation de I'accommodation a partir des 5 puits

La méthode d'essai-erreur consiste & réaliser une premicre simulation en se
basant sur une estimation du sextuplé, a analyser les écarts entre les résultats de la
simulation et les contraintes géologiques, a corriger les valeurs du sextuplé, et a
refaire une simulation. Cette méthode itérative est stoppée au moment oli on
considére qu'un critére d'arrét est respecté. Dans le cas du bassin du San Juan,
nous avons choisi comme critére un respect a plus ou moins 1 metre des €paisseurs
de sédiments mesurées au droit des trois puits et au niveau des dix lignes de
corrélations.

Cette inversion ne garantit pas l'existence d'une solution. Dans certains cas, il
est nécessaire d'introduire des parameétres supplémentaires dans le "sextuplé”. En
particulier, nous avions évoqué précédemment que l'extension du littoral n'est pas
constante au cours du temps, induisant par 12 méme une modification de la pente du
littoral au cours du temps. Dans ce cas précis, cette modification ne peut étre
restituée par le modele diffusif que par une variation au cours du temps du
coefficient de diffusion, du fait que nous avions supposé les flux de sédiments

constants.

Lorsque l'inversion est achevée, nous aboutissons a la définition des parameétres
physiques et & leur évolution au cours du temps. De plus, nous obtenons une
simulation du bassin du San Juan dont les résultats ont été calés aux contraintes
géologiques dans la marge d'erreur autorisée par le critére d'arrét (Planche 3).

Si nous étudions I'extrapolation des données de puits vers l'aval du bassin, nous
constatons qu'il n'y a pas unicité de la solution. Différents scénarii de progradation
et de rétrogradation des corps sédimentaires sont possibles (Planche 4). Ces
simulations aboutissent & des géométries comparables jusqu'a environ 10
kilometres des puits. Au-dela de cette limite, les géométries peuvent présenter des
différences notables. Cette incertitude sur l'extrapolation vers I'aval du bassin des
données de puits est induite par le manque de contraintes géologiques. En effet,
entre les surfaces 4 et 7 (figure 3.13), nous ne disposons que de 1'épaisseur
cumul€e des sédiments comme contraintes. L'analyse de détail menée par Jean-
Christophe Navarre (Navarre, 1995) a permis d'identifier les faciés le long des trois
puits et de différencier les plaines continentales argileuses, les ceintures de
méandrisation et les chenaux isolés (figure 3.13). Malheureusement, le modéle
diffusif ne permet pas de mettre en évidence cette répartition différentielle des
chenaux au sein de la plaine cbtigre, et ces informations faciologiques n'ont pas pu
étre utilisées.



(a) Simulation du Bassin du San Juan par le modéle diffusif

Cliff House :
(6)
Menefee Fe
supérieur (5)
Menefee
inférieur
Jﬁ—ﬂ
Point Look Out )

(b) Schéma de corrélation du Bassin du San Juan

== Quelques surfaces remarquables de corrélation

Cliff House

Menefee

supérieur

Menefee

inférieur

Point Look Out
[ Lobes d'épandage de crevasse
BB Ceinture de méandrisation et chenaux 1solés I Position des 19 puits utilisés pour établir
g Plaine cotiere le schéma de corrélation
v Position des 3 puits utilisés

BB Marin proximal comme contraintes géologiques

100 m

100 m

Planche 3: Simulation du Bassin du San Juan
Comparaison entre le modéle numérique et le modéle géologique
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(a) Simulation du Bassin du San Juan par le modele diffusif

4

(m)

(c) Deuxiéme schéma d'extrapolation vers 1'aval du bassin
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Planche 4: Simulation du Bassin du San Juan
Extrapolation des données de puits vers l'aval du bassin
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Le modele diffusif est fondé sur une équation de diffusion. Comme toutes lois physiques,
cette équation de diffusion peut &tre rendu adimensionnelle afin de séparer les parametres
caractéristiques du bassin étudié, et les équations adimensionnelles de transport.

L'équation de diffusion est issue du couplage du principe de conservation de la masse et d'une
loi de diffusion. Ces deux équations de base du modele diffusif sont rendues adimensionnelles
grace a l'introduction de grandeurs caractéristiques tels que le flux réduit et le coefficient de
diffusion réduit.

s gy | AU Jun
conservation de la masse —_—=—— = ~
ns 1 or a)% £ a(l‘ To) 8(x Xo)
9 ; (i
équation de diffusion = -—;— = Kg—]?_}- a(h Ho) “IK 9"\h ho)
(4 = 5, =
& i T,) *IEX,)
h  altitude (enm)
t temps (enm)
avec {x abcisse (en m)
Q flux (en m2/ an)
K coefficient de diffusion (en m?/an)
(H,,1,,X,.0,,K,) grandeurs caractéristiques du bassin étudié

(};,f ,i,Q,IZ ) grandeurs adimensionnelles

i _ (0,1,
oF |\ X,H, )
oh (K,T,)d%h
I X2 JoR

Ces grandeurs caractéristiques sont par exemple la longueur de la coupe simulée ou 1'épaisseur
de la formation.

L'équation de diffusion et la conservation de la masse peuvent ainsi s'écrire sous la forme de
deux équations adimensionnelles, indépendantes du bassin étudié, dans lesquelles interviennent
deux paramétres adimensionnels caractéristiques du bassin: le flux réduit et le coefficient de
diffusion réduit.

i, @
9{ réduit an
Ok _ e h
&Z réduit 8552
0,7 K, T
Oréduit = __X: Hi, et K= —**—}0{30

O, sauir €t K s 1es flux et coefficient de diffusion réduits, caractéristiques du bassin étudié

Pour que deux bassins aient la m&me structure géométrique des corps sédimentaires malgré
leurs différences d'échelle, il suffit que leurs flux et coefficients de diffusion réduits soient
identiques.

Encart 1. L'adimensionnement de I'équation de diffusion
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Une meilleure prise en compte de ces informations fait actuellement l'objet de
recherche, qui aboutiront certainement & une meilleure restitution des dépots
continentaux et a une meilleure prédiction du modele diffusif vers 1'aval du bassin.

Malgré la faiblesse actuelle du modele vers l'aval du bassin ol les contraintes
géologiques sont absentes, le modele diffusif a cependant permis de restituer
convenablement les contraintes géologiques définies au droit des trois puits de
calage.

233. I.'adimensionnement des équations et la calibration des paramétres

Les flux de sédiments et les coefficients de diffusion ont été estimés a partir
d'une analyse des contraintes géologiques en supposant par exemple une
sédimentation constante et uniforme (voir paragraphe 23). Ces hypothéses nous ont
permis de restituer les contraintes géométriques et faciologiques identifiées au droit
des trois puits de calage (voir planche 3), mais la contrainte temporelle, spécifiant
que la durée de la formation est é€gale & 4 millions d'années, n'a pas pu ctre
respectée. La durée de la formation simulée est en fait égale a 4.66 million
d'années.

Afin de restituer cette contrainte géologique "temporelle”, nous avons modifié la
valeur des flux et des coefficients de diffusion en nous basant sur deux parametres
adimensionnels (voir I'encart 1), appel€ flux réduit et coefficient de diffusion réduit.
Pour que deux bassins aient la méme structure géométrique des corps sédimentaires
malgré leurs différences d'échelle, il suffit que ces deux parameétres soient
identiques.

Si nous appliquons cette régle au Bassin du San Juan, nous constatons que pour
obtenir une formation dont la durée soit égale a 4 millions d'années, il suffit de
multiplier les flux et les coefficients de diffusion par le rapport de 4.66 par 4, soit
par 1.165.

Grandeurs Avant Apres
caractéristiques calibration calibration
Durée (T,) 4.66 Ma 4 Ma
Flux (Q,) 4 km?/Ma 4,66 km?Ma
Coefficient de diffusion (K,) 1 km?/ka 1,165 km?/ka
Longueur (X,) 60 km 60 km
Hauteur (H,) 300 m 300 m
Flux réduit 1,0355
Coefficient réduit 1,2944

Nous avons ainsi obtenu une simulation dont les résultats sont calés sur les
géométries et les facies définis par les contraintes géologiques, et calibrée en temps.

L'inversion, fondée sur la prise en considération de trois puits, permet ainsi de
quantifier les parametres nécessaires a la simulation pour restituer la géométrie des
séquences du groupe du MesaVerde (planche 3). L'analyse des résultats de la
simulation met clairement en évidence la progradation rapide des corps littoraux a la
base de la formation, puis la formation des trois unités littorales rétrogradantes et
déconnectées au toit de celle-ci.

De plus, I'adimensionnement des paramétres a permis de calibrer les variations
au cours du temps de l'accommodation au droit des cinq puits et de dater ainsi les
dix surfaces remarquables.
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figure 3.18. L'évolution de l'accommodation au cours du temps

24, L'analvse de la simulation du Groupe du MesaVerde

Comme nous venons de le voir, l'inversion des contraintes géologiques a permis
de quantifier les variations de 'accommodation au cours du temps. L'analyse de ces
courbes d'accommodation permet de mettre en lumiére deux problémes: (1) une
variation importante de la répartition spatiale de I'accommodation, principalement au
Menefee supérieur, et (2) une variation de 1'évolution au cours du temps de

l'accommodation entre le Point Look Out et le Cliff House (figure 3.18).

241. Analyse des variations spatiales de 'accommodation

Dans un premier temps, nous avons analysé les variations spatiales de
l'accommodation. Au droit des trois puits de calage, la vitesse de création de
l'accommodation définie par l'inversion varie entre 51 et 101 meétres par million

d'années.

Afin de faciliter la comparaison de la répartition spatiale de I'accommodation,
nous avons normé chacune de ces vitesses par rapport a la vitesse mesurée au droit

du puits 1.

vitesse d'accommodation (m/Ma)
Puits 1 Puits 2 Puits 3
Point Look Out 66 69 77
Menefee inférieur 61 59 58
Menefee supérieur 51 57 83
Cliff House 82 96 101
<- amont aval ->
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vitesse normée d'accommodation
Puits 1 Puits 2 Puits 3
Point Look Out 100 105 117
Menefee inférieur 100 97 95
Menefee supérieur 100 111 163
Cliff House 100 117 123
<- amont aval ->

Hormis au Menefee inférieur ou les vitesses d'accommodation sont sensiblement
identiques au niveau des trois puits, nous constatons que la vitesse
d'accommodation augmente progressivement en direction de I'aval du bassin. Cette
augmentation avale de I'accommodation est extrémement prononcée au niveau du
Menefee supérieur.

Une telle variation spatiale de l'accommodation aurait pu s'interpréter comme
étant lie & une structure tectonique du Bassin du San Juan en marge passive, ou en
bloc basculé. Cependant, comme nous l'avons vu précédemment, ce bassin est un
bassin d'avant-pays issu du chevauchement induit par la subduction de la plaque
Pacifique sous la plaque nord-américaine, et cette hypothése de structuration
tectonique semble peu réaliste.

Le modele géologique a mis en évidence la complexité faciologique du domaine
continental, avec une prédominance des ceintures de méandrisation au sein du
Menefee inférieur, et des chenaux isolés au niveau du Menefee supérieur, et une
décomposition du Cliff House en trois unités littorales rétrogradantes. Il est donc
raisonnable de considérer que la variation spatiale de 'accommodation peut étre liée
a une compaction différentielle des sédiments. Comme cette compaction n'a pas été
prise en compte dans le modele diffusif du fait de I'impossibilité de différencier
chaque chenal isolé ou chaque ceinture de méandrisation, la compaction
différentielle est simulée par une subsidence différentielle.

Cette compaction différentielle est particuli€rement sensible sur le modele
géologique dans la formation du CIiff House ou on constate un épaississement des
couches sédimentaires au niveau de chaque prisme littoral. Nous pouvons donc
supposer que 'épaississement aval du Menefee supérieur est li€ a une compaction
différentielle d'un ou de plusieurs prismes littoraux situés "a proximité" du puits 3.

242. Analyse des variations au cours du temps de l'accommodation

L'aspect linéaire des courbes d'accommodation (figure 3.18) résulte en grande
partie de l'incertitude de mesure des facies continentaux de la formation du Menefee
(voir paragraphe 232). Nous nous sommes donc focalis€s sur les différences de
variation au cours du temps opposant les formations du Point Look Out et du CIiff
House. Les valeurs moyennes en metres par million d'années des vitesses de
création de I'accommodation et de sédimentation au niveau des trois puits de calages
sont les suivantes.

