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RÉSUMÉ  
 

En 2004 et 2007,  neuf structures d’échappements de fluides (SEF),  

constituées de volcans de boue (VdB),  d’évents de gaz (GS, gas seeps en 

anglais)  et/ou de sources,  ont été échantil lonnées dans la partie émergée 

du Bassin de la Côte Est  (BCE) de l ’ î le  nord de la Nouvelle-Zélande.  

 

L’étude granulométrique indique que la boue émise par les VdB, les roches 

encaissantes et les niveaux de décollement voisins sont composés d’argiles  

et de s ilts  en majorité.  L’étude de la fraction argileuse et de la roche totale 

par diffraction des rayons X (DRX) a révélé de nombreuses simil itudes.  Les  

volcans de boue, les roches encaissantes et les niveaux de décollement 

présentent ainsi le  même assemblage minéralogique, à savoir smectite,  

i l l i te,  chlorite,  kaolinite,  quartz et feldspaths.  Les proportions sont variables 

d’un échantil lon à un autre mais le couple smectite- il l ite est toujours 

majoritaire.   

 

L’étude géochimique de la fraction sol ide indique que les échantil lons sont 

riches en Si02 ,  pauvres en Fe 2O3 ,  MgO, MnO et en alcalins,  à  quelques 

exceptions près.  La composit ion en éléments majeurs s ’organise entre un 

pôle argileux alcal in  et un pôle carbonaté.  Les spectres de terres rares sont 

similaires et caractérist iques des argiles.  I ls  présentent également un faible 

degré de fractionnement,  l ié à la formation des carbonates.  Ce sont donc 

les mêmes minéraux qui contrôlent la chimie des échantil lons.   

L’étude géochimique de la phase l iquide montre que l ’eau impliquée dans 

les volcans de boue est d’or igine marine essentiel lement,  et des réactions 

eau/roche s imilaires,  notamment l ’altération de smectite en il l ite.  Cette 

étude a permis aussi d’obtenir une estimation de la température 

d’équil ibre,  comprise entre 60 et 110°C, impliquant une profondeur 

d’or igine de 2 à 4 km, voire plus.  

 

L’étude de la distribution de la résist ivité électr ique en trois dimensions 

(3D) sous le VdB de Mangapakeha a mis en évidence la présence de zones 

de faible résist ivité,  sous chaque évent,  jusqu’à 6 mètres de profondeur 

maximum. De 6 à 15 mètres de profondeur,  on n’observe plus de corrélation 

entre la distribution de la résist ivité et les évents.  Cependant,  la résist ivité 

s ’organise autour d’une sorte de conduit,  rel iant vraisemblablement le VdB 

à une poche de boue plus profonde.   

 

La modél isation en deux dimensions (2D) de la l ithosphère sous le BCE 

indique qu’à l ’aplomb des VdB et des deux sources chaudes étudiés,  la 

croûte continentale a sensiblement la même épaisseur et que la profondeur 
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de la croûte océanique en subduction avoisine les 20 km. A cette 

profondeur,  la fusion de la péridotite n’est pas possible et la fusion 

résultante de la croûte continentale,  responsable du volcanisme d’arc,  non 

plus.  Le gradient géothermique mesuré à Te Puia est donc  influencé par   

un autre phénomène, mais la  modélisation de la l ithosphère ne nous a pas 

permis  de déterminer lequel.  

 

Ces différentes études mettent en évidence des caractéristiques 

géochimiques,  pétrographiques et minéralogiques communes aux volcans 

de boue de Nouvel le-Zélande. Les fluides impliqués dans ces structures 

proviendraient donc d’un niveau source de même nature,  recouvert du 

même assemblage sédimentaire.  L’étude géophysique ne nous apporte 

aucune information à ce sujet mais permet cependant d’établir  avec 

cert itude que le régime thermique est le même du Nord de Hawke’s Bay au 

Sud du BCE ;  la région de Te Puia étant un cas particulier,  peut-être 

influencée par  le complexe volcanique de Matakaoa.  
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Objectif de la thèse 
 

Le Bassin de la Côte Est de l ’ î le nord de la Nouvelle-Zélande 

correspond à la partie frontale émergée du prisme d’accrétion d’Hikurangi,  

formé par la subduction de la plaque Pacif ique sous la plaque Austral ienne 

(Pettinga, 1982; Davey et al . ,  1986;  Lewis et Pettinga, 1993) à la vitesse de 

50 mm/an (Bail leul ,  2005).  Dans ce type d’environnement géodynamique,  

de grandes quantités de fluides circulent dans la couche sédimentaire et 

remontent parfois vers la surface,  au gré de réseaux de fail les complexes,  

sous forme de boues riches en brèches,  en sédiments fins (Brown, 1990;  

Moore et Vrol ijk,  1992) et en gaz.  Les volcans de boue (VdB) et diapirs de 

boue résultent directement de ce phénomène.   

 

Les VdB se forment dans les zones à taux de sédimentation élevé comme les 

prismes d’accrétion et les éventails  sous-marins.  La boue émise par ces 

structures provient de la fluidisation d’un niveau argileux sous-compacté 

plus ou moins profond (s itué entre 2 et 12 km) et remonte vers la surface 

sous l ’effet conjugué de divers phénomènes parmi lesquels  les contraintes 

tectoniques et la  vaporisation de méthane thermogénique et/ou 

biogénique (Kopf,  2002).  

L’activité et  la morphologie des volcans de boue dépendent de la viscosité 

du matériel  émis,  donc de la proportion en fluides du mélange. Certaines 

zones d’échappements de fluides présentent un ou plusieurs  VdB parfois 

associés à des évents de gaz.  Par la suite,  nous parlerons de VdB lorsqu’au 

moins un évent présente un cône éruptif  et émet de la boue principalement 

(Waimarama, Roundaway,  Mangapakeha, Glenburn, par  exemple),  et 

d’évents de gaz lorsque l ’évent ne présente pas de cône et qu’ il  émet 

principalement du gaz (Blairlogie,  Langdale).  

 

De nombreuses structures s imilaires ont été étudiées dans le monde, dans 

des bassins périorogéniques comme en Roumanie (Baciu et  al . ,  2007) et en 

Azerbaïdjan (Planke et al . ,  2003),  dans des pr ismes d’accrétion comme en 

Indonésie (Barber et al . ,  1986; Davies et al . ,  2007),  à Taiwan (You et  al . ,  

2004) et au Japon (Boulègue et al . ,  1989),  et dans des marges passives 

comme au Maroc (Mhammedi et  al . ,  2008).  

 

Le but de cette étude est de caractér iser les relations existantes entre les  

structures d’échappements de fluides (SEF),  les discontinuités (fail les,  

niveaux de décollement) et les formations géologiques du prisme 

d’Hikurangi.    
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L’objectif  est  de :  

-   Définir  le  l ien entre les SEF et  les  formations géologiques encaissantes.  

-   Identif ier les processus géochimiques contrôlant la composit ion f inale 

des fluides.   

-  Déterminer la profondeur du niveau source des volcans de boue, et  

l ’ identif ier.  

 

Pour répondre aux questions soulevées,  une double approche, géochimique 

et géophysique, s ’est avérée nécessaire.  Pour ce faire,  nous devrons 

exploiter des analyses pétrographiques et géochimiques effectuées sur des 

prélèvements de boue, de roche et d’eau, répartis  le long de la côte est de 

l ’ î le nord de la Nouvelle-Zélande :  Te Puia,  Morere,  Waimarama, Roundaway, 

Porangahau, Mangapakeha, Langdale,  Blairlogie et  Glenburn.   

Des analyses effectuées sur d’autres volcans de boue dans le monde et des 

analyses d’eau de sources et d’aquifères de Nouvelle-Zélande,  extraites  de 

la l ittérature,  des travaux du NIWA (National  Institute of  Water and 

Atmospheric Research) et du GNS (Institute of Geological  and Nuclear  

Sciences),  viendront compléter  les  nôtres.   

Enfin,  des modél isations de la résist ivité proche de la surface,  sous un des 

VdB,  et de la l ithosphère sous le BCE, seront réal isées af in d’obtenir une 

image en 3D d’un VdB sur  30 mètres de profondeur et de la l ithosphère en 

2D ;  Le but étant de déterminer s i  l ’origine des volcans de boue est 

superfic iel le ou profonde, de vérifier la présence d’un corps ophiol it ique 

dans le nord du BCE, induisant probablement une surproduction de gaz et  

d’eau, et d’expl iquer certaines anomalies thermiques.  En effet,  l ’ î le nord 

semble présenter  deux régions fondamentalement différentes :  le  nord est 

soumis à un volcanisme actif  et présente des sources chaudes ;  le sud ne 

montre aucune trace de volcanisme avec uniquement des SEF froides.  
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Contenu de la thèse  

 

Ce manuscrit  s ’articule en quatre parties :   

 

Le premier chapitre présente les mécanismes responsables de la formation 

des SEF et les pr incipales structures existantes,  dont les volcans de boue, 

sur lesquels l ’accent est  mis  plus particulièrement.  

 

Le chapitre suivant porte sur la géologie du socle de la Nouvelle-Zélande et  

des districts du Bassin de la Côte Est.  

 

Le troisième chapitre est consacré à la présentation et  l ’ interprétation des 

données géochimiques et pétrographiques recueil l ies  au cours des 

campagnes de 2004 et 2007 en Nouvelle-Zélande ou extraites  de la 

l ittérature internationale (dont certaines traitent d’autres VdB dans le 

monde).   

 

Le quatr ième chapitre présente une modél isation de la distribution de la 

résistivité électr ique sous le VdB de Mangapakeha.  

 

Le dernier chapitre présente les résultats de modél isations l ithosphériques 

sous l ’ î le nord, obtenues par inversion de données gravimétr iques et  

topographiques.  