Point Look Out Cliff House
Vitesse (Progradation) (Rétrogradation)
de sédim. | Vit. Acco. | Rapport | Vit. Acco. | Rapport
(m/Ma) (m/Ma) A/S (m/Ma) A/S
Puits 1 T2 66 0.92 82 1.14
Puits 2 76 69 0.91 96 1.26
Puits 3 81 77 0.95 101 L2
rapport < 1 rapport > 1




Le rapport A/S correspond au rapport adimensionnel entre les vitesses
d'accommodation et de sédimentation, et permet de quantifier le taux de remplissage
par les sédiments de l'espace créé par les mouvements eustatiques et tectoniques.

Nous voyons ainsi que la vitesse de création d'accommodation est en moyenne
inférieure 2 la vitesse de sédimentation durant la formation du Point Look Out,
tandis qu'elle est supérieure lors du Cliff House. Ainsi, durant la formation du
Point Look Out, il n'y a pas assez d'espace cré€ dans le bassin pour accueillir les
sédiments. Ceux-ci sont donc contraints d'envahir le domaine marin pour trouver
de l'espace disponible pour leur sédimentation, ce qui conduit & une progradation
globale des corps littoraux. Au contraire, lors de la formation du Cliff House,
I'espace créé€ est supérieur au besoin des sédiments, qui disposent ainsi de
suffisamment d'espace en domaine continental ou littoral pour se déposer, induisant
par la m&me une rétrogradation globale des corps littoraux.

Il semblerait donc que les différences du mode d'empilement des unités
génétiques et de migration de littoral entre le Point Look Out et le Cliff House
seraient générées par une augmentation de la vitesse de création de 'accommodation
au cours du temps. Cette augmentation est cependant li€e aux hypothéses physiques
utilisées pour réaliser la simulation, en particulier elle est issue de I'hypothese de la
constance des apports sédimentaires. :

Si nous supposons que la vitesse de création de 1'accommodation est constante,
il est nécessaire de diminuer progressivement la valeur des apports sédimentaires au
cours du temps. L'absence de marqueurs temps datés au sein de la formation
sédimentaire empéche de trancher en faveur d'une hypothese ou d'une autre.

Nous constatons ainsi qu'une variation du niveau relatif de la mer toujours
positive peut induire des cycles transgressifs et régressifs de tres forte amplitude si
le rapport entre l'espace créé et I'apport sédimentaire varie au cours du temps et
oscille autour d'un seuil critique égal a 1.

243. 1 'augmentation de la pente au sein du Point Look Out

Les variations de l'accommodation dans le bassin et au cours du temps ne
permettent pas de restituer l'ensemble des caractéristiques géométriques et
faciologiques des unités sédimentaires.

Comme nous l'avions vu lors de l'analyse des données de puits, la pente du
littoral évolue au sein de la phase de progradation du Point Look Out. Ayant une
valeur de I'ordre de 1 meétre par kilometre a la base de la formation au niveau de la
surface 0, elle augmente progressivement pour atteindre environ 4 meétres par
kilomeétre au niveau de la surface 2 (figure 3.13). Cette augmentation de la pente au
cours de la progradation d'un littoral est observée €galement dans le cas théorique
simulé mais avec des augmentations moindres de la pente. La variation de
I'accommodation est donc insuffisante dans le cas du Bassin du San Juan pour
restituer une telle variation.

Deux hypothéses peuvent expliquer cette variation: (1) une diminution du
coefficient de diffusion et (2) une augmentation du flux de sédiment.

(1) Une diminution du coefficient de diffusion

En se fondant sur I'hypotheése d'un flux constant, I'inversion a permis de définir
les valeurs suivantes des coefficients de diffusion en domaine marin.
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Age (ka) Sable (km2/ka) | Argile (km?/ka)
Surface 0 -> 0 3,86 T T2
Surface 1 -> 340 4,66 9,32
430 3,45 6,9
520 2.32 4,64
610 1,95 393
Surface 2 ->| a partir de 720 1,16 239

A partir de la surface 2 (figure 3.13), les coefficients restent constant au cours du
temps.

La variation du coefficient de diffusion peut s'interpréter comme un changement
de I'hydrodynamique littorale liée a une augmentation progressive de l'activité des
vagues induisant un freinage de plus en plus intense des sédiments, et une pente de
plus en plus élevée. Cette augmentation de 1'énergie des vagues peut étre li€e soit a
une modification régionale des caractéristiques des vagues, soit a une modification
locale de leurs influences sur le littoral. Le premier cas impose une variation
importante de la morphologie marine ou des conditions climatiques, tandis que le
second cas peut €tre 1i€ a changement d'environnement de dép6t, passant d'un
secteur abrité ou les vagues ont peu d'influence, a un secteur expos€ ou l'action des
vagues est tres intense.

(2) Une augmentation du flux de sédiment

Les hypothéses vues ci-dessus reposent sur la variabilité du coefficient de
diffusion, due a la constance des apports sédimentaires. Nous avons donc supposé
dans un deuxieme temps que les coefficients de diffusion restaient constants au
cours du temps, et nous nous sommes intéressés a la valeur des apports
sédimentaires que cette constance induisait. Pour obtenir des géométries identiques
avec ces deux hypotheses, flux constant et coefficient de diffusion constant, il est
nécessaire de respecter les valeurs des flux et coefficients de diffusion réduits.

Diminution de la diffusion Augmentation du flux

Age (ka) Sable Flux Age (ka) Sable Flux
(km?/ka) | (km?/Ma) (km?/ka) | (km?/Ma)

Surf. 0 0 3,86 20 0 1,58 0,94
Surf. 1 340 4,66 233 840 1,58 {79
430 3,45 2,33 1120 1,58 1,05
520 L2 2,33 1300 1,58 1,58
610 1,93 2,33 1430 1,58 190
Surf. 2 720 1,16 2,33 1580 1,58 3,16
Surf. 3| 1000 1,16 2,33 1780 108 3,16
Surf. 9] 4000 116 2,33 4000 158 3,16

La constance du coefficient de diffusion implique une augmentation progressive
du flux de sédiment au cours de la formation du Point Look Out. Cette
augmentation peut avoir de nouveau des causes régionales, telles qu'une
augmentation a I'échelle du bassin du San Juan du flux de sédiment liée au climat
ou a la tectonique, ou des causes locales telles qu'un changement d'environnement
de dépbt. La coupe étudiée, située dans un environnement peu alimenté en
sédiment, se rapprocherait progressivement de la zone principale d'apports
sédimentaires. La variation du flux peut ainsi s'expliquer par une migration latérale
des prismes littoraux.

Le choix entre ces différentes hypothéses physiques ne peut étre fait par le
modele diffusif seul. Il est nécessaire de connaitre le contexte régional du Bassin du



San Juan afin de choisir une hypothése parmi les autres. Le modele diffusif ne
permet que de quantifier les paramétres physiques nécessaires a la concrétisation
d'un hypothese. Cependant, il nous semble raisonnable de supposer que cette
variation de pente est li€e a une migration des environnements de dép6t, couplant
ainsi deux phénomeénes: une augmentation de 'énergie des vagues et des flux de
sédiments, li€es au rapprochement des prismes littoraux (figure 3.19).

réduction de I'énergie des vagues (zone abritée)

=> faible frein par les vagues
=> coefficient de diffusion élevé

et pew d'apports sédimentaires énergie des vagues importantes (zone exposée)

=> pente faible => blocage des sédiments par les vagues
=> coefficient de diffusion faible

Bl 7 sdi . "

=> pente élevée

figure 3.19. La migration des environnements de dépots

En synthése, la simulation du Bassin du San Juan apermis d'obtenir une
estimation des géométries et des facies des corps sédimentaires calée augontraintes
géologiques, et comparableau modele géologique. L'extrapolation des résultats du
modele vers I'aval du bassin est cependant limitée par la non priseen compte des
différenciations faciologiques des dépotscontinentaux. Le modele diffusif permet
de plus de tester différentes hypotheéses physiques sur ladynamique du remplissage
sédimentaire du Bassin du SanJuan, mais la distinction entre I'hypothese flux
constant et vitesse d'accommodation constante n'a pu €tre faite suite auxmanques

de datations au seinde la formation étudiée. La simulation duCliff House

nécessité une modification des parametres physiques n'ayant pas été détectéslans
les données géologiques, remettant ainsi en cause soit la physiquedu modele

diffusif, soit la méthode d'estimation des pentes littorales.
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La simulation du Crétacé inférieur du Bassin de Pari

Afin de tester le modele diffusif a 'échelle bassin et en 3D, nous avons cherché a
simuler le Crétacé inférieur du Bassin de Paris. La base de données utilisées, mieux
calées chronostratigraphiquement, permet d'obtenir une mesure directe de
I'évolution de l'accommodation au cours du temps en s'affranchissant de
l'inversion.

1, L r éologi | ntrain model

Le bassin de Paris est un bassin intracratonique. Il s'initit au Trias supérieur
(Carnien) dans un régime globalement extensif. La limite Jurassique-Crétacé
marque un brutal arrét de la subsidence. La subsidence reprend légerement au
Crétacé supérieur. La limite Crétacé-Tertiaire marque un passage définitif a un
régime compressif en réponse a l'ouverture de I'Atlantique et & 1'orogenése alpine
(Perrodon et Zabek, 1990).

Nous nous intéresserons aux formations d'dge Crétac€ inférieur caractérisée par
une faible subsidence, étape transitoire entre les régimes extensif et compressif
(Brunet, 1981). La fin du Jurassique est marquée par une émersion et une érosion
trées étendue du Bassin de Paris. Au cours du Crétacé inférieur, la mer,
précédemment confinée au domaine téthysien, envahit progressivement le domaine
continental par une suite de transgressions en direction du nord-ouest, pour se
connecter finalement avec la paléo-Manche recouvrant I'Angleterre et la Belgique
(Perrodon et Zabek, 1990). A cette époque, le Bassin de Paris est marqué par le
dépot des facies sableux continentaux wealdiens, issus de vastes plaines alluviales
et marécageuses, et s'interdigitant dans des faci¢s marins sableux et calcaires a
I'Hauterivien, puis argileux au Barrémien (Megnien, 1980).

Ces formations ont été€ étudiées en détail par Frangois Guillocheau et son équipe
de recherche a l'aide de l'analyse de plus de 500 puits répartis sur une surface
mesurant environ 200 kilometres de long et 240 kilometres de large (figure 3.20 a).
Le long de chaque puits, les diagraphies disponibles ont ét€ interprétées en facies,
puis en unités génétiques et en groupements d'unités génétiques. Ce cadre
stratigraphique a permis d'établir un schéma de corrélation des différents puits
aboutissant ainsi a un modele géologique. L'empilement et le dénombrement des
unités génétiques, calés sur les zones d'ammonites et sur 1'échelle
chronostratigraphique d'Odin (Odin et Odin, 1990), a permis de calibrer la durée de
chacune des phases de progradation et de rétrogradation des groupements d'unités
génétiques.