 

Nous conclurons cette thèse par un résumé du travail  effectué, des résultats  

obtenus,  des questions auxquelles nous avons pu répondre et des pistes à 

suivre pour répondre aux questions restées en suspens.  
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CHAPITRE 1 
 

 
 

LES STRUCTURES D’ÉCHAPPEMENTS DE FLUIDES 
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1. Généralités sur les SEF 
 
I l  n’y a pas de définition standard pour décrire les structures d’échappements 

de f luides,  ni  de classi f ication précise .  Pour simpli f ier ,  ce sont toutes les  

structures sédimentaires faci l i tant ou résultant  de l ’émission de gaz,  

d’hydrocarbures et/ou d’eau contenus dans des strates géologiques non-
consolidées.  El les se forment toujours dans les zones à sédimentation rapide,  le  

plus souvent dans des si l ts et  des sables grossiers ,  aussi  bien sur terre qu’en mer 

(Kopf,  2002).  On les trouve principalement près des marges continentales ,  dans 
les éventai ls sous-marins et les prismes d’accrétion.   

Les SEF se forment au cours de processus de consolidation,  eux-mêmes associés à 

des échappements de f luides interstit iels et à la compaction des sédiments.  Dans 

le cas présent,  le terme de consolidation se réfère à la formation de structures 
sédimentaires  diagénétiques sui te au déplacement de f luides interstit iels (Lowe,  

1975).   

Les quatre principaux mécanismes d’échappement de f luides sont le «  seepage » ,  
la l iquéfaction,  la f luidisation et l ’élutriation.   

 

1.1 Les processus de mobil isation de fluides interve nant durant la  

consolidation 

 

Le seepage 

 
La compaction l iée à l ’enfouissement sédimentai re provoque la  mise en place de 

gradients de pression au sein de la colonne l i thologique,  et  ainsi  un ajustement 

des particules  par  augmentation des contraintes grain à  grain.  Au cours  de ce 
remaniement,  des f lu ides interstit iels sont éjectés.  Ce type d’échappement de 

f luide est appelé seepage (Lowe, 1975).   

 
La l iquéfaction 

 

Lorsque la pression de f luides intersti t iels  augmente rapidement et  que 

l ’assemblage des grains se déstabi l ise,  au sein d’une formation sédimentaire  
sous-consolidée (consolidation inférieure à la normale) ,  on parle de l iquéfaction.  

Les grains entrent temporairement en suspension,  jusqu’à un rééquil ibrage de 

l ’assemblage par diss ipation des hautes pressions interstit iel les et du débit de 
f luides ascendants (Terzaghi ,  1947).  Ce phénomène de l iquéfaction est  donc 

souvent associé à une perte de f luides.  

Plusieurs facteurs contrôlent la l iquéfaction (Seed,  1968),  notamment:  

-  La tai l le des grains ;  les sables f ins se l iquéfient plus faci lement que les  sables 
grossiers.  

-  La densi té granulométrique;  les sédiments de faible densité se l iquéfient plus 

faci lement que les sédiments plus denses.   
-  La pression de confinement ini tiale ;  l ’énergie nécessaire à la  l iquéfaction 

augmente avec la pression de f luides.   

-  Les séismes ;  les secousses de forte intensi té et de longue durée favorisent la  

l iquéfaction.   
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La présence d’argi les et autres phyl losi l icates joue également un rôle sur la  

l iquéfaction,  en accroissant la durée du phénomène (Seed,  1968).  
La l iquéfaction est citée comme une cause possible des mouvements gravi taires  

(Morgenstern,  1967 ;  Middleton et Hampton, 1973)  et de la formation de 

structures sédimentai res ,  comme les dish structures et les pi l lars par exemple 

(Sel ley,  1969 ;  Al len et Banks,  1972 ;  LoPiccolo et Lowe, 1973).  
 

La f luidisation 

  
Ce phénomène se produit lorsqu’un f luide ascendant traverse un corps granuleux 

et exerce sur ses grains une force de traction suff isante pour les  déplacer (Lowe, 

1975).  

La f luidisation concerne surtout les f luides magmatiques (Reynolds,  1954) ,  les  
coulées  gravitaires (nuées ardentes,  avalanches ;  Fisher,  1966)  et les structures 

sédimentaires (LoPiccolo,  1973).   

 
L’élutriation 

 

Lorsque la force de f luides générée par l ’expulsion des f lu ides interstit iels 

surpasse la gravité,  i l  arr ive que des grains de petite tai l le et de faible densité  
soient séparés des gros grains environnants et déplacés vers le haut.  Ce 

mécanisme s’appelle l ’élutriation (Sylvester et Lowe, 2003).  Les argi les et micas 

sont les plus concernés par ce phénomène (Ledésert et al . ,  2009) .  
 

1.2 Classification de s structures  

 
Certaines structures sont très superf iciel les et de peti te tai l le comme les pi l lars  

dans les éventai ls sous-marins (Postma, 1983) ,  alors  que d’autres sont d’origine 

profonde et sont plus imposantes,  comme les volcans de boue dans les prismes 

d’accrétion.  La tai l le de ces structures est très variable,  de l ’ordre du centimètre 
pour les «  pi l lar  structures » ,  au ki lomètre pour les VdB.  

Même s’ i l  est diff ici le de classi f ier  les SEF,  i l  est possible de les regrouper  en deux 

catégories et plusieurs types :   
-  Les structures superf iciel les (profondeur < 50 m),  à savoir  les laminations,  les  

dish structures,  les pi l lars  et les pockmarks.  

-  Les structures profondes (profondeur  et/ou amplitude verticale  supérieure au 

km),  à savoir  les diapirs,  les volcans de boue,  les évents de gaz et  les  
diatrèmes.   

 

El l iot (1965) et Swarbrick (1968) ont été les  premiers à répertorier les principales 
structures d’échappements de f luides puis Lowe (1975) a complété la  l iste et  a 

établ i  une classi f ication précise  des structures superf iciel les .  Sylvester et  Lowe 

(2003) ont ensuite proposé une classi f ication plus globale .  Pour les structures 
profondes,  i l  n’existe  pas de classi f ication,  cependant,  la plupart d’entre el les 

présente de nombreuses analogies avec les structures superf iciel les ,  à une 

échelle différente.  
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Les laminations de consolidation et «  dish structures »  

 
El les se forment durant les processus de seepage et de l iquéfaction,  dans des 

zones de faible cohésion et de perméabil i té variable.  Leur tai l le  varie ,  al lant du 

centimètre à plusieurs dizaines de mètres.  

 
Les laminations de consolidation sont le  résultat de la ségrégation 

gravitationnelle de grains de densités différentes dans des sédiments l iquéfiés et 

de la ségrégation hydraulique de particules  (Lowe, 1975) ;  Les f luides ascendants 
sont partiel lement bloqués par ces structures semi-perméables et migrent 

latéralement,  jusqu’à rencontrer une fracture d’où i ls  peuvent s’échapper.  Avec le  

temps,  des grains f ins s’accumulent le long des l inéations et sont partiel lement 

emportés par ces f luides.  
 

I l  arr ive que les laminations deviennent concaves,  par  subsidence différentiel le  

associée à une diminution  du volume de f luides.  On parle dans ce cas de «  dish 
structures »  (Lowe et LoPiccolo,  1974 ;  Figure 1) .  
 

Les canaux verticaux d’échappement de f lu ides :  les pi l lars  

 

Si  une zone d’échappement de f luides vert icale restreinte se  met en place et  que 
le débit de f luides est  suff isamment fort pour f luidiser le sédiment et élutrier  les 

grains les plus f ins,  la perméabil i té augmente et i l  se forme une zone sub-

verticale pauvre en boue appelée pi l lar  (Figure 2) .   

 
Les pl is sédimentaires  

 

I l  existe deux types de pl is sédimentaires :  les strati f ications convolutes et 
entrecroisées (Owen, 1987 ;  Sylvester et Lowe, 2003).  

Les  strati f ications convolutes (Figure 3)  se forment dans les turbidites à grains 

f ins suite à des échappements rapides de f luides,  issus des sédiments sous-

jacents .  
Les strati f ications entrecroisées concernent principalement les dépôts sableux 

turbidi tiques et f luviaux.  Des particules issues de l ’érosion de r ides ou de dunes 

sont progressivement accumulées et l iquéf iées du côté opposé au courant,  sous 
forme de laminations.    
 

Les intrusions sédimentai res  

 

I l  arr ive que les sédiments l iquéfiés ou f luidisés durant l ’échappement de f luides 
migrent et s’agglomèrent au sein de couches géologiques environnantes.  On 

parle alors d ’ intrusion sédimentaire ,  ou de dykes lorsqu’el les sont planaires.   

El les  se forment par  contrastes de densi té ( les sédiments l iquéfiés sont peu 

denses) ou par  baisse brutale de pression.  
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Figu re  1  :  P ho to gr aph ie  

d ’u ne pa ro i  ro c heuse 

plu r imé tr ique pr ise  a u Sud 

du C h il i  da ns l a  for ma t ion 

de Ce rro  To ro .   Su r  c ette  

ima ge ,  on pe ut vo ir  des  

«  dish s tru c tu res .  

Sour ce :  

h ttp : / /zs ylves te r .blo gspot .c

om/2008 /02 /dish -

stru c tu res .h tml  

 

F igu re  2  :  P ho to gr aph ie  

d ’u n a f f leu remen t e n 

Cal i for n ie ,  mo n tr a nt un  

p i l la r  de  q uelque s  c m de 

lar geu r ( f lèc he bla n che) .  

Sour ce :  

h ttp : / /geolo gy .a bou t . c om/o

d/geo proc esse s /ig/seds truc

s/pi l la r -s t ru c ture . h tm 

 

F igu re  3  :  P ho to gr aph ie  

d ’u n a f f leu remen t  e n 

Cal i for n ie .  L a  s tr uc ture  en 

for me de v a gue es t  u ne  

lamina t io n co nv olu te .  

Sour ce :  

h ttp : / /geolo gy .a bou t . c om/o

d/geo proc esse s /ig/seds truc

s/co nvolu tel a m. h tm 

 

 

  

 

 

 

1 

3 

2 
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Si  le débit de f luides est suff isant,  une grande partie des sédiments intrudés peut 

être entrainée avec les f luides.    
 

Les diapirs  

 

Les diapirs de boue sont des poches de l iquéfaction superf iciel les,  al imentant 
souvent une ou plusieurs extrusions de boue.  Leur tai l le est variable,  al lant de 

quelques mètres à plusieurs centaines de mètres.   

Le diapiri sme de boue peut être créé par expulsion de f luides (Westbrook et 
Smith,  1983) ,  par  surcharge sédimentai re (Limonov et  al . ,  1996) ,  par  

sédimentation rapide puis compression tectonique (Yassir ,  2003) ou d’autres 

mécanismes.  Leur origine est toujours controversée.  

 
Les diatrèmes 

 

Ce sont des canaux verticaux formés par l iquéfaction puis  f luidisation de 
sédiments non-consolidés,  sui te à des mouvements de f luides.   

I ls  sont souvent associés à des diapirs (Brown, 1990).   

 

Les pockmarks 
 

Les pockmarks sont des dépressions formées par effondrement des sédiments,  

lors du changement de volume provoqué par des échappements de f luides.  I l  
peut s ’agir  de gaz thermogénique,  volcanique ou biogénique,  ou simplement 

d’eau souterraine (Anketel l  et al . ,  1970 ;  Hovland 1988 ;  Kel ley et al . ,  1994 ;  Judd 

et Hovland, 2007).  

I ls  peuvent mesurer  de quelques mètres à plusieurs centaines de mètres de 
diamètre.  

 

Les volcans de boue et évents de gaz 
 

La partie suivante leur est consacrée.  
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2. Généralités sur les volcans de boue et  les évents de gaz 
 

Les structures émettant le plus de f luides sont incontestablement les volcans 
de boue et les évents  de gaz.  I l  existe des VdB de tai l les très variables :  les plus 

grands sont sous-marins et atteignent 1 ki lomètre de hauteur,  les plus peti ts sont 

souvent terrestres et mesurent entre 1 et 30 mètres.  Les volcans de boue marins 
émettent deux fois  plus de matière cumulée que les volcans de boue terrestres,  

surtout grâce à la forte porosité  et  donc  la grande quantité  de f luides contenus 

dans les sédiments océaniques.  

I ls  sont local i sés sur tout le globe (Figure 4) ,  dans les  zones à forte  
sédimentation :  dans les prismes d’accrétion,  près des marges continentales 

actives et dans les éventai ls sous-marins,  près des marges passives.   

 
 
 

Les volcans de boue sont l ’expression en surface d’un mécanisme intrusif  appelé 
diapirisme. Les diapirs de boue migrent vers la surface par  inversion de densité,  

mécanisme intervenant aussi  dans le diapirisme de sel  (Nelson,  1989 ;  Jackson et 

Talbot,  1991 ;  Kopf,  2002) .  Quand la densi té de l ’encaissant surpasse cel le de la  
poche de boue consti tuant les diapirs,  l ’ascension commence.  La quantité de gaz 

en présence est directement responsable de cette inversion.  

En surface,  le diapirisme de boue peut s’exprimer sous diverses formes,  mais les  

plus courantes sont sans conteste les volcans de boue,  les mud pools  et les  
évents de gaz.  

Figu re  4  :  Ré par t i t ion  mo nd iale  des  pr inc ipa u x volc a ns de boue .  

Mod if iée  d ’ après  Ko pf  ( 2002) .  
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Dans la l i ttérature,  i l  est  courant de constater que certains auteurs 

considèrent les évents de gaz comme étant des volcans de boue produisant du 
gaz en grande majori té.  En réal i té,  i l  est plus logique de distinguer les deux.  A 

cela deux raisons :   

-  Les volcans de boue émettent de la boue et du méthane gazeux ( jusqu’à 70% 

en volume de f luides)  alors que les évents de gaz n’émettent que du gaz,  
associé parfois à des suintements de boue.  

-  La morphologie des VdB est un cône plus ou moins prononcé alors que cel le 

des évents de gaz rappelle la forme d’un puits ou d’un trou dans le sol .  
Dans ce rapport,  nous ferons donc la  distinction entre ces deux structures 

d’échappement.  

  
2.1  Travaux antérieurs  sur les échappements de fluides  

 

2.1.1 Les échappements d’hydrocarbures et de boue dans le monde  

 

 Les structures d’échappement de f luides intéressent les géologues depuis la  
f in du 19 è m e  s iècle ,  mais c’est à partir  des années 30 avec l ’expansion de 

l ’exploration pétrol ière que débute la compréhension de ces phénomènes,  et que 

les premières théories pertinentes font leur appari tion,  notamment sur les  

processus de migration des gaz (Laubmeyer,  1933 ;  Muskat ,  1946) au travers des 
sédiments.  Au cours des années 70,  le perfectionnement des techniques 

d’analyse et des instruments a apporté de nombreuses données géochimiques sur 

le dégazage (Golubev et al . ,  1974).  Les premiers modèles mathématiques de 
migration ont été développés durant cette période,  pour  la prospection 

géothermique (Andrews et Wood, 1972 ;  Stoker et Kruger,  1975) puis durant les  

années 80 pour la recherche d’uranium (Fleischer et Mogro-Campero,  1978 ;  
Kristiansson et Malmqvist,  1982,  1987;  Varhegyi  et al . ,  1986,  1988).  

Plus récemment,  de nouveaux modèles ont été développés pour l ’étude des 

seepages d’hydrocarbures dans les bassins sédimentaires (Brown, 2000 ;  Klusman 

et al . ,  2000) .  
 

Concernant les échappements de boue appelés aussi  volcans de boue (VdB),   i ls  

existent presque partout dans le monde, sur terre et au fond des océans.  Kopf  
(2002) présente une carte du monde avec la local i sation des volcans de boue 

alors répertoriés.  I l s  sont situés dans des zones à fort taux de sédimentation et  

notamment au niveau des zones de convergence.   Un très grand nombre de 

publications sont consacrées  à ce sujet ,  depuis le 19 è m e  s iècle  où el les étaient  
purement descriptives (Goad,  1816 ;  Abriutski ,  1853 ;  Abich,  1869),  à aujourd’hui .  

Au début du 19 è m e  s iècle sont évoqués pour la première fois des mécanismes 

physiques crédibles contrôlant  le  fonctionnement et  l ’activité  des volcans de 
boue (Athy,  1930 ;  Kugler,  1933).   

Depuis les années 50,  les progrès de la géochimie,  la géophysique,  la pétrologie  

et la sédimentologie ont permis d’étudier plus précisément ces structures 

d’échappements de f luides (SEF) et de les c lassi f ier  (Lowe, 1975) .   
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Des modèles mathématiques ont été créés ensuite pour étudier la circulation 

dans les sédiments,  des f luides impliqués dans le volcanisme de boue (Moore,  
1989 ;  Moore et Vrol i jk,  1992) .   

 

2.1.2 Les échappements d’hydrocarbures et de boue du Bassin de la Côte Est de 

l ’ î le nord de Nouvelle-Zélande 
 

Les nombreux échappements d’hydrocarbures découverts dans le Bassin de 

la Côte Est (BCE) ont vite attiré l ’attention de compagnies pétrol ières .  Devant le 
potentiel  de cette région,  à partir  du mil ieu du 20 è m e  s iècle les pétrol iers  ont 

commencé à réal iser de nombreuses études géologiques et géochimiques.  

 

Les premiers travaux cartographiques ont été publiés sous forme de bulletins et  
de rapports dès 1920 par Henderson et Ongley,  puis King en 1934.   A cette 

période de grandes compagnies pétrol ières ont commencé à réal iser de vastes 

campagnes d’exploration.  Des cartographies ont été progressivement réal i sées 
dans tout le BCE et publiées,  notamment dans la région de Hawke’s  Bay en 1953 

et 1971 par Li l l ie et K ingma respectivement,  dans la péninsule de Raukumara en 

1975 par Speden, et dans la région de Wairarapa en 1980 et 1984 par Johnston et 

Neef respectivement.  
Entre 1874 et 1996,  46 forages pétrol iers ont été effectués dans le BCE.  Le plus 

profond est Rere-1,  avec  4352 m. Sur 46,  seulement deux forages ont été réal i sés  

en mer,  en 1975 et 1994 :  Hawke’s Bay-1 et Titihaoa-1.  
Des forages moins profonds,  réal isés lors de campagnes stratigraphiques,  

couvrent les régions du nord de Wairarapa et l ’ î le sud (Haskel l ,  1994) .  

 

Parmi les échappements de f luides,  les VdB et évents de gaz occupent une place 
importante  en termes de volume de matériel  mobil isé et de gaz émis.  L’ i le nord 

de la Nouvelle-Zélande possède plusieurs dizaines d’évents de gaz,  mais très peu 

de VdB. Ces structures ont été peu étudiées par rapport à d’autres plus grandes 
et plus spectaculaires  comme en Roumanie (Baciu et al . ,  2007 )  et en Azerbaïdjan 

(Planke et al . ,  2003).    

Quelques articles ont été consacrés aux évents de gaz terrestres du BCE,  les 
données existantes étant surtout exploitées par les pétrol iers pour déterminer le 

niveau de maturité du pétrole.  Les principaux évents de gaz cités comme 

référence dans la bibl iographie sont ceux de Brookby Station,  Campbell  Station 

(Kvenvolden et Pettinga,  1989 ;  Lyon et al . ,  1992 ;  Etiope et al . ,  2009a) ,  Raukawa, 
Mt Gender,  Kopuawhara,  Morere,  Te Pohue,  Wilsons Farm et Tiromoana (Whiticar  

et al . ,  1986 ;  Whiticar ,  1994).  Les premières études sur les évents de gaz de la 

partie marine du BCE,  près de la marge d’Hikurangi ,  ont été réal isées et publiées 
par  Lewis et Marshal l  (1996).  Par la  suite  de nombreux autres sites  

d’échappements de gaz ont été découverts  et décrits (Pecher et al . ,  2004 ;  Faure 

et al . ,  2006 ;  Bialas et al . ,  2007).   