Ces surfaces de corrélation seront nommeées dans la suite de notre propos suivant

la terminologie définie par Francois Guillocheau et son équipe de Géosciences
Rennes. '
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(a) Contexte structural du Bassin de Paris

ricain

Massif Armo

G f Massif Central

Failles majeures

Failles secondaires

(b) Reconstitution paléogéographique a I'Hauterivien moyen

/
Domaine
marin
YN —
50 km
By

@' Principales directions d'apports sédimentaires

Position des 502 puits wilisés pour définir le modéle géologique

° Position des 12 puits utilisés pour contraindre les simulations

Vosges

Domaine d’'étude

figure 3.20. Le Bassin de Paris
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figure 3.21. Exemple de contraintes géologiques - le puits de Charmottes 5
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Surfaces de Age
corrélation (Ma)
Caractéristiques | Nom absolu relatif
Barrémien inf. - Barr. sup. -> MFS 12 115.1 8,5
FS 11 11583 8,0
MFS X 115,6 7,8
FS 8b 115,8 7.5
MFS 8 116,1 7.3
FS 7b 116,3 6,9
Hauterivien - Barrémien inf. MFS T 116,7 5,5
=3
FS 4.3 117,2 6,4
MFS Ch 117.6 6,0
FS 4 118,1 5.5
MFS 3 119,1 4,5
2b 119,5 4,1
2a 119,8 3,8
Valanginien - Hauterivien -> MFS 2 120,7 2.9
Purbeckien - Valanginien -> Un 1 123,6 :

MFS Maximum Flooding Surface Surface d’inondation maximale
avec § FS  Flooding Surface Surface d’'inondation
Un  Unconformity Surface d’unconformité

Au niveau de ces surfaces de corrélations datées, la position de la ligne du rivage
a été déterminée en distinguant le domaine continental du domaine marin.
L'argilosité des sédiments a ensuite ét€ estimée en convertissant la valeur du
gamma-ray lue au niveau de ces surfaces. Cette conversion a €té€ effectuée en
supposant l'existence d'une relation linéaire entre argilosité et radioactivité. Cette
valeur de l'argilosité a ensuite été transcrite en bathymétrie en utilisant l'expression
diagraphique des unités génétiques, préalablement calibrée sur carottes. Nous
disposons ainsi d'un modeéle géologique trés détaillé comprenant 15 surfaces datées
informées en faci¢s, en bathymétrie et en profondeur.

Dans le cadre de la simulation par le modele diffusif, nous avons extrait 12 puits
de la base de données compléte (figure 3.20 b), le long desquelles nous avons
supposé connus le facigs, 1a bathymétrie et la position des 15 surfaces datées (figure
3.21).

Coordonnées Lambert
Indice Nom des puits X b §
1 Cassin 558 232 1131 985
2 Ercuis 598 950 1170 390
3 Egry 608 553 1043 534
4 Lieusaint 616 136 1102 426
5 Chauconin 633 875 1141 366
6 Cudot 1D 661 134 1032 692
i Charmottes 5 644 150 1085 445
8 Fontaine au Bron 1 695 765 1131 882
9 La Richarde 697 720 1176 998
10 Prosnes 1 741 515 1165 455
11 Val d'Orvin 693 122 1073 359
12 Valdrez 740 271 1078 546
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Le but de cette simulation du Bassin de Paris est de tester la capacité du modele
diffusif & reconstituer I'histoire sédimentaire d'un bassin. Nous avons donc choisi
un nombre de puits nécessaire afin de couvrir I'ensemble du Bassin de Paris. Du
fait de la régularité de la sédimentation a cette époque (absence d'accidents
tectoniques locaux majeurs), 12 puits réguliérement espacés €taient suffisants.
Nous avons ensuite extrait de la base de données (issue de 1'analyse de plus de 500
puits) la position exacte des surfaces remarquables permettant une corrélation
précise de ces 12 puits. Nous avons ainsi obtenu une nouvelle base de données
constitué de 12 puits "parfaitement"” corrélés. A partir de cette nouvelle base, nous
avons essayé de restituer les géométries observées dans le Bassin de Paris a l'aide
du modele diffusif. L'utilisation d'une base parfaite nous permettra d'effectuer une
comparaison efficace entre les résultats du modele diffusif et le modele géologique,
non entachée par une erreur (malheureusement possible dans un cas réel) sur les
données.

11 est évident que dans un cas réel, l'utilisateur du modéle n'a le choix ni du
nombre de puits, ni de leur localisation. Pour "simuler" cette situation, nous aurions
pu choisir aléatoirement les puits, ou les localiser dans une région précise du
bassin, ou ... . De plus, si nous n'avions pas disposer du modele géologique
détaillée, nous n'aurions jamais pu positionner convenablement les 12 puits, ni
définir avec la méme précision les 15 surfaces remarquables de corrélation.
L'information, tant en qualité qu'en quantité, aurait été ainsi fortement dégradée.
Seule une analyse trés détaillée des données existantes permet au géologue
d'atténuer cette dégradation. Ce type d'étude de sensibilit¢ du modéle a
l'information existante, bien que fort intéressante, n'a d'intérét que si le modele est
géologiquement cohérent. Nous nous sommes attachés a tester cette cohérence, et a
mettre en lumiére les limites du modeles, avant de passer & cette seconde €tape, qui
ne sera réalisée qu'ultérieurement.

32. L'estimation des parameétres du modeéle diffusif

321. Estimation de I'accommodation

Au droit de ces 12 puits, nous connaissons la position des 15 surfaces
remarquables. Nous disposons de 15 points de mesure de I'épaisseur cumulée des
sédiments et de la bathymétrie au niveau desquels 1'dge est connu. Il est ainsi
possible d'obtenir I'évolution de I'accommodation au cours du temps en sommant
ces valeurs bathymétriques a I'épaisseur des s€diments (Granjeon et al., 1994). La
bathymétrie ne pouvant pas €tre définie au metre pres, cette €volution n'est qu'une
premigre estimation de l'accommodation qui sera ajustée par l'inversion. Cette
estimation permet d'obtenir 12 valeurs réparties sur I'ensemble du bassin, au niveau
de chacun des 15 surfaces datées.

Pour définir des cartes d'accommodation, parameétres indispensables a tous les
modeles de sédimentation, nous avons extrapolé ces 12 valeurs en utilisant une
méthode que nous avons appelé "la toile de l'araignée”.

Le principe de cette méthode consiste a trianguler le bassin étudié, et a définir un
plan d'interpolation au niveau de chacun des triangles ainsi défini (figure 3.22). Ce
plan d'interpolation est le plan qui passe par les trois sommets du triangle. Cette
méthode "arachnéenne" nécessite la connaissance de la position de la surface
recherchée au niveau de chacun des sommets des triangles. Nous disposons de 12
puits situés a l'intérieur du bassin. Pour permettre d'appliquer cette méthode
d'extrapolation sur les bordures du bassin ol nous n'avons pas d'informations,
nous avons défini 8 puits fictifs le long desquels nous avons estimé la position des



surfaces en réalisant une moyenne des positions mesurées au droit des puits les plus
proches. En numérotant les 12 puits réels de 1 a 12, et les 8 puits fictifs de 13 a 20,
la valeur au niveau des 8 puits est définie par le tableau suivant.

¢ 4 @ Puits réels (de 1 2 12)
7 O Puits fictifs (de 13 2 20)

figure 3.22. Méthode d'extrapolation de "la toile d'araignée”

Puits 13 | Moyenne des puits 1 et 3
Puits 14 | Moyenne des puits 3 et 6
Puits 15 | Moyenne des puits 6, 11 et 12
Puits 16 | Moyenne des puits 10 et 12
Puits 17 Moyenne des puits 9 et 10
Puits 18 Moyenne des puits 2 et 9
Puits 19 | Moyenne des puits 1 et 2
Puits 20 | Egal au puits 1

Cette méthode purement mathématique peut étre affinée si le contexte structural
du bassin étudi€ est connu. En particulier, dans le cas ou des coupes sismiques ou
des blocs sismiques sont disponibles, il est possible d'extraire une estimation plus
ou moins précise de la position des surfaces recherchées, et de mieux contraindre la
méthode d'extrapolation.

322. Estimation des apports sédimentaires

Afin d'obtenir une premiére estimation des flux entrants et sortants du Bassin de
Paris, nous nous sommes intéressés a 1'épaisseur moyenne des couches
sédimentaires, que nous avons estimés en moyennant l'épaisseur mesurée au droit
des 12 puits (figure 3.23).
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T@ps (Ma)

Epaisseur (m)
15 4
10 4
5 4 —l__ i
0
1 2 2a2b 3 4 CH 43 7 7b8 8X1112
1 1 1 3 1 1 L1 : 5% TN
Valanginien Hauterivien Barr. inf.
0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

figure 3.23. Epaisseurs moyennes des couches sédimentaires du Bassin de Paris

Hormis la premiére couche sédimentaire, comprise entre les marqueurs 1 et 2 et
correspondant aux sédiments Valanginien, on constate que 1'épaisseur moyenne des
couches est sensiblement constante, et de l'ordre de 3 a 5 métres, ce qui est en
accord avec la nature flexurale du bassin et la faible épaisseur accumulée durant
cette période. En supposant que cette €paisseur moyenne est représentative de
I'ensemble de la sédimentation du Bassin de Paris, nous pouvons estimer le bilan
des flux terrigénes entrant et sortant du bassin en couplant cette épaisseur a la

superficie du domaine d'étude et a I'dge des marqueurs (figure 3.24).

200 x 240 km? 335m

Superficie . Epaisseur

- Flux
@E 200 3 1200 km?®/Ma
0,232,9Ma
Flux (km3/Ma)
1500 .!
1000 - -
_///
e
500 il
/——-7/
0
1 2 222 3 4 CH 43 7 7b8 8X1112
- - 11 1 ~ ! 1 1 11 l.l 1
Valanginien Hauterivien Barr. inf.| Temps (Ma)
0 1 2 3 4 5 6 7 8 '9 ¥

figure 3.24. Estimation des flux terrigénes




Du fait d'une diminution de la durée des groupements d'unité€s génétiques, nous
constatons que le flux nécessaire pour remplir le Bassin de Paris doit augmenter au
cours du temps. Le bilan des flux terrigéne augmente ainsi de prés d'un ordre de
grandeur entre la base du Valanginien et le milieu du Barrémien. Ce flux est de
I'ordre de 200 a 1200 kilométres cubes par million d'années.

Bien que le bassin de Paris soit principalement remplie par des sédiments
terrigénes, une plate-forme carbonatée s'est formée a 1'Hauterivien, recouvrant
I'ensemble du sud-est du bassin. Cette plate-forme est délimitée par les surfaces 2 a
sa base et 3 a son toit. Au sein du modele diffusif, la production carbonatée est
définie par trois types de parametres: le taux de production optimal, la sensibilité a
la bathymétrie et l'inhibition silicoclastique. Ce taux optimal peut étre estimé en
mesurant la vitesse de sédimentation moyenne de cette plate-forme carbonatée.
L'épaisseur moyenne de la plate-forme est égale 15 métres et correspond a une
durée de sédimentation €gale a 1,6 million d'années. Le taux optimal est donc de
l'ordre de 10 metres par millions d'années. La valeur de ce paramétre, ainsi que
celles des deux autres, sera affinée par l'inversion des contraintes géologiques.

323. Estimation des coefficients de diffusion

Afin d'obtenir une estimation du coefficient de diffusion, nous avons supposé
que le flux de sédiment, de I'ordre de 500 kilomeétres cube par million d'années, est
introduit de maniére uniforme sur l'ensemble de la bordure ouest du bassin. Nous
pouvons donc définir un flux linéique, égal au flux entrant dans le bassin par unité
de longueur de la bordure ouest, de l'ordre de 2 kilométres carrés par million
d'années. Ce flux linéique est du méme ordre de grandeur que le flux introduit dans
le bassin du San Juan.

Afin de restituer les variations de la sablosité observée sur le modele géologique,
nous avons considéré que le sable est quatre fois moins diffusif que l'argile en
domaine marin (au lieu de deux fois seulement dans le cas du Bassin de San Juan).

Sable Argile
Continental (en km?2/ka) 25 25
Marin (en kmZ%/ka) 1 4

Ces valeurs seront également affinées par l'inversion, comme nous le verrons ci-
dessous.

33. L'inversion des contraintes géologiques

331. La méthodologie de l'inversion

A T'aide d'une analyse des contraintes géologiques, il nous a été possible d'avoir
une estimation de l'accommodation, des flux et des coefficients de diffusion.
Cependant, plusieurs problémes entachent la précision de ces données.

(1) 11 est impossible de définir une bathymétrie au metre pres. La valeur de
I'accommodation est ainsi connue avec une incertitude de l'ordre de cing a dix
metres. Cet écart se répercute sur les épaisseurs de sédiments simulées. Comme
nous cherchons a restituer ces épaisseurs avec un €écart inférieur au meétre, nous
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devons donc ajuster les valeurs d'accommodation, donc de bathymétrie, afin de
permettre le calage des simulations sur les contraintes géologiques.