 
Le BCE compte une dizaine de volcans de boue répertoriés,  tous terrestres,  

répartis du Nord au Sud. Certains sont méconnus et ont été peu étudiés,  comme 
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ceux de Mangaehu Stream, Arakihi  Road et Hangaroa près de Gisborne (Strong,  

1931 ;  Ridd,  1970).  Le  volcan de boue le plus connu est celui  de Waimarama, qui  
entra en éruption en 1994 (Pettinga,  2003) .   

I l  existe différents types de volcans de boue,  de toutes tai l les et de toutes 

formes.  Dans la partie  terrestre du BCE,  un type de structure particul ier  a susci té  

la curiosi té des géologues :  les concrétions tubulaires (Ledésert et al . ,  2003 ;  
Nyman, 2010),  correspondant vraisemblablement à des paléo-conduits 

d’al imentation de volcans de boue.  

 
2.2  Formation des différentes structures 

 

 Dans la l i ttérature,  tous les auteurs s’accordent sur le fait  que les volcans de 

boue et  les  évents de gaz continentaux se forment entre 1  et  5 km de profondeur ,  

jusqu’à 10 km pour  ceux d’origine marine,  en s’appuyant notamment sur le 
géothermomètre de Giggenbach (1988).    

Les VdB et évents  de gaz sont non seulement le  résultat de la conjugaison d’une 

sédimentation rapide,  de contraintes tectoniques et  de la sous-compaction d’une 
formation argi leuse (Yassir ,  1987),  mais également de la formation de gaz,  de la  

déshydratation de minéraux argi leux ou encore de l ’activité sismique.  

 

Des f luides d ’origines diverses,  piégés dans une épaisse couche géologique de 
faible  porosi té (argi le,  shale,  si l t  argi leux),  (Figure 5-A),  engendrent une 

surpression au sein de la formation et un phénomène de sous-compaction 

(Tableau 1) .  Lorsque la pression devient trop importante,  la couche argi leuse se 
fragi l ise localement par l iquéfaction (Kopf ,  2002)  et l ibère une partie des f luides 

(Figure 5-B).  Progressivement,  durant l ’ascension,  du méthane thermogénique 

et/ou biogénique sous forme l iquide se mêle aux f luides sous pression et se  
transforme en gaz,  faci l i tant énormément la remontée.   

 

D’autres f luides,  i ssus de la déformation et de l 'altération hydrothermale de la  

croûte,  de la  déshydratation de minéraux (transformation de smecti te en i l l i te,  
opale)  et/ou de f lux latéraux ( le long de réseaux de fai l les ,  de niveaux de 

décollement) ainsi  que du matériel  sol ide arraché à l ’encaissant par f luidif ication 

(Figure 5-C) ,  s ’a joutent à ce mélange et modif ient sa  composition tout au long de 
la remontée.   

En s’approchant de la surface un second mécanisme intervient  dans l ’ascension 

du f luide boueux :  le diapiri sme.  La boue s’accumule sous forme de poches 

(Figure 5-D et E)  de densi tés variables ou diapirs,  qui  remontent progressivement 
lorsque la densité  de ces derniers devient inférieure à cel le de la  roche 

encaissante.  Cette inversion de  densité se produit par différence de minéralogie 

( la smecti te et l ’ i l l i te interstrati f iées sont moins denses que le quartz et les  
feldspaths de l ’encaissant) ,  par  la  formation d’hydrocarbures et/ou par  

diagenèse.  Tous ces mécanismes agissent souvent en même temps (Deer et  al . ,  

1992).  

 
Certains diapirs stagnent dans la colonne sédimentaire pendant plusieurs mil l iers 

d’années (Kopf,  2002),  d’autres atteignent la  surface et forment des zones 
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d’extrusions de boue (VdB,  mudpools ,  etc) ,  (Figure 5-G)  ou se f ixent à quelques 

mètres de profondeur (Figure 5-E)  et a l imentent des volcans de boue par  
l ’ intermédiaire de un ou plusieurs conduits (Figure 5-F) .   

Plus la tai l le du conduit est grande (diamètre > 1 m),  plus la vitesse d’ascension 

est importante (Kopf et Behrmann, 2000) .  Ainsi  des VdB marins comme ceux que 

l ’on trouve en Méditerranée présentent des vitesses d’ascension dans les 
conduits ,  de 60 à  300 mètres par  an (Kopf  et Behrmann,  2000) .  Le mécanisme de 

formation de ces cheminées d’al imentation reste encore un mystère.  

 

Origine  Mécanisme  Environnement Rôle 

Enfouissement 
Compaction, charge 
sédimentaire 

Deltas, marges actives et 
passives 

Majeur 

Affaissement, glissement Talus marins Majeur 

Tectonique Compression tectonique 
Marges compressives, 
zones de failles 

Majeur 

 Déshydratation minérale Zones d’accrétion ± important 

Thermogénique 

Déshydratation minérale 
Zones à forte 
sédimentation argileuse 

± important 

Métamorphisme 
Zones profondes de 
subductions 

Localement important 

Méthanogenèse, géné-
ration d’hydrocarbures  

Tous Localement important 

Pression hydrothermale, 
expansion thermique 

Arcs magmatiques, rides Localement important 

Biogénique Méthanogenése 
Zones marines peu 
profondes, prismes  
d’accrétion 

Majeur 

 

 

 

 

 

Dans certains cas,  lorsque le niveau source est peu profond, la boue remonte 

directement le long de diatrèmes.  
 

En général ,  les volcans de boue sont associés à  un ou plusieurs évents  de gaz 

jouant le rôle de soupapes.  Cette constatation n’est pas toujours vraie car  i l  
existe de nombreux évents de gaz indépendants.  Dans ces cas on peut supposer  

que la boue est  restée piégée en profondeur ou que les f luides i ssus de la  couche 

sous-compactée étaient consti tués de gaz principalement.  

Ta ble au 1  :  P r in c ipales  cau ses  de su r pre ss ion dan s d i f fé re n ts  e nv iro n ne men ts  
séd imen tai res .  D’ a prè s  Kopf  (2002) .  
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Figu re  5  :  Re prése n ta t ion  s ch éma tique  s impl if iée  du  fon c t ion ne me nt  d ’u n 

volc an  de boue  ( f igu re  pe rso nnel le) .  ( A)   F lu ides  cr us ta ux ,  ( B)  N iv ea u a r gi le u x 

pa re nt + Fr ac ture ,  (C)  F luid es  e xo tiques s uiva n t un e l imite  de s tr a tes ,  (D)  Po c he 

de boue in ter mé dia ir e ,  (E)  Dia pir ,  ( F)  C a nau x d’al ime n ta t io n,  (G)  Volca ns de  

boue e t/ou gaz  see ps .  P rofo nde ur = 2  à  5  k m.  
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2.3  Origine de la boue 

 
Pour déterminer la profondeur et la  nature du ou des niveaux sources des 

volcans de boue,  les géologues disposent de plusieurs  techniques :  le forage,  la 

micropaléontologie,  l ’étude des clastes et de la matrice argi leuse.   
Le forage a pour intérêt d ’obtenir  la l i thologie précise du secteur étudié et donc 

la profondeur des strates échanti l lonnées lors de l ’ascension des f luides.   

Les microfossi les piégés dans la matrice argi leuse (parfois dans les clastes) ,  et la  

pétrographie des clastes sont de bons indicateurs des formations géologiques 
rencontrées par les f luides.   

Une autre technique,  géochimique,  consiste à estimer le degré de maturation de 

la matière organique dans la boue en calculant l ’ indice TTI  (Time-Temperature 
Index of  maturity)  défini  par Lopatin (1971) et développé par Waples (1980).  Cet 

indice tient compte des températures atteintes et de la durée de séjour.  

 

Dans certains cas,  la boue ne contient ni  fossi les,  ni  clastes.  Seule la géochimie,  
grâce notamment au géothermomètre de Giggenbach (1988),  peut nous donner 

une estimation de la  profondeur d ’équi l ibre de l ’eau avec les sédiments.  Cette 

technique a toutefois ses l imites,  car el le a été développée pour les eaux 
géothermales théoriquement non contaminées alors que l ’eau des VdB est issue 

d’un mélange entre deux voire trois eaux d’origines différentes.  De plus,  le 

contact plus ou moins prolongé avec des couches géologiques de compositions 

différentes,  a certainement modif ié la composition f inale de l ’eau.  Tout ceci  doit 
donc augmenter l ’ incerti tude sur la profondeur calculée.  

  

2.4 Origine des fluides 

 

 Les f luides impliqués dans les phénomènes d’extrusion de boue sont souvent 

d’origine exotique (F igure 5-C) et  sont transportés par  advection latérale ou 
verticale le  long de fai l les (Kopf,  2002) .  Au cours  de ces mouvements,  de 

nombreux ions sont échangés entre les f luides et l ’encaissant par diagenèse,  et 

en moindre proportion par métamorphisme (Guangzhi ,  1996) .   

Ces f luides sont expulsés,  hérités ou produits au cours de processus chimiques ou 
mécaniques,  tels la  compaction des sédiments (Moore et  Vrol i jk,  1992),  la 

déshydratation minérale et la transformation de produits carbonés (Moore et  

Vrol i jk,  1992)  
 

Compaction des sédiments 

 

Durant ce mécanisme, la  majorité  de l ’eau intersti t iel le est expulsée par  
réduction du volume des pores.  Au cours de cette diminution,  la tension effective 

à l ’ interface eau-sédiment augmente,  ce qui  a pour effet de ralentir  

exponentiel lement la compaction (Bekins et  Dreiss,  1992).   
 

Dans le  cas des prismes d ’accrétion,  le volume d’eau produit diminue également 

exponentiel lement en s’éloignant du front de déformation (Figure 6) .  
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Figu re  6  :  P rod uc t io n  de f lu ide (eau)  pa r  compac t io n des  séd ime nts  da ns  

di f fére n ts  pr ismes d ’a cc ré t ion .  La  fo rte  pr oduc t io n in i t ia le  du pr isme de  

Va n couve r  es t  due à  l ’a n gle  impor tan t du côn e for mé par  le  pr is me d’a c cré t io n  

(en co upe)  e t  à  l ’épa iss isse men t ra pide de ce  d ern ie r .   

Mod if iée  d ’ après  Moo re  et  Vr ol i jk  (1 992) .  

 

F igu re  7  :  Modèle  e n 
c isa i l le me n t pur  
mo ntr an t le  volu me 
d’e au per du en tre  le  
fro n t de défo r ma t io n,  
où l ’é pa is seu r  de 
séd imen ts  e s t  de  1  km,  
et  l a  zone du pr is me 
d’a c cré t io n a tte igna n t 
10 km d’é pa isse ur .   
Mod if iée  d ’ après  Moo re  

et  Vr ol i jk  (1 992) .  
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Pour estimer la  quantité d’eau émise durant ce processus,  on uti l ise des 

modélisations (Le Pichon et al . ,  1990b) car les mesures directes sont diff ici lement 
réal isables (peu de forages profonds et trop de processus interagissant entre  

eux).  Le calcul  se base sur  une courbe empirique de porosi té en fonction de la 

profondeur (Figure 7  ;  Moore et Vrol i jk ,  1992).  
Le modèle présenté sur la f igure 7 est  valable  à  proximité du front de la 

déformation,  car plus on s ’en éloigne plus les paramètres contrôlant  la  

production de f luides sont nombreux.    

 
Déshydratation minérale  

 

Dans les sédiments de zone de subduction,  les minéraux argi leux consti tuent la 
principale réserve d’eau ;  la smectite y est l ’espèce minérale argi leuse la plus 

abondante (Vrol i jk ,  1990) .  La transformation de smectite   en i l l i te est la  réaction 

de déshydratation la plus courante et dépend principalement de la température 

et du temps (El l iott et al . ,  1991) et de la  pression en moindre mesure (Colten-
Bradley,  1987).  Au cours de ce processus,  la géochimie des eaux interstit iel les 

subit  vraisemblablement des modif ications (Vrol i jk et al . ,  1991) .   

La Smectite contient 10 à 20 % d’eau en poids (Keren et Shainberg,  1975 ;  Bird ,  
1984),  dont la total i té  est l ibérée par dissolution du minéral .   

 

La réaction de  transformation de matériaux d’origine fossi le (radiolai res ,  
diatomées),  d’opale-A en opale-CT puis  en quartz ,  joue également un rôle 

important mais plus localement.   L’opale-A contient 11 % d’eau en poids (Keene,  

1976 ;  Jones et Renaut,  2004) .  L ’eau produite au cours de la transformation 

d’opale-A en quartz,  représente 23 % du volume original .  Durant les changements 
de phase,  l ’effondrement de la structure des microfossi les provoque une baisse 

brutale de la porosité ( Isaacs et  al . ,  1983),  ce qui  a pour effet d’augmenter la 

pression intersti t iel le.  
 

Transformation de produits carbonés 

 

Les hydrocarbures constituent une part importante des f luides produits dans les 

zones à forts taux de sédimentation (zones de subduction,  deltas,  marges 

passives) .  Dans les prismes d’accrétion,  le contenu en carbone organique 

représente moins de 1% en volume, mais le volume des sédiments sous-plaqués 
est énorme (Moore et Vrol i jk,  1992).   

La plupart du méthane produit à faible profondeur est i ssu de la  décomposition 

bactérienne de matière organique.  Au-delà de 10 km de profondeur,  le méthane 
est d’origine thermogénique uniquement.  

Lorsque la roche est  de faible perméabil i té,  ce qui  l imite l ’échappement de 

f luides,  la génération de méthane provoque une augmentation de la pression de 

f luide.  En remontant vers la surface,  la diminution de température favorise  
l ’exsolution du méthane contenu dans l ’eau sursaturée et ensuite l ’expansion 

volumique de la phase exsoute par changement de phase.  A partir  de 2 km de 
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*Le mot terrestre signifie dans le cas présent : observable à terre  

profondeur,  le méthane est  sous forme gazeuse uniquement (Moore et  Vrol i jk,  

1992).  Du CO 2  est  également produit  par décomposition de matière 

organique,  mais en moindre quanti té.  

 

2.5 Classification et morphologie des extrusions de boue terrestres* 

 

 Les extrusions de boue forment des structures de morphologies différentes 
selon la nature du niveau source,  la viscosi té et l ’état de consolidation du 

matériel  émis .  El le var ie énormément en fonction de la proportion en eau,  en gaz,  

en brèches (ou clastes)  et en sédiments :  les volcans de boue,  les  dômes,  les r ides 
et les galettes constituent des anomalies positives ;  les mudpools,  les bassins et  

les pockmarks consti tuent des anomalies négatives (Kopf,  2002) .  

En 1964,  Kal inko a établ i  un système de classi f ication à partir  de données de 

nombreux volcans de boue terrestres .  I l  dist ingue trois types :  
 

Lokbatan type 

 
I l  s ’agi t des volcans de boue explosifs avec émission de méthane gazeux en 

combustion.  I ls  sont caractérisés par l ’alternance de courtes périodes d’activité 

et de longues périodes de «  sommeil  » .  Les volcans d’Azerbaïdjan (péninsule 

d’Apsheron,  Cap d’Alyat)  et de la mer Caspienne (Dzuhau-Tepe) en sont des 
exemples.  I l s  comptent parmi les  plus grands VdB terrestres  et atteignent jusqu’à 

100 mètres de hauteur avec un cratère de 200 mètres de largeur,  à l ’ image du 

Dashgil  (Figure 8-A) .  L’activité explosive de ces volcans vient du volume 
important de gaz généré en profondeur  et est amplif iée par la formation d’un 

bouchon de boue dans le canal  d’al imentation.   

Les brèches émises par ces structures sont peu visqueuses,  ce qui  détermine la 

forme conique très régulière et prononcée de ce type de VdB (Figure 8-B)  
 

 

 
 

 

 

 
 

 

Figu re  8  :  P ho tos  i l lu s tr an t l a  fo r me con iq ue e t  l ’a c t iv i té  e xplos ive  de s  vol ca ns d e 
boue de la  pé nins ule  d ’ Aps he ron ,  e n Aze rba ïd j an .   
Sour ce :  h ttp: / /ne ws .bbc. co .uk /2 /h i/s cie n ce /n a tu re /1626310 .s tm;  
h ttp : / /w w w. tra vel the w holew orld . co m/w ha t_ to _see/as ia . h tml  
 

A B 
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Chikishlyar type 

 
A l ’ inverse du type précédent,  ces volcans de boue ont une activité faible et  

continue.  Leur  tai l le est également plus petite et i ls  forment des cônes très plats  

ou des dépressions remplies d’eau.  Ces VdB produisent peu de boue et d’eau,  et  

émettent en permanence une quantité de gaz (CO2 ,  NH 4 )  régulière.  
L’activité de ces volcans est fortement inf luencée par la présence de couches 

géologiques superf iciel les,  saturées en eau (Dimitrov,  2002).  

Ces structures sont courantes sur  la péninsule de Kerch,  en Ukraine (Figure 9) .  La 
plupart des si tes d’échappements de f luides étudiés dans cette thèse présenten t 

ces mêmes structures.  

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 

 
 

Schugin type 

 

I ls  sont caractérisés par l ’al ternance de périodes de repos et de faibles activités.   
I ls  en existent de différentes formes et possèdent souvent des cratères 

composites.  La plupart des volcans de boue dans le monde sont de ce type 

(Dimitrov,  2002),  sauf ceux étudiés dans cette thèse,  qui  constituent un 4 è m e  type.  
 

2.6 Classification et morphologie des extrusions de boue marines 

 
 Les volcans de boue sous-marins sont diff ici lement classi f iables ,  de par le  

nombre de morphologies différentes observées.  Cependant,  Ivanov et al  (1996) 

ont proposé une méthode de classi f ication basée sur la forme du cratère,  la 

nature des coulées,  en comparant différents édif ices de la Mer Noire et de la  r ide 
Méditerranéenne :  

 

 

Figu re  9  :  Pho to  i l l us tr an t l a  fo rme  e xtrê me men t pla te  des  vol ca ns  d e bo ue 
de la  pén insule  de Ke r c h,  e n U kr aine .   
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-  Type 1 

I ls  font partie des plus larges structures,  à savoir  un diamètre supérieur à 2,5 km 
et 100 à 150 m de hauteur.  Leur cratère est complexe et présente au moins trois 

générations de coulées.   I ls  sont souvent associés à plusieurs jeunes volcans plus 

peti ts.  

-  Type 2 
I ls  mesurent entre 1 et 1 ,5 km de diamètre et atteignent 60 à  80 m de hauteur.  

Leurs f lancs sont plus escarpés que le type 1,  ce qui  indique un âge plus jeune ou 

qu’i ls  n’ont vécu qu’une seule  éruption.  Les volcans de type 2 sont le stade 
intermédiaire d’évolution vers le type 1.  

-  Type 3 

Leur forme est i rrégulière et leur diamètre supérieur à 1,5 km. I ls  sont les plus 

acti fs mais également les plus jeunes.  
-  Type 4 

I ls  mesurent 2 à 2 ,5  km de diamètre.  Leur forme est aplatie  (30 m de haut 

maximum)  et circulaire.  Ce sont les restes d’anciennes caldei ras de volcans de 
boue éteints.  Au mil ieu de ces édif ices se  forment parfois de jeunes évents de 

100 à 150 m de diamètre.  