(2) Les flux calculés précédemment correspondent aux bilans des flux entrant et
sortant du bassin, et ont été estimés en moyennant I'épaisseur des sédiments
mesurée au droit des douze puits. La localisation exacte des sources, la répartition
des apports le long des frontiéres du bassin, et la valeur exacte des flux est
cependant inconnue.

(3) Les coefficients de diffusion ont été estimés a partir d'un flux moyen et en
supposant que le transport est homogene sur I'ensemble du bassin. La valeur exacte
de ces coefficients est donc également imprécise.

Nous avons donc appliqué la méthode d'essai-erreur sur ces différents
parametres. Cette méthode, appliquée précédemment sur le Bassin du San Juan, est
moins ais€e a mettre en oeuvre dans le cas du Bassin de Paris du fait du passage a la
troisiéme dimension. Nous avons donc choisi d'utiliser la physique la plus simple:
la diffusion isotrope, en la rendant de plus en plus complexe si nécessaire au cours
de quatre étapes d'inversion.

(1) Dans un premier étape, nous supposons que les coefficients de diffusion sont
constants et que l'accommodation estimée est exacte. On utilise l'inversion pour
déterminer la localisation des sources sédimentaires et pour quantifier les apports
sédimentaires terrigénes en supposant que les apports en sable et en argile sont
toujours égaux. Dans le cas de la plate-forme carbonatée hauterivienne, l'inversion
permer de quantifier les différents parameétres caractérisant la production des
carbonates tels que le taux de production optimal ou la sensibilité & la bathymétrie et
a la turbidité de I'eau.

(2) Si cette inversion, fondée sur une diffusion isotrope, ne permet pas le calage
aux données de puits, nous remettons en cause dans en deuxiéme étape les
parametres physiques régissant le transport. On calcule l'efficacité de 1'écoulement
de I'eau permettant le transport des sédiments en supposant que cet écoulement est
régi par une regle de répartition sauvage, droite ou uniforme, ou une moyenne de
ces différentes reégles.

(3) Si le calage n'est toujours pas possible, nous ajustons les valeurs
bathymétriques estimées au droit des puits de calage dans un troisiéme étape. Cet
ajustement s'effectue en respectant deux régles. On ne peut pas modifier une valeur
bathymétrique de plus de 5 métres, et on conserve l'environnement de dép6t,
continental, littoral ou marin, identifié au droit du puits.

(4) Si de nouveau, il est impossible de restituer les données de puits aprés avoir
ajusté les bathymétries, essayé les différentes combinaisons d'écoulement de 1'eau,
et test€ toutes les valeurs possibles pour les coefficients de diffusion et pour les
flux, alors nous pouvons considérer dans un quatriéme étape que le modele diffusif
n'est pas adapté au probléme posé. Dans le cadre du bassin de Paris, cette
quatrieme €tape n'a pas été atteinte.

Nous pouvons résumer cette stratégie d'inversion par le tableau suivant:
p

ler étape Recherche de la position et de I'intensité des sources
sédimentaires en supposant la diffusion uniforme
2eme étape | Introduction d'une variation spatiale dans la diffusion
li€e a un €coulement droit ou sauvage de l'eau

3eme étape | Ajustement des bathymétries estimées aux puits par
l'analyse des diagraphies

4eme étape | Rejet du modele diffusif et recherche d'une nouvelle
approche physique
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332. L'estimation des apports sédimentaires par inversion des contraintes
géologiques

L'inversion des contraintes géologiques permet ainsi de définir les flux et les
coefficients de diffusion nécessaires a la restitution des épaisseurs de sédiments et
des faciés identifi€s au droit des 12 puits de calage.

Comme nous l'avions remarqué lors de l'estimation des parameétres, les flux de
sédiments et les coefficients de diffusion augmentent progressivement au cours du
temps. Le tableau suivant résume l'évolution du flux de sable, €gal au flux d'argile,
des coefficients de diffusion du sable et de I'écoulement de I'eau. Les coefficients
de diffusion du sable et de l'argile sont supposés toujours égaux en domaine
continental, tandis qu'en domaine marin, le sable est toujours supposé€ quatre fois
moins diffusif que l'argile.

Flux coefficient de diffusion (km?/Ma) | Ecoulement
Surface | (km3/Ma) continental marin de I'eau
(max/min) (max/min)
1 120 20/1 0,125/0 uniforme
2 120 sauvage
2a 100 uniforme
2b 70 40/1 0,25 /0,25
3 110
4 120
CH 220 sauvage
4.3 180 20/0,5 0,125 /0,025
7 100 80/ 10 125 /0,125
7b 420 5/0,625 uniforme
8 300 Zod { 0,31
8b 150 320/20 570,625
X 400 sauvage
11 700 480/ 30 o e
12 900

A chaque instant de simulation, le modele simule tout d'abord I'€coulement de
I'eau en suivant une régle de répartition soit uniforme, soit sauvage, et définit ainsi
en tout point du bassin l'efficacité de 1'écoulement de I'eau. A partir de cette
efficacité, il quantifie la valeur du coefficient de diffusion de chaque lithologie en
supposant une relation linéaire entre l'efficacité de I'eau et ces coefficients.

K
A

Klitho,maxH

Klitho,min

: Eeau
0 100 %

figure 3.24. Relation entre coefficient de diffusion et efficacité de l'eau
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Le flux de sédiments est toujours introduit par la bordure ouest du bassin. La
répartition des flux le long de cette bordure varie au cours du temps. Elle est définie
en cinq points, puis interpolée linéairement & I'ensemble de la bordure.
L'importance relative de ces cinq points est définie par le tableau suivant:

Position
Surface 0 km S50km [ 100km | 150km [ 200 km
1 7 13 20 27 33
2 7 13 20 27 b
2a 0 3 7 60 30
2b 20 40 24 14 2
3 5 15 27 35 18
4 16 32 40 8 4
CH 5 25 40 25 5
4.3 8 14 23 29 26
7 10 26 34 23 7
7b 16 29 34 17 4
8 67 33 0 0 0
8b 0 0 100 0 0
X 0 33 67 0 0
11 0 0 10 80 10
12 0 25 50 25 0

Au cours de 1'Hauterivien, une partie du flux sédimentaire est introduite par la
bordure nord.

Position rapport
Surface 0 km 60km | 120km | 180 km | 240 km | Nord-Ouest
1a2a 0 0 0 0 0 0
2b 18 36 26 16 4 25
3 25 30 25 13 7 0,6
4al2 0 0 0 0 0 0

De plus, une plate-forme carbonatée est produite en domaine marin. La
production augmente lin€airement jusqu'a une bathymétrie égale & 25 métres, puis
décroit exponentiellement jusqu'a une bathymétrie de 100 metres. Le confinement
de cette production au niveau de la bordure sud-est est contrdlée par la sensibilité
des carbonates a la sédimentation du sable et de l'argile. La vitesse de sédimentation
critique, ou sensibilité, est supposée €gale pour le sable et l'argile dans le cas du
Bassin de Paris.

Surface | Taux de production Sensibilité
(m/Ma) (m/Ma)
1a2 0 0
22a2a 8 0,25
2aa2b 10 1
2ba3 15 {5
4212 0 0

Bien que le nombre de parametres & estimer soit important, seuls quelques uns
sont trés sensibles et nécessitent un soin particulier pour étre estimés. Les
paramétres les plus sensibles sont liés a la production des carbonates. La simulation
de cette production €tant trés simplifiée, le modele diffusif n'a pas pu restitué
convenablement les surfaces 2a et 2b, correspondant a des surfaces intermédiaires



au sein de la plate-forme carbonatée. Ces surfaces présentent une topographie en
ddme plus ou moins accentué au sein de la plate-forme. Ces €carts ont cependant €té
compensés en calibrant rigoureusement la surface 3, marquant la fin de la
production carbonatée.

333, La vérification des résultats de l'inversion

Avant d'analyser la valeur des paramétres physiques, nous avons compar€ les
géométries simulées au modele géologique. Nous nous sommes intéressés a I'écart
entre les épaisseurs de sédiments prédites par la simulation et par le modele
géologique (figure 3.26).

(1) au niveau des 12 puits de calage
Epaisseurs
réelles (m)

100 m-

- Epaisseurs

(2) a 5 km des 12 puits de calage
Epaisseurs
réelles (m)

100 m

o Epaisseurs

0 10'0 ot simulées (m)

0

10'0 5 simulées (m)

(3) 2 10 km des 12 puits de calage

Epaisseurs
réelles (m)

(4) a 25 km des 12 puits de calage

Epaisseurs
réelles (m)

100 m< 100 m 4

ofR

- Epaisseurs
10'0 e simulées (m)

. Epaisseurs
100 m Simulées (m)

0 0

Chaque rond correspond a l'écart entre les épaisseurs réelles (modile géologique) et les épaisseurs
simulées (modele diffusif) mesuré au niveau des mailles de calcul se situant a 5, 10 ou 25 kilometres au
maximum des 12 puits de calage. Le diametre des ronds correspond 2 la distance entre chaque maille de
calcul et le puits de calage le plus proche.

figure 3.26. Ecart entre la simulation et le modéle géologique

Du fait du critére d'arrét imposé a l'inversion, les €carts mesurés au droit des
puits sont inférieurs a 1 meétre, soit environ 1 % de I'épaisseur de la formation
(figure 3.26 a). Cet €cart peut étre rendu extrémement faible si le critére d'arrét est
abaissé. Cependant, un gain en précision nécessite un temps de calcul de plus en
plus long.

Cet écart augmente progressivement lorsqu'on s'éloigne des 12 puits de
contraintes, pour atteindre environ 10 metres, soit 10 % d'erreur, a 25 kilometres
des puits (figure 3.26 b, c et d). Cette valeur €levée de 1'écart est liée a la rugosité
des surfaces réelles et a la définition de 'accommodation.
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Dans le cas des surfaces simulées, la rugosité est tres faible du fait de 1'utilisation
d'une équation de diffusion qui par essence tend a minimiser toute irrégularités de la
topographie. Au contraire, le modele géologique, fond€ sur 'analyse de plus de
500 puits distants parfois de quelques kilometres seulement, prend en compte
I'ensemble de la complexité naturelle avec les différentes ceintures de méandrisation
par exemple. Les surfaces du modele géologique peuvent ainsi présenter des
"bosses" et des "creux", ayant une amplitude de plusieurs metres et une longueur
d'onde de quelques kilomeétres, induits par une compaction différentielle des
différents systemes sédimentaires. Cette différence de rugosité empéche l'inversion
de réduire 1'écart important vu préc€édemment. En effet, un calage parfait au niveau
des puits ne pourrait pas supprimer 1'écart li€ a la différence intrinseque de rugosité.

Comme nous l'avons vu précédemment, I'accommodation, quantifiant I'espace
disponible pour les sédiments, est définie a 1'aide d'une méthode d'extrapolation
"arachnéenne" en se fondant sur la connaissance de douze puits. Entre chaque
puits, l'accommodation a ainsi ét€ définie a l'aide d'une succession de plan. Si nous
€tudions une coupe Nord Ouest - Sud Est reliant approximativement Beauvais a
Troyes (voir la localisation sur la figure 3.20) et extraite du bloc simulé en trois
dimensions, nous remarquons la forme plane du substratum induite par la définition
de 'accommodation (planche 5). Malheureusement, la réalité est beaucoup plus
complexe. Le schéma de corrélation issue de 1'analyse de quarante puits permet de
mettre en €vidence la structure complexe du substratum, avec le jeu possible de trois
failles majeures.

Du fait de la rugosité des surfaces réelles et de la non prise en compte de la
structure tectonique du bassin, on peut considérer que le modele diffusif permet de
restituer convenablement les épaisseurs des corps sédimentaires. Nous nous
sommes donc intéressés dans un deuxieéme temps a la restitution des
environnements de dépot.

Le modele géologique a mis en évidence la formation de nombreux lobes
deltaiques, ayant souvent une largeur de l'ordre de la dizaine de kilométres. La
simulation, fondée (1) sur une équation de diffusion qui tend a atténuer toute
irrégularité du relief, et (2) sur un maillage régulier dont la taille des mailles est
égale a 10 kilometres, ne peut pas restituer ces irrégularités de la nature (planche 5).

Les écarts entre le rivage défini par le modele géologique et le rivage prédit par le
modele diffusif (planche 6) ont ét€ résumés dans le tableau suivant.