-  Type 5 

I ls  mesurent 2,5 à 4,5 km de diamètre et 60 à 120 m de hauteur .  I l s  ont une forme 
conique régulière et  possèdent un cratère de petite tai l le  (100 à 200 m) 

caractéristique.  Leur  base est  entièrement recouverte d ’au moins deux 

générations de coulées de boue.  
-  Type 6 

Ce sont les structures les plus larges et les plus complexes.  I l s  sont asymétriques,  

dépassent les 7  km de diamètre et  leur hauteur est l imitée (200 m).  Leur cratère 

central  n ’est pas visible mais i ls  présentent plusieurs petits cratères parasi tes.  
-  Type 7 

I ls  mesurent jusqu’à 4 km de diamètre et 200 m de haut.  I l s  ont une forme 

circulaire,  des pentes escarpées et  un toit  très  plat .  Pour cette raison,  ces volcans 
de boue sont appelés «  mud pie » .  

-  Type 8 

Leur  diamètre n’excède pas 150 m et i l s  forment un léger  bombement sur le  
plancher  océanique.  I ls  ne présentent aucune trace de coulées sur leurs f lancs et  

sont recouverts de plusieurs mètres de sédiments strati f iés .  Ces volcans de boue 

sont caractérisés par  de faibles éruptions ou par des produits  éruptifs très 

visqueux.  
-  Type 9 

Ces édif ices forment des dômes de plus de 200 m de haut et 1  km de diamètre,  

dont le toit  est très  i rrégulier .  Leurs f lancs sont pentus (plus de 10°)  et ne 
présentent aucune trace de coulées.  
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1.  Introduction 
 
 La Nouvelle-Zélande est la partie émergée  d’une masse continentale de 6 

mil l ions de km²,  anciennement appelée Zélandia (Te Ara Encyclopedia,  1966).  

L’ î le ne représente que 250.000 km²,  soit  4% des terres immergées.  El le est  si tuée 
dans la partie la moins profonde et la moins accidentée de l ’Océan Pacif ique,  et 

occupe un vaste système de monts sous-marins,  de plateaux et de r ides,  séparée 

de l ’Austral ie par la mer de Tasman à l ’Ouest.  
La Nouvelle-Zélande est bordée au Nord par le Bassin Sud Fidjien,  à l ’Ouest  par le  

Bassin de Tasman,  au Sud et à l ’Est par  le Bassin du Pacif ique Sud-Ouest ,  et est 

composé de plusieurs  grandes structures géologiques,  à savoir  :  les plateaux de 

Campbell  et  de Chal lenger,  les  massifs de Chatam et de Lord Howe ainsi  que le  
Bassin de Nouvelle Calédonie et la Ride de Norfolk (Figure 10,  p36).  

 

La partie sud de la Nouvelle-Zélande est traversée du Nord-Est au Sud-Ouest par  
la  fai l le Alpine transformante dextre,  correspondant à la jonction entre deux 

subductions à vergences opposées,  entre les plaques Pacif ique et Austral ienne :  

la subduction d’Hikurangi  à vergence Ouest et la subduction de Puysegur à  

vergence Est (Figure 10).   La vi tesse de subduction augmente progressivement 
vers le Nord de 50 à 100 mm/an, le long des fosses d’Hikurangi ,  de Kermadec et 

des Tonga (Pel letier  et al . ,  1998),  en témoigne la  posi tion du pôle de rotation 

Austral ie-Pacif ique au Nord-Est du plateau de Campbell  (DeMets et al . ,  1994) .  
 

Au cours  des 200 derniers mil l ions d’années,  la  Nouvelle-Zélande a subi  de 

nombreux changements.  Tantôt émergées,  tantôt immergées,  certaines parties  

ont été pl i ssées et f racturées à plusieurs  reprises.  Ainsi ,  la Nouvelle-Zélande 
actuel le est composée de nombreux types de roches d’âges variés.    

La géologie est donc particul ièrement complexe tant au Nord qu’au Sud.  

  
Certaines parties  du socle,  héritées lors  de la séparation du Gondwana,  datent de 

plus de 500 Ma. Parmi les roches les plus anciennes,  les greywackes dits 

Greenland Group occupent la partie ouest  de l ’ î le sud et datent de l ’Ordovicien,  

autour de 480 Ma.  
Le socle est divisé  en plusieurs blocs structuraux d’origines tectoniques et 

paléogéographiques différentes (Figure 12,  p42) :   

-  Î le nord 
Waipapa,  Torlesse,  Caples,  Dun Mountain,  Murihiku,  Brook Street,  les batholites  

Median et Hohonu, et  les al lochtones du Northland et de la côte est .  

-  Î le sud 

Morrinsvi l le ,  Hunua,  Takaka,  bul ler er  les batholithes Karamea et Paparoa.  
 

La Nouvelle-Zélande,  surtout l ’ î le  nord,  est caractérisée par  son volcanisme 

intense,  notamment autour de Whangarei ,  Auckland, Rotorua,  Taupo, Taranaki  et 
son activité hydrothermale,  autour de Raukumara.  Des éruptions régulières sont 

observées à White Island,  Ngauruhoe et  Ruapehu, et la Zone Volcanique Centrale  
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de Taupo est la plus active.  Ce volcanisme continue de s ’exprimer en mer de part 

et d ’autre  de la  val lée du Havre Lau,  en formant les  r ides de Lau Colvi l le  et des 
Tonga-Kermadec.   

L’ î le sud est plus connue pour son rel ief  très accidenté et ses séismes,  dus au 

régime transpressi f  de la fai l le Alpine.   

L’hydrothermalisme de l ’ î le nord est l ié au prisme d’accrétion d’Hikurangi ,  r iche 
en f luides,  et à la  subduction active de Hikurangi .  En plus de l ’eau,  la 

compression des sédiments provoque l ’expulsion de plusieurs f luides :  du 

méthane,  du CO 2 ,  de la boue et du pétrole.  Le prisme d’Hikurangi  fait  partie d’un 

bassin pétrol ier  deux fois plus étendu, appelé Bassin de la Côte Est.  La masse 

continentale dont fa it  partie la Nouvelle-Zélande compte une vingtaine de 
bassins sédimentaires .  

 

2. Les éléments morpho-structuraux  (Bail leul ,  2005) 
 

Le bassin de Nouvelle-Calédonie mesure 1000 km de long sur 150 km de large et 

atteint une profondeur de 3500 m. I l  s ’étend de l ’ î le  nord de Nouvelle-Zélande à 
la Nouvelle-Calédonie (Figure 10).  La partie nord contient plus de 8 km de 

sédiments crétacés syn.  et post-r i ft  reposant sur une croûte continentale de 10 à 

15 km d’épaisseur.  La partie sud contient moins de sédiments (4 km) et la croûte 
est de nature océanique ou transitionnelle .   

 

La r ide de Norfolk est  une structure en crête orientée Nord-Sud, située à 1300 km 

de la côte austral ienne et dont la profondeur est comprise entre  0 et 2000 m. La 
géologie de cette r ide est peu connue.  El le est caractérisée par la présence de 

horsts et  de grabens contenant plus de 3000 m de sédiments,  et s ’élargit vers le 

Sud où el le est recouverte de dépôts carbonatés.   
 

Le plateau de Chal lenger est un plateau continental  sous-marin situé à l ’Ouest de 

la Nouvelle-Zélande,  à une profondeur  de 500 à 1500 m.  I l  est recouvert de 3500 

m de sédiments datant du Crétacé à aujourd’hui .  
 

Le bassin Sud Fidjien  est une région complexe de 3 à 4 km de profondeur,  

composée d’anciens arcs  volcaniques,  de plateaux et de bassins,  si tuée entre  l ’arc 
acti f  de Taupo-Kermadec-Tonga,  l ’ î le nord de Nouvelle-Zélande,  la r ide de Norfolk 

et la Nouvelle-Calédonie.  La croûte océanique a été datée du Miocène inférieur 

(Mortimer ,  2007) et est recouverte de plus de 500 m de sédiments.   

 
La r ide de Lau Colvi l le fait  partie d’un arc volcanique abandonné durant le 

Pl iocène suite à l ’ouverture du bassin arr ière-arc de Lau.  Cet arc a ensuite été  

immergé au début du Pléistocène par subsidence puis recouvert par des 
calcaires.  A la f in du  Pléistocène,  certaines î les ont ré-émergé.  I l  borde le bassin 

Sud-Fidjien et longe la r ide de Tonga-Kermadec sur plus de 1000 km. 
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La r ide de Tonga-Kermadec  mesure plus de 2000 km de long et  fai t  partie des 

arcs volcaniques les  plus acti fs du monde. I l  est directement associé à la  
subduction de Tonga-Kermadec depuis le début du Tertiaire.  

 

Le bassin de Tasman  s’étend sur plus de 2000 km, de la côte est Austral ienne au 

massif  de Lord Howe. I l  s ’est formé i l  y a 90 Ma, lors de la séparation de la  
Nouvelle-Zélande et de l ’Austral ie.  Le r i ft ing a commencé dans la partie sud du 

bassin ,  au niveau du massif  de Tasman à la f in du Crétacé,  et s ’est propagé 

ensuite vers le Nord.  La production de croûte océanique ainsi  que l ’expansion du 
bassin s’arrêta au début de l ’Eocène,  i l  y a 53 Ma (Gaina et al . ,  1998).   

 

Le massif  de Lord Howe  est  un plateau immergé de 2000 km de long,  al lant du 

Sud-Ouest de la Nouvelle-Calédonie au plateau de Chal lenger.  I l  se situe à une 
profondeur de 1000 à 2000 m. Ce fragment continental  a  été séparé de l ’Austral ie 

par r i ft ing durant l ’ouverture de la mer de Tasman au Crétacé.  L’épaisseur de la 

croûte décroit  globalement vers l ’Ouest indiquant une augmentation de 
l ’étirement crustal  vers le bassin de Tasman.  

 

Le plateau de Campbell   est une large plateforme sous-marine au Sud de la  
Nouvelle-Zélande,  de 900 km de large sur 600 km de long (Nord-Sud).  Sa 

profondeur varie entre 0 et 2000 m. Sa surface présente des bancs  émergés 

depuis la dernière glaciation,  vraisemblablement des rel iquats de volcans érodés 

:  ce sont les î les Bounty,  Antipodes,  Auckland et Campbell .  