Surface Ecart moyen | Ecart maximum
(km) (km)

2 15 30

2a 6 16
2b 16 34

3 12 28

4 10 22
CH 3 28
4.3 8 20

7 7 20

7b 6 16
gb 18 36

X 7 20

11 6 18
12 8 22
moyenne 10 36




Localisation du transect étudié

(a) Modele géologique
(obtenu & partir de l'analyse de 40 puits)

50 m

il

= N —in

J

L
VR

'\\\’ ke ‘\\\' — ‘ i v//, l-PIainealluvilale

! IR aRiy B PI. cotitre et Shoreface
9 ? 3 offshore

i Position des puits

B

(b) Simulation des environnements de dépots
(extraite du bloc 3D simulé)

50 m

B Pl alluviale et cHtire
Bl Shoreface
[ Offshore

50 km

Le modele géologique correspond 2 une premitre étude du Bassin de Paris, ayant servi de base postérieurement & @ Enveloppe des sédiments

T'établissernent du modzle géologique 3D. Lors de cette étude, il n'avait pas ét6 fait de distinction entre la plaine cdtidre et le
shoreface. Les couleurs rouge 2 jaune représentent ainsi sur le modele géologique 2D les dépots continentaux (plaine cotidre)

issue du modele géologique

et marins proximaux (shoreface et offshore supérieur).
Al'opposé, du fait de la difficulté & définir la séparation entre plaine cOtidre et plaine alluviale au niveau des simulations,
les couleurs rouge 2 jaune représentent sur la coupe simulée uniquement les dépots marins (shoreface et offshore supérieur).

(¢) Simulation des teneurs en sable, argile et carbonate
(extraite du bloc 3D simulé)

50 m

Bl Cuarbonate

Sédiments siliciclastiques

50 km Sable

Argile

[1-::«:::, Enveloppe des sédiments
issue du modele géologique

Planche 5: Simulation du Bassin du San Juan
comparaison des résultats du modeéle diffusif et du modéle géologique
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Surface 3: Hauterivien inférieur

100 km

Modéle géologique

Surface 4.3: Hauterivien supérieur

100 km

Modeéle géologique

Surface 8b: Barrémien inférieur

100 km

Modele géologique

Courbes isobathymétriques
Failles principales
Position des puits du modeéle géologique

Plaine continentale

s [ igne de rivage

Om gt
Shoreface supérieur
20m Shoreface inférieur
Offshore

Simulation

Simulation

Simulation

Ligne de rivage du modéle géologique
Failles principales
@ Position des 12 puits de contraintes

Plaine continentale
Shoreface supérieur
Shoreface inférieur
Offshore

Planche 6. Comparaison entre les environnements de dépéts réels et simulés
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(a) Simulation de la limite Barrémien inférieur- Barrémien supérieur (surface 12)

TRABLR

5

25

. Position des 12 puits de calage

«

Plaine continentale
Shoreface supérieur
Shoreface inférieur
Offshore

Plaine continentale
Shoreface supérieur
Shoreface inférieur
Offshore

Planche 7. Simulation du Crétacé inférieur du Bassin de Paris 151







(a) Géométries des corps sédimentaires : les lithologies

50 ‘“\

&
& Lithologies

Rapport sable - argile
<a 100 % sable

< ]00 % argile

B carbonate

(b) Géométries des corps sédimentaires : les dges des couches sédimentaires

Barrémien
inférieur

| Valanginien

Planche 8. Simulation du Crétacé inférieur du Bassin de Paris 153







La surface 1 étant enticrement continentale, et 1a surface 8 entiérement marine,
les écarts n'ont pas été quantifi€s au niveau de ces surfaces.

Bien que beaucoup plus lisse, on constate cependant que le modele prédit
convenablement la position du rivage. Malgré un écart maximal atteignant prés de
40 kilometres en bordure du bassin ou: I'information géologique est de mauvaise
qualité, I'écart moyen est de 'ordre de 10 kilométres. Cet écart est ainsi du méme
ordre de grandeur que la taille des mailles de simulation, égale a 10 kilométres. Une
diminution de 1'écart et une augmentation de la précision de la simulation nécessitent
ainsi l'utilisation de mailles de calcul plus petites. Malheureusement, cette
diminution de la taille des mailles est actuellement limitatif car elle génére une
augmentation importante du temps de calcul.

A partir d'une base de données réduite (12 puits et 15 surfaces) mais "parfaite”
car issue d'un modele géologique treés détaillé, nous constatons que le modele
diffusif permet d'obtenir une simulation trés proche de ce modéle géologique. Nous
pouvons donc considérer que cette simulation est géologiquement cohérente. Nous
pouvons ainsi analyser les variations au cours du temps des paramétres d'entrée du
modele, tels que les flux de sédiments ou d'eau, l'eustatisme ... ainsi que les
résultats, tels que les géométries ou les sablosités.

34. 1.'analyse de la simulation du Crétacé inférieur du Bassin de Paris

341. Analyse des géométries

La comparaison entre les résultats de la simulation et le modéle géologique nous
montre que cette simulation, fondée sur un calage des résultats sur 12 puits de
contraintes, permet d'obtenir des géométries et une distribution des faciés
comparable & la réalité. Si la base de données est "parfaite”, le modele permet
d'obtenir une simulation trés proche de la réalit€, bien que lissée.

Les implications du modele DIONISOS en géologie sont donc nombreuses. En
particulier, si nous nous plagons dans la situation ol nous ne disposons que de 12
puits et non plus d'un modele géologique tres détaillé, la simulation va permettre de
préciser la géométrie et le facits des corps sédimentaires (planches 7 et 8),
aboutissant ainsi & une meilleure connaissance du bassin étudié, si I'analyse des 12
puits a ét€ correctement réalisée.

En géologie pétroliere, le modéle va permettre de caractériser la géométrie et la
qualité des corps potentiellement réservoirs. Si nous analysons les résultats du
modele dans le cas du Bassin de Paris, nous constatons ansi la présence de deux
ensembles sableux sé€parés par une couche d'argile continentale au centre du bassin.
Ces deux ensembles sont connectés au niveau des bordures du bassin ot la faible
création d'accommodation a induit une condensation des séries sédimentaires et une
érosion des dépdts argileux continentaux.

Cette connection apparente, par le biais des périphéries du bassin, illustre la
caractéristique majeure du modele DIONISOS. De par sa conception, ce modéle
s'intéresse a l'expression dans les sédiments des variations des parameétres
allocycliques (eustatisme, subsidence, flux). Il peut ainsi mettre en évidence les
géométries moyennes des ensembles sédimentaires, ainsi que le faciés moyen au
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sein de ces ensembles. Cependant, il ne peut pas restituer toutes les hétérogénéités
des facies induites par les processus autocycliques.

Afin d'obtenir une meilleure description des sédiments, indispensables lors de
I'étude de la migration de fluides, tant en hydrogéologie qu'en géologie pétroliere, il
est nécessaire de coupler le modele diffusif avec une autre approche, soit
particulaire, soit stochastique. Cette approche complémentaire a pour but de
restituer les hétérogénéités des s€diments en prenant en considération les paramétres
simulés par le modele diffusif (flux d'eau, pente de dépdt, sablosité, bathymétrie,
...). Un couplage entre un modele diffusif et un modele particulaire ou stochastique
permettra ainsi d'obtenir une description complete du bassin étudié, a grande
comme 2 petite échelle.

Au-dela de ces aspects géométriques et faciologiques qui, comme dans le cas du
Bassin du San Juan, ne constitue que le seul atout du modele diffusif, la force du
modele réside dans la nécessité de quantifier les paramétres physiques nécessaires a
la formation de ces géométries et a la ségrégation du sable, de 1'argile et des
carbonates.

342. Implication des datations imposées par la stratigraphie génétique

Dans le cas du Bassin de Paris, I'dge des surfaces remarquables a été€ imposé par
le dénombrement des unités génétiques et le calage sur les zones d'ammonites
étalonnées sur I'échelle chronostratigraphique d'Odin (Odin et Odin, 1990).

Comme nous l'avions noté lors de l'estimation des paramétres du modéle, la -
valeur de 1'dge des surfaces impose d'augmenter progressivement le flux de
sédiments et les coefficients de diffusion au cours du temps.

Surface Age relatf Flux total Coefficient de
(Ma) (km3/Ma) diffusion (km?/ka)
1 0 120 20
2 2,9
2a 3,8 100
2b 4,1 70 40
3 4,5 110
4 5,5 120
CH 6,0 220
4.3 6,4 180 20
7 6,9 100 80
7b 7,3 420
8 7,5 300
&b 7,8 150 320
X 8,0 400
11 8,3 700 480
12 8.5 900

La valeur du coefficient de diffusion augmente conjointement avec le flux de
sédiment. Ce lien entre le flux de sédiment et le coefficient de diffusion est réalisé
par I'écoulement de I'eau.
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Deux types de relations existent entre le flux d'eau et le flux de sédiment. On
peut considérer que le flux de sédiments transportés par I'ean augmente bien que le
flux d'eau reste constant, ou que le flux de sédiments augmente car le flux d'eau
augmente. Dans le premier cas, la concentration de sédiments dans 1'eau augmente
progressivement tandis qu'elle reste constante dans le second cas. Ces deux cas
extrémes peuvent par exemple étre illustrés respectivement par la formation d'un
cone alluvial et d'un prisme deltaique.

Dans le cas du Bassin de Paris, il est raisonnable de retenir le second cas, et de
considérer que le flux d'eau a augmenté au cours du temps. Cette augmentation du
flux d'eau a ainsi induit une augmentation du coefficient de diffusion apparent.

Comme ce résultat est 1i€ a l'utilisation de 1'échelle chronostratigraphique
d'Odin, nous nous sommes interrogé sur l'influence de ces datations.

343. Etude de 1a sensibilité du paramétre temps

Pour tester l'influence des datations utilis€es jusqu'a présent, nous avons
cherché a appliquer une autre €chelle chronostratigraphique en supposant valide
I'assimilation entre les marqueurs chronostratigraphique de ces échelles et les
surfaces remarquables. Nous avons ainsi appliqué I'échelle de Gradstein et al.
(1994) afin d'obtenir une nouvelle datation des marqueurs. Le principe
d'adimensionnement des lois physiques (encart 1) nous permet d'obtenir la valeur
des paramétres physiques nécessaires a l'obtention d'une simulation présentant les
mémes géométries de corps sédimentaires que lors de l'utilisation de la échelle
d'Odin.

0, T,

X, H,

Qreduzt

(H,T,X,.Q,) grandeurs caractéristiques du bassin étudié

O, caui le flux réduit caractéristique du bassin étudié

En utilisant les flux réduits, nous avons déterminé les flux de sédiments requis
par l'application de I'échelle de Gradstein ez al. (1994).

Echelle d'Odin Echelle de Gradstein
(Odin et Odin, 1990) (Gradstein er al., 1994)
Age | Durée des Flux Age Age Durée des Flux
relatif | couches | (km3/Ma) || absolu relatif couches | (km3/Ma)
(Ma) (Ma) (Ma) (Ma) (Ma)

2 2.9 2,9 120 132,0 3,5 35 99
2a 3,8 0,9 100 131,6 39 04 225
2b 4,1 0,3 70 130,8 4,7 0,8 26

3 4,5 0,4 110 130,0 5,5 0,8 55

4 5,5 1,0 120 129.0 6,5 1,0 120

CH 6,0 0,5 220 128,5 7,0 0,5 220
4.3 6,4 0,4 180 128,2 7.3 0,3 240

7 6,9 0,5 100 127,5 8,0 0,7 - 71
7b 7,3 0,4 420 126,8 8,7 0,7 240

8 7,5 0,2 300 126,6 8,9 0,2 300
8b 7,8 0,3 150 126,1 94 0,5 90
X 8,0 0,2 400 125,8 9.7 0,3 267
11 8,3 0,3 700 1254 10,1 0,4 525
12 8,5 0,2 500 125,0 10,5 04 450
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figure 3.27. Comparaison des flux obtenus avec la échelle d'Odin et la échelle de Gradstein

L'application des deux échelles chronostratigraphiques implique une
augmentation du flux de s€diment au cours du temps (figure 3.27).

L'augmentation du flux est cependant moins sensible lors de l'utilisation de
I'échelle de Gradstein ez al. par rapport & I'échelle d'Odin. Nous nous sommes alors
demandé quelle devrait étre I'échelle chronostratigraphique permettant d'obtenir un
flux de sédiment constant. En utilisant de nouveau les flux réduits, nous avons
établi cette nouvelle échelle que nous avons bornée sur la surface initiale (surface 1)
et finale (surface 12) par rapport aux valeurs déduites de I'échelle d'Odin. Le flux
de sédiment est alors égal a 163 kilométres cubes par million d'années, et les
datations des surfaces sont définies par le tableau suivant.

Echelle d'Odin Echelle de Gradstein Flux constant

Agerelatif | Durée | Agerelatif | Age normé Durée Age relatif Durée

Ma) (Ma) (Ma) Ma) (Ma) (Ma) (Ma)

1 0 - 0 0 - 0 -

2 2,9 2.9 3.5 2.8 2.8 1.9 1,9
2a 3,8 0.9 3.9 3.2 0,4 2.3 0,4
2b 4,1 0,3 4,7 38 0,6 24 0,1
3 4,5 0.4 5,5 4.5 0,7 2.7 0,3
4 5,5 1,0 6.5 53 0,8 33 0,6
CH 6,0 0,5 7,0 5.7 04 39 0,6
4.3 6,4 0.4 7,3 5.9 0,2 43 0,4
7 6,9 0,5 8,0 6.5 0,6 4.5 0,2
7b 7,3 0.4 8.7 7.0 0,5 54 0,9
8 7,5 0,2 8.9 7.2 0,2 5.8 0,4
8b 7,8 0,3 94 7.6 0.4 6.0 0,2
X 8,0 0,2 9,7 7.9 0,3 64 0.4
11 8,3 0,3 10,1 8.2 0.3 7.5 0,9
12 8,5 0,2 10,5 8.5 0,3 8.5 1,0

L'application de I'échelle issue de I'hypothése d'un flux d'intensité constante
induit une variation relative de la durée des couches sédimentaires de l'ordre de
300 000 ans, avec une variation maximale de l'ordre du million d'années pour la
premiére et la derni€re demi-séquence.




TOdin TOdin TGradstein
Surface - TGradstein - TFlux - TFlux
2 0,1 1,0 0,9
2a 0,5 0,5 0,0
2b -0,3 0,2 0,5
3 -0,3 0,1 04
4 0,2 0.4 0,2
CH 0,1 -0,1 -0,2
4.3 0,2 0,0 -0,2
7 0,1 0,3 0,2
7b 0,1 0,5 0,4
8 0,0 -0,2 -0,2
8b 0,1 0,1 0,0
X -0,1 -0,2 -0,1
11 0,0 -0,6 -0,6
12 -0,1 -0,8 -0,7
moyenne 0,16 Ma 0,36 Ma 0,33 Ma
maximum 0,5 Ma 1,0 Ma 0,9 Ma

La comparaison entre les trois échelles chronostratigraphiques montre que l'écart
entre I'échelle définie en supposant I'intensité du flux constante et les deux autres
échelles est deux fois plus important que I'écart entre les échelles d'Odin et de
Gradstein et al. De plus, comme la localisation des sources sédimentaires et le
régime d'écoulement de l'eau évoluent au cours du temps, il semble raisonnable de
penser que le flux de sédiments a réellement augmenté au cours du Crétacé
inférieur, passant d'une valeur de I'ordre de 100 kilométres cube par million
d'années a une valeur de l'ordre de 500 & 1000 kilomeétres cubes par million
d'années. Cette augmentation d'un ordre de grandeur du flux de sédiment est
probablement li€ a I'accélération de la surrection du Massif Armoricain en réponse a
I'ouverture de 1'Atlantique et du Golfe de Gascogne.

Conclusion

Le modele diffusif, fondé€ sur des lois physiques empiriques, a été appliqué avec
succes sur des cas théoriques simples en deux et en trois dimensions, et sur deux
cas réels. La taille des objets sédimentaires simulés est typiquement & 'échelle
"réservoir” (Groupe du Mesa Verde du Bassin du San Juan) et a 1'échelle "bassin”
(Crétac€ inférieur du Bassin de Paris).

Au-dela de 1a validation physique, il nous semble ainsi que le modele diffusif est
géologiquement cohérent et correspond a l'objectif fixé au modéle (3D,
multilithologie, dizaines & centaines de kilométres, centaines de milliers & dizaines
de millions d'années).
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Chapitre 4
DIONISOS: bilan et perspectives

Au terme de I'application de DIONISOS & des cas théoriques et réels, notre propos
est maintenant de discuter son statut, ses points forts et ses faiblesses. Au dela, il
s'agit, en le confrontant aux autres types de modélisation, de dégager les
développements futurs des modgles stratigraphiques, et plus particulierement de
DIONISOS.

1. DIONISOS face aux _modeles diffusifs

Afin de simuler en 3D le remplissage multilithologique d'un bassin sédimentaire,
nous avons choisi de développer un mod¢le diffusif (chapitres 1 et 2).

11, Les modeéles diffusifs actuels

L'équation de diffusion est couramment appliquée en physique pour représenter
I'écoulement des fluides dans un milieu poreux (loi de Darcy), la propagation de la
chaleur (loi de Fourier) ou la diffusion d'un composant chimique dans un fluide (loi
de Fick). Depuis les travaux de Culling (1960), cette équation a été utilisée en
géomorphologie et en géologie.

(1) Application en géomorphologie

En géomorphologie, I'équation de diffusion a ét€ abondamment utilisée afin de
simuler 1'évolution des escarpements (Colman et Watson, 1978, Begin, 1993) et
des cours d'eau (Begin, 1988). Récemment, elle a été couplée dans de nombreux
modeles avec des lois de transport advectif. Le transport des sédiments est supposé
s'effectuer principalement par advection, tandis que la diffusion n'est utilisée que
pour lisser les reliefs et atténuer les irrégularités générées par l'instabilité des
processus advectifs (Beaumont et al., 1993, Chalaron et al, 1994, Kooi et
Beaumont, 1994, Tucker et Slingerland, 1995). Ces modéles diffusifs ne
s'intéressent malheureusement qu'aux morphologies en érosion.

(2) Application en géologie

Afin de quantifier l'influence de la subsidence sur la sédimentation, de nombreux
modeles tectoniques ont utilisé des principes géométriques pour simuler la
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répartition des sédiments dans un bassin. IIs ont par exemple €té couplé une
description détaillée des chevauchements crustaux (Zoetemeijer et al., 1992,
Zoetemeijer, 1994) ou des phénomenes d'extension (Schlische, 1991), avec
I'hypotheése d'un remplissage complet de tout I'espace compris entre le fond marin
du bassin et le niveau de la mer. Dans le but de mieux appréhender les géométries
des ensembles sédimentaires, de nombreux auteurs ont eu recours a 1'équation de
diffusion afin de simuler de maniere plus réaliste le transport des sédiments a
grande échelle (Soni, 1981, Jordan et Flemings, 1991, Heller et Paola, 1992). Un
progres important a été réalisé par Rivenaes (1988) qui introduisit le concept de la
multilithologie dans 1'équation de diffusion, permettant ainsi la simulation du
transport différentiel de plusieurs lithologies. Son modele est cependant restreint a
I'étude de coupes en deux dimensions.

12. Le statut du modéele

En nous inspirant de cette double filiation géomorphologique et géologique,
nous avons développé un modele diffusif. Nous nous sommes intéress€s a l'origine
physique de I'équation avant de valider le modele sur des cas théoriques et réels.

121. La validation physique du modéle

Afin de mieux comprendre l'origine physique de I'équation de diffusion, et de
mieux cerner les limites d'application de cette équation empirique de transport des
sédiments a grande €chelle (quelques dizaines a plusieurs centaines de kilométres, et
quelques centaines de milliers a plusieurs dizaines de millions d'années), nous nous
sommes intéressé€s aux lois de transport & petite échelle (quelques dizaines a la
centaine de metres, quelques jours a plusieurs mois). Nous avons ainsi pu montrer
que le couplage de lois de la mécanique des fluides aboutit a une équation de
diffusion. Cette démonstration est fondée sur I'hypothese que I'écoulement de 'eau
et des sédiments est en €quilibre. L'énergie cinétique de l'eau est ainsi supposée
égale a la perte en énergie potentielle de 1'eau, proportionnelle 4 1a pente du bassin.
En quantifiant le travail que doit fournir I'eau pour transporter les sédiments en
suspension ou par traction, nous aboutissons ainsi 2 une équation de diffusion
reliant le flux de sédiments a la pente du bassin (énergie de I'eau), au flux d'eau
(capacité de transport de 1'eau), et & un coefficient de diffusion (efficacité du
transport). Cette équation de transport a petite échelle a été validée empiriquement
par I'étude de l'évolution de cours d'eaux (Begin, 1988) et d'escarpement (Nash,
1980, Colman et Watson, 1983).

Pour utiliser cette équation en modélisation de bassins sédimentaires, nous
l'avons extrapolée en trois dimensions, étendue au domaine marin, et appliquée sur
des sédiments multi-lithologiques. Ce passage a 1'étude du transport & grande
échelle nous a conduit & définir différents modes d'écoulement de l'eau: droit,
sauvage et uniforme. Ces différents modes d'écoulement caractérisent un régime
hydrodynamique des fleuves plus ou moins important, et conduisent respectivement
a la reconstitution de chaque chenal (écoulement droit), & la prise en compte d'une
probabilité d'avulsion des chenaux dans de vastes ceintures de méandrisation
(écoulement sauvage), et a une uniformisation de I'‘écoulement de I'eau (écoulement
uniforme). De plus, la simulation du transport différentiel mais simultané de
plusieurs lithologies nous a amené a considérer que 1'écoulement des sédiments
s'effectue au sein d'une couche d'altération superficielle.




122. La validation géologique du modele

Afin de valider l'application de I'équation de diffusion, nous I'avons appliqué
sur des cas théoriques et sur des cas réels.

(1) Les cas théoriques

En nous fondant sur des parameétres géologiquement réalistes (morphologie du
bassin, apports sédimentaires, subsidence, eustatisme), nous avons simulé la
réponse stratigraphique d'une variation du niveau relatif de la mer en supposant que
les coefficients de diffusion, régissant le transport des s€diments, sont constants au
cours du temps. Une simple différentiation du comportement en domaine
continental (coefficients de diffusion élevés) et en domaine marin (coefficients de
diffusion faibles) permet de restituer les deux observations fondamentales mises en
évidence par la stratigraphie génétique : le partitionnement volumétrique des
sédiments et la distorsion des unités génétiques.

La migration de la ligne de rivage et la modification dynamique du profil de
dépot induisent un enregistrement différentiel contrdlée par une physique constante
au cours du temps.

(2) Les cas réels

Apres cette premiére validation géologique, nous avons appliqué le modéle
diffusif sur deux cas réels: le Bassin du San Juan (Colorado, USA) et le Bassin de
Paris. A partir de modéles géologiques définis respectivement avec 19 et 502 puits,
nous avons extrait un nombre réduit de données (3 puits sur 19 pour le Bassin du
San Juan, et 12 sur 502 pour le Bassin de Paris), afin de contraindre les simulations
de chacun de ces deux bassins. Cette démarche nous a permis de tester la cohérence
géologique du modele DIONISOS en comparant les résultats des simulations au
modele géologique.

Afin de caler ces résultats sur les contraintes géologiques (épaisseurs et facigs
des couches sédimentaires), nous avons eu recours a une stratégie d'inversion,
consistant a définir progressivement par une méthode d'essai-erreur les différents
parametres du modele (coefficients de diffusion, accommodation, localisation des
sources d'apports, flux de sédiments, ...).

Les simulations ont permis de tester différentes hypothéses sur les parameétres
physiques en ayant recours a la faculté d'adimensionnement des lois physiques, et
en particulier de I'€quation de diffusion. Une mé€me géométrie sédimentaire peut en
effet €tre obtenue par tout ensemble de parameétres respectant les conditions de
I'adimensionnement, tel que I'€galité des flux réduits et des coefficients de diffusion
réduits. Ce principe permet de tester différentes hypotheses sur les datations ou sur
I'évolution des flux et de I'accommodation au cours du temps, conduisant ainsi &
I'estimation du jeu de paramétres géologiquement le plus réaliste.