 

Le massif  de Chatam   est  une plateforme al longée s’étendant jusqu’à 150 km à 
l ’Est des î les de Chatam, et atteignant une profondeur  maximum de 550 m. Sa 

surface est couverte de boue pélagique (Globigérines)  parfois mélangée avec de 

la glauconite.  
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Figu re  10 :  C ar te  géo dy na mique de la  N ouvel le -Zél a nde ( Fe rr iè re  e t  C h an ie r ,  

1993) .  1 )  zone s éme r gées ,  2 )  c roû te  con t inen tale  imme r gée,  3)  arc s  

volc an iq ues in ac t i fs ,  4 )  ar cs  vol ca n ique s a c t i fs .  N C ,  bass in de No uvel le-

Calé don ie  ;  3  K R,  r ide  des  Tro is -R ois  ;  S FB ,  ba ss in Sud -F id j ien ;  VM FZ ,  zone  

de fr a cture  d e Ve n in g-Me inesz  ;  C FZ ,  zone  de fr ac tu re  de Coo k ;  A n,  

ano mal ie s  ma gné tiques  ;  B ,  pôle  de ro ta t io n Au stral ie -Pa c i f ique .  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

B 



CADRE GÉODYNAMIQUE 

 

 

37 

3. Evolution géologique de la Nouvelle-Zélande  (Thornton,  1997 ;  Ferrière 

et Chanier  ,  1993)  
 

3.1 Introdu ction  

 

La Nouvelle-Zélande est la partie émergée d’un corps continental  bien plus 
étendu. Ce microcontinent a émergé i l  y a plus de 80 Ma mais certaines 

formations géologiques le  recouvrant sont bien plus anciennes (plus de 500 Ma);  

des roches datant du Si lurien ont été préservées près de Nelson et  dans le 
Fiordland au Nord et au Sud-Ouest respectivement de l ’ î le sud.  Peu d’ indices 

nous permettent de savoir  quels évènements se sont produits durant le  

Paléozoïque et le Trias.   

La Nouvelle-Zélande a connu trois grands cycles de dépôt et d ’orogénèse:  Tuhua 
(de -500 à -300 Ma) ,  Rangitata (de -300 Ma à -100 Ma),  et Kaikoura,  dont la phase 

orogénique active encore aujourd’hui ,  a commencé au début du Miocène (-25 

Ma),  (Figure 11).  
 

Entre le début du Jurassique supérieur (vers -150 Ma) et la  f in du Crétacé 

inférieur (vers -100 Ma) le microcontinent néo-zélandais étai t  connecté à un bloc 
constitué de l ’Austral ie et de l ’Antarctique.  La formation d’un r i ft  au centre de ce 

dernier provoqua la formation d’un bloc au Nord,  composé de l ’Austral ie et de la  

partie ouest du microcontinent actuel ,  et d’un bloc au Sud, composé de 

l ’Antarctique et  de la partie est  du microcontinent.  Progressivement,  le r i ft ing 
engendra un mouvement de rotation horaire et un déplacement vers l ’Est du bloc 

nord,  et inversement pour le bloc sud.  Une zone de contrainte compressive 

dextre est apparue ainsi  au centre du microcontinent (future fai l le alpine).   
 

Au mil ieu du Crétacé supérieur (vers -80 Ma) un nouvel  épisode de r i ft ing se mit  

en place à l ’Ouest du microcontinent néo-zélandais et le sépara définitivement 

de l ’Austral ie  et  l ’Antarctique en créant la mer de Tasmanie.  Puis,  de la f in  du 
Crétacé à aujourd’hui  s ’est formée progressivement la Nouvelle-Zélande,  

alternant entre épisodes de sédimentation et mouvements crustaux,  provoquant 

tantôt la surrection de certaines parties de la future î le,  tantôt leur immersion.  
 

3.2 Le cycle de Tuhu a 

 
I l  a commencé par une phase sédimentai re (entre -500 et -380 Ma)  et s ’est 

terminé par une phase orogénique (de -380 à  -300 Ma) .  Les évènements qui  se 

sont produits durant la phase sédimentaire sont mal  connus.  Au cours de la  

phase orogénique s ’est mis en place un prisme d’accrétion,  des dépôts 
continentaux appelés greywackes et un volcanisme ultramafique.  

De la phase orogénique résulta plusieurs évènements majeurs,  notamment 

l ’émersion de la partie Sud-Ouest de la Nouvelle-Zélande (régions de Nelson et  
de Fiordland) en même temps que la moitié  ouest de l ’Austral ie  et de 
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l ’Antarctique actuel les,  la formation d’ intrusions de granite (batholite de 

Karamea) et l ’émergence d’un corps métamorphique composé de schiste et de 
gneiss.  

 

3.3 Le cycle de Rangitata 

 

I l  est composé d’une phase sédimentaire (de -300 Ma à -150 Ma) suivie d’une 

phase orogénique (de -150 Ma à -100 Ma).  Le début de ce cycle est marqué par la  

naissance d’une subduction.   
Durant la phase de dépôts se sont formés deux blocs,  nommés aujourd’hui 

provinces ouest et est.  Le bloc ouest était  composé (d’Ouest en Est)  d’un corps 

sédimentaire intrudé par le batholite de Karamea (ZTM ;  Figure  13,  p43) et d’un 
corps métamorphique schisteux,  tous deux émergés durant la phase orogénique 

de Tuhua,  ainsi  que d’une zone volcanique d’arc naissante (future formation de 

Brook Street)  et d’un bassin d’avant-arc composé de sédiments dérivés du bloc 

ouest (future formation de Murihiku) .  Le bloc est  étai t  constitué de sédiments,  
issus d’un vaste cône détri tique sous-marin,  formant un prisme d’accrétion dit du 

Torlesse.  Au cours du cycle de Rangitata,  on ne sait  pas quand exactement,  se  

sont formées les ophiol ites de Dun Mountain – Maitai  par obduction.  Cette 
formation,  constituée de basaltes et de roches ultramafiques,  sépare encore 

actuel lement les blocs ouest et est.  

 

Durant la phase orogénique,  l ’activité  volcanique augmenta continuellement 
jusqu’au Crétacé inférieur,  puis diminua progressivement en même temps que le  

soulèvement du fond marin,  pour cesser totalement vers -100 Ma.  La compression 

croissante engendrée par le déplacement de la plaque Pacif ique et le recul  de la  
l igne de subduction provoqua la surrection massive de schistes ,  qui  composent 

actuel lement le socle  de la partie est de l ’ î le sud,  et la fusion des blocs ouest et 

est.   

 

3.4 Le cycle de Kaikoura 

  

L ’arrêt de la subduction à la f in du Crétacé inférieur,  marqua le début du 
cycle de Kaikoura,  au  cours  duquel  se mit  en place une phase d ’érosion,  dite  de 

pénéplanation,  qui  dura jusqu’à la f in du Crétacé et durant laquelle la total i té du 

microcontinent néo-zélandais fut aplani .  Puis,  du Crétacé supérieur à la f in du 
Paléocène s’est formé un ri f t  qui  ouvrit  progressivement la mer de Tasmanie et  

sépara définitivement le  microcontinent néo-zélandais du Gondwana (bloc 

Austral ie-Antarctique).  La formation du batholite de Karamea est probablement 

l iée à cet évènement tectonique car ce type de roche est caractéristique des 
zones de r i f t ing ;  on trouve ces granites sur  la marge est-austral ienne également.  

L’élargissement de la  mer de Tasmanie et  la production de croûte océanique 

cessèrent vers -60 Ma,  et n’ont plus évolué depuis.  
Jusqu’à la f in de l ’Ol igocène ( -25 Ma),  la mer a tantôt reculé tantôt immergé 

certaines parties du microcontinent néo-zélandais,  au gré de l ’érosion 
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météorique.  De nombreux mudstones,  si l tstones,  l imestones et charbons sont 

associés à cette période.  
C’est à la f in de cette période que débuta la  subduction d’Hikurangi .  

De –25 à –22 Ma, se mit en place une obduction dite pel l iculaire,  car i l  existe très  

peu de péridoti tes obductées.  Puis,  au  début du Miocène,  la migration de 

l ’activi té tectonique au sein du microcontinent néo-zélandais  initia la phase 
orogénique de Kaikoura.  Le mouvement dextre de la fai l le a lpine naissante 

engendra une rotation progressive de la  l imite de plaque,  située alors au Nord-

Est de la Nouvelle-Zélande,  jusqu’à la configuration actuel le où la fai l le  se trouve 
dans la continuité de la subduction.  

Ce phénomène engendra la formation du prisme d’accrétion d’Hikurangi ,  de 

horsts,  de grabens et donc de nouveaux bassins sédimentaires,  a insi  que de deux 

arcs volcaniques andésitiques dans l ’Est et  l ’Ouest de la région du Northland. La 
surrection tectonique d’un bloc de sédiments au Nord-Est du Northland provoqua 

un gl issement de terrain massif  vers l ’Est  (au Nord du BCE actuel)  formant 

l ’al lochtone du Northland. Des morceaux de croûte océanique furent également 
poussés et déposés sous forme de col l ines plates,  actuel lement au centre du 

Northland, formant la  chaîne de Tangihua.  

 

Durant le Miocène supérieur ,  la plaque Pacif ique commença à subducter sous la  
plaque Austral ienne au sud de la Nouvel le-Zélande,  créant ainsi  la fosse de 

Puysegur.  Puis ,  au début du Pl iocène (-5  Ma),  le mouvement décrochant de la 

fai l le alpine sous régime compressif  croissant,  provoqua la convergence des 
parties est et ouest de l ’ î le sud actuel le et la surrection de la chaîne des Alpes.  