123. Conclusion: le statut du modéle DIONISOS

L'équation de diffusion que nous avons utilisée, inspirée d'une double filiation
géomorphologique et géologique, et valide sur de petites échelles de temps et
d'espace, a €té extrapolée a de grandes échelles. Le modele physique ainsi obtenu
permet de restituer sur des cas théoriques les principes de la stratigraphie génétique,
et sur des cas réels les géométries observées. Le modele est donc validé
géologiquement.
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13. Les points faibles

L'étude du fondement physique de 1'équation de diffusion nous a permis de
mieux cerner ses limites d'application.

131. Le domaine continental

Le passage de la petite a la grande échelle nous a conduits a la définition de trois
modes d'écoulements de I'eau: droit, sauvage et uniforme. Le modele diffusif peut
ainsi simuler en trois dimensions l'incision d'une vallée (planches 1 et 2).
Cependant, lors de I'étude d'une section verticale en deux dimensions, aucun
écoulement de 1'eau ne peut €tre simulé. Le modele diffusif ne peut donc pas
représenter les différents chenaux ou ceintures de méandrisation. Nous constatons
de plus sur les cas théoriques que la sablosité présente une valeur sensiblement
constante en tout point du bassin et au cours du temps. Cette constance de la
sablosité est induite par la constance des apports et des coefficients de diffusion lors
de I'étude de bassins en 2D.

Cette faiblesse du modgle diffusif en deux dimensions peut ainsi €tre levée, soit
par une modification des parameétres de flux et de diffusion, soit par le biais du
couplage du modele diffusif avec un modele stochastique ou particulaire. La
premiére approche semble cependant dangereuse. Elle nécessite en effet d'introduire
des concepts géologiques dans le modele diffusif. Cette introduction rendrait ainsi
I'approche diffusive dépendante de la validité de ces concepts, a l'instar des
modeles géométriques. Au contraire, la seconde approche semble plus réaliste. Elle
sépare ainsi les processus allocycliques et les processus autocycliques.

Le modéle diffusif a pour but de simuler l'expression des processus
allocycliques et d'obtenir ainsi les géométries et facies moyens des ensembles
sédimentaires, tandis que le modele particulaire ou stochastique a pour but de
restituer, au sein des enveloppes prédites par le modele diffusif, les hétérogénéités
des faciés induites par les processus autocycliques.

132. Le domaine marin

L'étude du fondement physique de I'équation de diffusion nous a montré que le
transport des sédiments est issu d'une transformation locale de I'énergie potentielle
de I'=sau, supposée proportionnelle a la pente. Ainsi, I'écriture actuelle de 1'équation
de diffusion ne permet pas de simuler le transport par les vagues ou par la marée, ni
le mouvement des turbidites.

Dans le cas des vagues, nous avons vu qu'il est nécessaire d'introduire une loi
de transport empirique reliant le flux de sédiments induit par la dérive littorale &
I'énergie de la houle, la vitesse de propagation de I'énergie et 1'angle d'approche
des vagues (Komar, 1970). Cette loi, validée empiriquement sur de petites échelles
de temps (quelques mois a quelques années), nécessite cependant d'étre validée sur
de grandes échelles.




14, Les points forts

Malgré ces points faibles, le modele DIONISOS permet d'appréhender en 3D le
remplissage multilithologique d'un bassin, et de tester ainsi la cohérence d'une base
de données, voire d'aider a la prédiction de la position et de la géométrie des corps
sédimentaires.

141. I a prédictibilité des géométries sédimentaires

L'application du modele DIONISOS sur deux cas réels illustre les implications en
géologie d'une telle approche déterministe.

En comparant les simulations et les modeles géologiques, nous avons constaté
que 'utilisation du modéle DIONISOS aboutit & une prédiction réaliste des épaisseurs
des corps sédimentaires (avec une erreur maximale de l'ordre de 5 métres a 25
kilomeétres des puits de contraintes) et des faci€s (avec une erreur maximale sur la
position du rivage de l'ordre de 10 kilomeétres). Le modele diffusif reproduit les
données géologiques de maniére réaliste.

Les applications de cette approche en simulation pure sont nombreuses du fait de
la capacité du modele a prédire des géométries et des facies géologiquement
réalistes. Ces parametres, calés aux données de puits, permettent ainsi d'affiner la
connaissance globale du bassin en précisant la localisation et la qualité des corps
¢ventuellement réservoirs.

142 1 e retour A l'information géologique

Le modele DIONISOS nécessite, pour restituer les géométries sédimentaires, une
parfaite reconstitution des parametres physiques & grande échelle (quantification des
flux, des coefficients de diffusion, ...). La cohérence physique et géologique des
simulations permet ainsi un double retour vers l'information géologique.

(1) Cohérence des corrélations

D'une part, le modele permet d'identifier quels sont les couplages de
I'accommodation, des apports sédimentaires et des coefficients de diffusion, qui
doivent €tre définis afin de restituer les géométries observées, et par conséquent le
schéma de corrélation propos€ des données de puits. La cohérence géologique, ou
I'impossibilité, de ces différents couplages permet ainsi de confirmer, ou
d'infirmer, un choix de schéma de corrélation parmi d'autres.

(2) Affinement des données

D'autre part, nous avons vu que sur des cas théoriques, les simulations induisent
une quantification de parameétres géologiques (pente du littoral, bathymétrie,
épaisseur des couches sédimentaires, sablosité, ...). Elles ont ainsi montré la
complexité de la relation entre bathymétrie et sablosité. Cette observation, déja
pressentie par certains sédimentologues (Navarre, 1995), conduit ainsi & une ré-
évaluation critique des mesures de paléo-bathymétrie effectuées a partir des
diagraphies ou des données d'affleurement. Sur des cas réels, la nécessité de définir
précisément 1'évolution de 'accommodation au cours du temps aboutit de méme a
un affinement de la mesure des paléobathymétries.
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La recherche d'une simulation contrainte aux données de puits permet ainsi
d'affiner l'interprétation et la corrélation de ces données en les rendant
physiquement cohérentes.

2, DIONISOS face aux autres approches déterministes

Différentes approches déterministes ont été développées afin de simuler le
remplissage sédimentaire d'un bassin. Nous les avons regroupées en trois familles
(voir le Chapitre 1): les mod¢les géométriques, les modeles diffusifs et les modeles
particulaires.

21, Les modeles géométriques

Les modeles géométriques sont fondés sur la définition géométrique d'un profil
d'équilibre en 2D, issu des concepts de la stratigraphie sismique ou génétique en
fonction de 'échelle d'application du modele. Des pseudo-facies, définis a partir de
la bathymétrie et de la pente du sol, sont utilisés afin d'habiller les géométries
obtenues.

Du fait de sa conception, cette approche géométrique ne peut pas convenir aux

objectifs que nous cherchons a atteindre.

(1) L'étude du Bassin de Paris nous a permis de voir que la morphologie d'un
bassin est extrémement difficile & définir en 3D. Nous avons ainsi constaté
une évolution de la direction de la ligne de rivage, sensiblement Sud Ouest -
Nord Est a I'Hauterivien, puis Nord - Sud, voire Nord Ouest - Sud Est au
Barrémien, ainsi qu'une forme plus ou moins lobée de cette ligne de rivage
(Planche 6). IlI est ainsi impossible de restituer ces modifications
morphologiques avec uniquement des principes géométriques.

(2) Nous cherchons a définir physiquement I'évolution de la sablosité au sein
des couches sédimentaires. L'utilisation de pseudo-facie¢s définis
géométriquement empéche ainsi d'atteindre cette objectif.

Malgré ces handicaps, I'approche g€ométrique permet une estimation rapide en
2D du remplissage sédimentaire d'un bassin, ainsi que de 1'évolution de
I'accommodation. Ces parametres peuvent Etre utilisés comme parameétres initiaux
de l'inversion, et ainsi diminuer le temps de calcul nécessaire a cette inversion.

22. Les modeles particulaires

Les modeles particulaires ont 'avantage énorme d'étre fondés sur un ensemble
de lois décrivant les processus physiques sur de petites échelles de temps et
d'espace. A partir d'un calcul des caractéristiques de I'écoulement de I'eau, ils en
déduisent ainsi le mouvement des sédiments, ainsi que le taux d'érosion ou de
sédimentation en chaque point du bassin. L'application des lois physiques sur
différentes tailles de grains de sédiments permet ainsi a ces modeles de restituer la




sablosité réelle, et non plus moyenne comme dans le cas du modele diffusif, en
chaque point du bassin.

Cette avantage est également leur plus grande faiblesse. Ces mode¢les sont en
effet trés dépendants des conditions limites imposées aux lois physiques: la
définition de la morphologie initiale du bassin et la quantification des flux d'eau et
de sédiment en chaque point de la bordure du bassin. Une modification de la
morphologie initiale peut conduire & un changement du cours de l'eau, et a une forte
influence sur la localisation et la géométrie des corps sédimentaires. Les modeles
particulaires, fondées sur des lois décrivant en détail 1'écoulement de I'eau, sont
ainsi instables dans le temps et trés sensibles & la nature chaotique des processus
sédimentaires.

Dans le modele diffusif, ce chaos déterministe a €t€ inhibé€ par le biais de la prise
en compte d'une probabilité d'occurrence des chenaux (écoulement sauvage) ou de
l'uniformité de la diffusion (€coulement uniforme). Seul I'écoulement droit est sujet
a ce chaos, du fait de la restitution de la position de chaque chenal.

Les modeles particulaires, permettant d'appréhender la dynamique des transports
sédimentaires sur de petites échelles, sont ainsi réservés a I'étude de formations
sédimentaires de durée réduite, de 1'ordre de quelques millénaires & quelques
dizaines de milliers d'années.

23. L'imbrication des différentes approches

Nous constatons ainsi que ces trois approches déterministes présentent une
structure déterministe gigogne et peuvent €tre utilisées de mani¢re complémentaire.

(1) Les modeles géométriques permettent une estimation rapide des variations de
I'accommodation et des géométries.

(2) Les modeles diffusifs, par la prise en compte d'une physique empirique a
grande €chelle, permettent d'affiner la définition de ces géométries et des
faci¢s en simulant 'évolution globale du syst¢éme sédimentaire.

(3) A l'intérieur de ces ensembles sédimentaires dont seuls l'enveloppe et le
facies moyen ont €t€ estimés, les modeles particulaires permettent de simuler
de maniere déterministe la répartition exacte de chaque lithologie, et
d'appréhender ainsi les hétérogénéités des corps réservoirs.

Le choix d'une de ces trois approches complémentaires dépend ainsi de 'objectif
fixé & la simulation.

3. Perspectives de développement

Le modele diffusif a €t€ validé physiquement a l'aide du couplage de lois
hydrologiques, et géologiquement grace a I'étude de cas théoriques et réels et la
calibration, par le biais d'une stratégie d'inversion, des parametres du modgle et des
résultats de la simulation sur des contraintes géologiques.

169




170

Malgré ces premiers résultats encourageants, plusieurs points restent encore a
tester et a améliorer.

(1) L'origine empirique de I'équation de diffusion

La validation physique de 1'équation de diffusion repose sur des lois
empiriques de transport a petites échelles, et sur un passage aux grandes
échelles de temps et d'espace de ces lois. 11 serait intéressant de rechercher
une démonstration physique validant ou rejetant I'équation de diffusion a ces
grandes échelles. Cette validation devra tenir compte des différents régimes
hydrauliques des cours d'eau, depuis les crues jusqu'aux étiages. Elle
reposera donc sur des notions de probabilité d'occurence de chacun de ces
régimes. L'équation de diffusion étant supposée égale a la résultante moyenne
de tous les transports sédimentaires, cette validation permettrait de mieux
quantifier la variance par rapport a cette moyenne, et ainsi le degré de fiabilité
de I'équation de diffusion.

(2) La compaction

Bien que le modele permette de simuler la compaction des sédiments, cette
compaction n'a pas été simulée sur le Bassin de Paris ni sur le Bassin du San
Juan du fait de la difficult€ de définir des taux de décompaction & de faibles
profondeurs d'enfouissement. Les épaisseurs des formations simulées €tant
faibles dans le cas de ces deux bassins (de l'ordre de 100 et 300 métres), la
compaction pouvait étre négligée. Nous avons cependant constaté la présence
d'une subsidence différentielle anormale, certainement liée & une compaction
différentielle, dans le cas du Bassin du San Juan. Il est ainsi également
nécessaire de tester l'influence de cette compaction sur la valeur des
parametres du modéle.

(3) Les vagues, la marée et les turbidites

Des lois empiriques de transport des sédiments, soit induit par les vagues ou
par la marée, soit au sein d'un cortége turbiditique, n'existent qu'a de petites
échelles de temps et d'espace. Il est nécessaire de mieux comprendre la
physique sous-jacente a ces processus afin de définir des lois applicables sur
de plus grandes échelles.

(4) Les carbonates

Bien que le modele DIONISOS permette de simuler la production carbonatée, la
simulation des carbonates n'a pu €tre testée que partiellement sur le Bassin de
Paris. 11 est ainsi nécessaire d'appliquer le mod¢le sur quelques cas théoriques
et réels afin de valider les choix retenus et de les améliorer.

Au-dela de ces quelques points, le couplage de ce modele avec des modeles
tectoniques analogiques et numériques, et notamment avec les modeles de
déformation de la lithosphére, permettra de mieux comprendre l'interaction entre
tectonique et s€diments. Quels sont les incidences des différentes longueurs d'onde
de la déformation, et plus particuli¢rement celles des courtes longueurs d'onde ? En
quoi la régularité et la vitesse d'un processus contrdle-t-il de maniére significatif
I'enregistrement sédimentaire ?










Conclusion générale

La compréhension de la géométrie des sédiments a toutes les échelles de temps et
d'espace passe par la réponse a trois questions fondamentales:

» Combien d'espace disponible pour piéger les sédiments est créé dans le bassin?

» Quel volume de sédiment est introduit ou produit dans le bassin ?

» Comment ces sédiments sont-ils répartis dans le bassin ?

Le propos de ce travail a consist¢ & construire un modéle numérique
stratigraphique permettant de simuler, par l'utilisation d'une loi de transport 3D et
multilithologique, la réponse stratigraphique d'une variation du niveau relatif de la
mer sur de grandes €chelles de temps (quelques centaines de milliers & quelques
dizaines de millions d'années) et d'espace (quelques dizaines & centaines de
kilométres).

(1) L'approche diffusive

Trois types de modélisation stratigraphique déterministe sont actuellement.

développés: les modeles géométriques, diffusifs et particulaires. Seule I'approche
diffusive permet d'atteindre notre objectif. En effet, les modeles géométriques, ne
sont applicables qu'en 2D du fait de I'imposition d'un profil de s€dimentation. Les
modeles particulaires, fondés sur des lois de transport valables sur de petites
€chelles de temps et d'espace, ne sont pas directement utilisables sur de grandes
échelles du fait de leur trop grande instabilité.

En nous inspirant des travaux réalisés en géomorphologie et en géologie, nous
avons ainsi choisi de développer un modele diffusif fondé sur une équation de
diffusion 3D multilithologique. Nous avons baptisé ce modéle DIONISOS
(DIffusif Oriented - Normal and Inverse - Simulation Of Sedimentation).

(2) La validation physique du modele diffusif DIONISOS

Afin de mieux cerner les limites de ce modéle, nous nous sommes intéressés au
fondement physique de I'équation de diffusion. Nous avons pu ainsi montrer que le
couplage de lois hydrauliques valables sur de petites €chelles de temps et d'espace
permet d'aboutir a cette équation de diffusion. Du fait de I'impossibilité d'utiliser
directement sur de grandes échelles de temps et d'espace ces lois hydrauliques,
nous avons €tendu I'équation de diffusion & I'étude des transports continentaux a
grandes échelles en moyennant 'ensemble des régimes hydrauliques des cours
d'eau, depuis les périodes de crue jusqu'aux étiages.

Pour ce faire, nous avons défini trois modes d'écoulement de Feau: droit,
sauvage et uniforme, permettant respectivement de reconstituer chaque chenal
individuellement (€coulement droit), chaque ceinture de méandrisation (€coulement
sauvage), ou de considérer une diffusion uniforme des sédiments (écoulement
uniforme). L'équation de diffusion que nous avons développée suppose ainsi que le
flux de sédiments s'€coulant dans le bassin est proportionnel a la pente (énergie de
I'écoulement de I'eau), au flux d'eau (capacité de transport de l'eau) et & un
coefficient de diffusion (efficacité du transport). Afin de pouvoir simuler
convenablement le transport de plusieurs lithologies, nous avons défini une
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couche d'altération superficielle, et nous avons supposé que l'ensemble des
transports des sédiments s'effectue au sein de cette couche.

Cette étude nous a ainsi montré que la validité de I'équation de diffusion repose
sur I'hypothése que I'énergie motrice des sédiments est issue d'une transformation
locale de 1'énergie potentielle de I'eau. Le modéele diffusif ainsi développé permet de
simuler convenablement en 3D les transports multilithologiques a dominante
tractive, tant en domaine continental qu'en domaine marin. Applicable sur de
grandes €échelles de temps pour représenter la résultante des transports littoraux
suivant une direction orthogonale au rivage, il ne peut cependant pas simuler les
processus de dérive littorale dont I'énergie motrice est issue des vagues, donc du
vent. De méme, le modele diffusif ne peut pas appréhender le déplacement des
écoulements turbiditiques, dont I'énergie motrice est issue d'une transformation de
I'énergie potentielle des s€diments. Il est ainsi nécessaire de coupler I'équation de
diffusion a des lois de transport spécifiques & ces deux probleémes.

(3) La validation géologique du modéle DIONISOS : cas théoriques

Au-dela de cette recherche de la cohérence physique de I'équation de diffusion,
nous avons appliqué le modele DIONISOS sur des cas théoriques au sein desquels
nous avons supposé constants la vitesse de subsidence, le taux d'apport
sédimentaire et la diffusivité des sédiments. En définissant l'eustatisme sutvant un
ou deux ordres de cyclicités, nous avons ainsi pu montrer a l'aide de ces cas
simples mais réalistes que le modele diffusif permet de restituer les implications des
concepts de la stratigraphie génétique, telles que le partitionnement
volumétrique des sédiments au sein d'une unité génétique et la distorsion des
unités génétiques. La cohérence géologique des résultats de ces simulations
permet de valider empiriquement l'utilisation de l'équation de diffusion
multilithologique sur de grandes échelles de temps et d'espace.

Une force du modele diffusif est de permettre un retour vers les concepts
géologiques en quantifiant certaines relations telles que la durée variable des
phases de progradation et de rétrogradation des unités génétiques, ou 1'évolution de
la sablosité en fonction soit de la bathymétrie, soit de la tendance progradante ou
rétrogradante du littoral.

(4) La validation géologique du modéle DIONISOS : cas réels

L'application du modele diffusif sur deux cas réels: le Groupe du Mesa Verde du
Bassin du San Juan (Colorado, USA) et le Crétacé inférieur du Bassin de Paris,
nous a conduit a développer une méthode d'inversion permettant de définir les
parametres du modele (espace disponible, apports sédimentaires et coefficients de
diffusion) & partir des contraintes géologiques (épaisseurs et faciés des couches
sédimentaires) a 'aide d'une méthode d'essai-erreur.

Cette inversion, couplée avec le principe d'adimensionnement de I'équation de
diffusion, permet d'obtenir des simulations dont les résultats sont calés sur les
contraintes géologiques. Malgré la prise en compte d'un nombre réduit de puits par
rapport au modele géologique (3 sur 19 dans le cas du Bassin du San Juan, et 12
sur 502 dans le cas du Bassin de Paris), la comparaison des géométries et des faciés
simulés par le modele diffusif, et observées sur la base de données géologiques
complete, montrent que le modele diffusif permet d'obtenir des simulations trés
précises, avec un écart moyen des épaisseurs cumulées des sédiments de l'ordre de
5 metres 2 25 kilomeétres des puits de contraintes (pour une formation ayant une
épaisseur moyenne de I'ordre de 100 métres), et un écart moyen entre la position




des rivages simulés et observés inférieur a 10 kilomeétres (la taille des mailles de
calcul étant de 10 kilométres).

Du fait de cette restitution géométrique et faciologique, et de I'acces a la physique
a grandes €chelles des processus sédimentaires, le modele diffusif DIONISOS permet
de nouveau un retour sur les bases de données géologiques en affinant par
exemple la valeur des bathymétries et des flux de sédiments, en restituant
I'évolution de I'accommodation au cours du temps, et en confirmant ou en infirmant
le choix d'un schéma de corrélation.

(5) Perspectives

Le modéle DIONISOS, fond€ sur une équation de diffusion multilithologique 3D,
a donc ét¢ validé physiquement et géologiquement.

Plusieurs points restent cependant a tester et & améliorer tels que la prise en
compte de la compaction, la production et le transport des carbonates. De plus, afin
d'améliorer la simulation des transports marins, il est nécessaire de mieux
comprendre les processus régissant les transport par les vagues et les écoulements
turbiditiques, & petites et & grandes échelles.

Couplé avec des modeles tectoniques, le modele diffusif pourra contribuer a
simuler et & mieux comprendre les interactions entre les différents régimes
tectoniques et la sédimentation.
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Résumeé

Les progrés récents en géologie, et en particulier en stratigraphie génétique, ont permis de
mieux appréhender I'étude du remplissage sédimentaire des bassins sur des échelles de temps
de quelques centaines de milliers a dizaines de millions d'années, et d'espace de l'ordre de la
dizaine & la centaine de kilométres. Le but de notre travail est la conception d'un modele
déterministe numérique permettant la simulation de ce remplissage sédimentaire.

Trois types de modélisation sont actuellement développées : les modéles geométriques,
diffusifs et particulaires. Parmi ces approches, nous avons retenu l'approche diffusive, seule
approche permettant la simulation du remplissage des bassins sédimentaires aux échelles de
temps et d'espace . envisagées. Nous avons ainsi congu un modele diffusif, baptisé Dionisos
(Diffusion Oriented - Normal and Inverse - Simulation Of Sedimentation).

L'étude de Iois utilisées en mécanique des fluides et de leurs enregistrements dans les
sédiments sur de grandes échelles de temps et d'espace nous a permis de concevoir une
équation de diffusion reliant le flux de sédiments, s'écoulant en chaque point du bassin, a la pente
(énergie de I'écoulement de l'eau), au flux d'eau (capacité de transport de I'eau) et a un coefficient
de diffusion (efficacité du transport). Afin de simuler le transport de plusieurs lithologies, nous
avons de plus défini une couche superficielle d'altération au sein de laquelle s'effectue I'ensemble
de ce transport.

Les applications de ce modele diffusif sur des cas théoriques et sur des cas réels ont montré
que ce modele restitue les implications des concepts de la stratigraphie génétique
(partitionnement volumétrique et distorsion des unités génétiques) et les géométries
sédimentaires observées. Le modele est ainsi physiquement et géologiquement cohérent.

Ces applications du modéle Dionisos ont de plus illustré différents retours possibles vers les
informations  géologiques, tant au niveau des cas théoriques (relation entre bathymeétrie et
sablosité, évolution de la pente du littoral, ...) qu'au niveau des cas réels (affinement de la
définition des bathymétries, ...).

Malgré ces résultats encourageants, il reste cependant différents points a tester, améliorer
ou développer, tels que la prise en compte de la dérive littorale et des écoulements turbiditiques,

ainsi que la production des carbonates. Ainsi, couplé avec des modeles

tectoniques, le modgle Dionisos devrait permettre de mieux appréhender
l'influence a diverses échelles des processus tectoniques sur la

sédimentation.

Mots Clés:

Modélisation stratigraphique 3D, équation de diffusion, déterminisme,

transport des sédiments, stratigraphie génétique, Bassin de Paris,
Crétacé inférieur, Bassin de San Juan.

3D stratigraphic modelling, diffusion equation, determinisme, sediment

transpott, genetic stratigraphy, Paris Basin, Lower Cretaceous, San Juan

Basin.
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