 
L’orogénèse de Kaikoura est encore active aujourd’hui .  Ainsi  le mouvement 
permanent de la  fai l le alpine ne cesse de provoquer des changements de 

l ’activi té volcanique et  tectonique dans différentes parties  de la  Nouvelle-

Zélande.  
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Figu re  11 :  Ré su mé d e l ’h is to i re  géod yn a mique de la  No uvel le -Z élan de 

(Fe rr iè re  e t  C h an ie r ,  19 93) .   
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4. Géologie du socle 
 
    Le socle de la  Nouvelle-Zélande est consti tué de plusieurs unités 

tectonostratigraphiques et de batholites (Mortimer et Tul loch,  1996) accrétés 

durant le Mésozoïque.  El les s’organisent en trois zones :  la province ouest,  la 
Zone Tectonique Médiane (ZTM) et la province est (Figure 12).  

La province ouest  regroupe l ’unité  structurale  de Buller ,  composée de 

greywackes cambriens et ordoviciens et de granitoïdes paléozoïques (Nathan,  
1976 ;  Cooper et Tul loch,  1992) et l ’uni té  structurale de Takaka,  composée de 

sédiments paléozoïques et de roches volcaniques (Cooper et Tul loch,  1992).  

La Zone Tectonique Médiane sépare les provinces ouest et est.  El le est composée 

de plutons calco-alcal ins en majorité ,  de roches sédimentaires et de roches 
volcaniques (Kimbrough et al . ,  1994).  

La province est est  regroupée en huit unités  structurales et est composée de 

méta-greywackes feldspathiques et d’assemblages volcaniques et ophiol it iques 
(Roser et al . ,  1993).  

 

4.1 La province ouest 

 

4.1.1 L’unité structurale de Buller 

 

El le comprend toutes les roches de plus de 380 Ma (Dévonien)  situées à  
l ’Ouest de la fai l le d ’Anatoki  (Figure 12).  La séquence sédimentaire est formée du 

Greenland Group, composé de turbidi tes  déposées le  long de la  marge du 

Gondwana de la f in du Cambrien au début de l ’Ordovicien dans des éventai ls  
sous-marins,  et du Golden Bay Group,  composé de black shale et de grès 

quartziques déposés au cours de l ’Ordovicien.  Ces roches ont ensuite été pl issées 

au cours d’un évènement tectonique,  daté de la f in de l ’Ordovicien ou au Si lurien 

(Adams et al . ,  1975).   
 

4.1.2 L’unité structurale de Takaka 

 
Plus complexe que l ’unité de Buller ,  el le comporte une grande variété de 

types de roches et est caractérisée par une séquence de dépôts d’arc volcanique 

formée au Cambrien composant la partie ouest,  et une séquence de marge 

passive formée du Cambrien au Dévonien (Roser et al . ,  1996),  composant la partie 
est.   

L’unité structurale de Takaka a subi  de nombreuses fracturat ions,  préservées 

aujourd’hui  en une série de sous-corps structuraux de stratigraphies différentes,  
orientés Nord-Sud.  

I l  est possible  que l ’unité de Takaka soit el le-même le  produit de plusieurs autres 

unités (Cooper ,  1997) .  

Les caractéristiques tectoniques et géologiques des unités structurales de Buller 
et Takaka suggèrent qu’el les se sont formées à plusieurs centaines de ki lomètres  

l ’une de l ’autre (Cooper,  1989) .   
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4.2 La province est 

 
4.2.1 L’unité structurale de Brook Street  

 

La formation de Brook Street est présente sur les deux î les de la  Nouvelle-
Zélande.  Au Nord,  el le s’étend le long d’une bande de 1000 km et est coincée 

entre le batholite médian (ZTM) à l ’Ouest et l ’uni té de Murihiku à l ’Est (Figure 

13).  Au Sud,  el le occupe la partie ouest de la province et sépare la ZTM de l ’uni té 

de Murihiku.  
El le consti tue les restes d’un arc insulaire disloqué lors du processus d’accrétion 

sur la  marge du Gondwana (Houghton et  Landis,  1989)  durant le Permien,  et  

ensuite lors de la division de ce dernier (Spandler et al . ,  2005) .   
La plupart de l ’unité structurale est composée d’une séquence de roches 

mafiques et volcanoclastiques (Bal lard,  1989).   

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 
 

 

 

Figu re  12 :  U n ités  s tr u c tur ales  d u so cle  de la  Nouvel le -Zél an de.  E xtr ai t  

de  Su the rla nd (19 99)   d ’ après  B is ho p e t  a l .  (1985) ,  K imbrou gh e t  a l .  

(1994) ,  Mor t ime r (1995)  et  Mor t imer e t  a l .  (1997) .  La  pos i t ion de s  f igur es  

14  et  15  e s t  é gale me n t in d iquée .  

Fig. 14 

Fig. 15 
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Figu re  13 :  C ar te  tec to nos tra t igr a ph iqu e du s ocle  de  l ’ î le  nor d de N ouvel le -

Zéla nde .  Les  u nité s  st ru c tur ales  so n t ind iqué es  en  ma jus cule .  Les  a l lo c h tone s,  

le  ba thol i te  méd ian ( ZTM)  e t  la  bath ymétr ie  (en mè tr es)  so n t é gal eme n t  

in d iqué s.  Mo d if iée  d ’ a prè s  h ttp: / /w ww . gn s. c r i . nz /Ho me /O ur -S c ie nce /Ene r gy -

Resou rce s /Geolo gic al -Ma ppin g/Geolo gic al -Or ig in s-Rese ar ch /Geolo gical -

Base me n t/B ase me n t-ter ra nes -o f -Ne w -Ze ala nd  
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4.2.2 L’unité structurale de Murihiku 

 
La formation de Murihiku est en contact direct avec la formation de Brook 

Street,  au Nord comme au Sud de la Nouvelle-Zélande,  et est bordée par des 

fai l les .  

C’est  un ancien bassin d’avant-arc,  formé le long de la marge du Gondwana 
durant le Mésozoïque.  L’arc en question correspond à la  zone tectonique 

médiane (Mortimer et  al . ,  1999) .   

L’unité structurale  de Murihiku est  caractérisée par de grands pl is ouverts peu 
érodés (Bal lance et Campbell ,  1993).  El le est composée essentiel lement de grès 

volcanoclastiques et de mudstones turbidi tiques.  La partie nord de la formation 

comprend cinq groupes de roches datant du Trias au Jurassique tardif .  

 
4.2.3 L’unité structurale de Dun Mountain-Maitai  

 

El le comprend deux formations géologiques,  à savoir  :  
-  Les ophiol ites de Dun Mountain,  correspondant à un reste de croûte 

océanique du Permien inférieur (Kimbrough et al . ,  1992) .  

-  La formation de Maitai ,  a été ensuite déposée au-dessus (Coombs et al . ,  1976).    

Les ophiol ites de Dun Mountain sont consti tuées de roches ul tramafiques (Dun 
Mountain Group) composées de serpentini te,  de gabbro et de péridotite (Hyden, 

1979),  et de roches volcaniques (Livingstone Group) composées de dolérite et de 

roches sédimentai res volcanoclastiques.  
La formation de Maitai  est constituée de roches sédimentaires bien l i tées,  

subdivisées en plusieurs sous-groupes et formations.  

 

4.2.4 L’unité structurale de Caples 
 

La formation de Caples est une séquence volcanoclastique principalement 

andésitique (Coombs et al . ,  2000).  El le s ’est accumulée dans des éventai ls sous-
marins de type fosse marine (Turnbull ,  2000) puis a été accrétée lors d’une 

subduction,  probablement de la  f in du Permien au Trias  (Turnbull ,  1979 ;  Adams 

et al . ,  2002 ;  Coombs et al . ,  2000).  El le a ensuite subi  un métamorphisme du 
Jurassique inférieur  au Crétacé (Graham et Mortimer,  1992) avec un maximum 

vers -170 Ma et enfin une rapide surrection au Crétacé inférieur vers -135 Ma 

(Little et al . ,  1999) .  

 
4.2.5 L’unité structurale de Waipapa 

 

El le représente presque la moitié  de l ’ î le nord et  est  composée des faciès  
de Hunuas et de Morrinsvi l le  (Kear ,  1971).  Dans certaines publications,  les 

formations de Caples,  Rakaia lui  sont également associées (Black,  1994).  

Le faciès de Hunuas est caractérisé par  la présence de matériel  océanique 

(spi l i tes,  cherts ,  calcaires)  datant du Trias supérieur au Jurassique inférieur (Ai ta  
et Spörl i ,  1992) associé à  des sédiments terrigènes volcanoclastiques datant du 

Jurassique supérieur.  
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Le faciès de Morrinsvi l le est plus récent que le faciès de Hunuas  et est dominé 

par des grès feldspathiques grossiers (McFarlane,  1993 ;  Skinner,  1993) et des 
conglomérats d’argi l i te (chipwackes) datant du Jurassique supérieur au Crétacé 

(Black,  1994) .  

 

4.2.6 L’unité structurale du Torlesse 
 

Jusqu’au début des années 80,  le Torlesse étai t  associé à toutes les roches 

composant le socle de la Nouvelle-Zélande (Suggate,  1961 ;  Coombs et al . ,  1976 ;  
Spörl i ,  1978).  Aujourd’hui ,  la formation du Torlesse est subdivisée en  quatre  

sous-unités principales :  Rakaia ,  Kaweka,  Waioeka et Pahau (Mortimer,  1994 et 

1995).  

La sous-unité de Rakaia est un complexe d’accrétion datant du Permien au 
Jurassique tardif ,  comprenant des grès et  des mudstones quartzo-feldspathiques 

en grande quanti té,  des conglomérats et des assemblages océaniques.  Les 

datations K-Ar et Rb-Sr effectuées sur les roches du Rakaia indiquent au moins 
deux épisodes de métamorphisme et déformation,  au Jurassique inférieur et  au 

Crétacé inférieur (Adams et Graham, 1996).  

 

La sous-unité de Kaweka est composée de greywackes essentiel lement et d’autres 
formations non-identi f iables.  El le est caractéristique pour son absence totale de 

fossi les.  La datation U-Pb de zircons détr itiques indique un âge du Jurassique 

inférieur à moyen (Adams et al . ,  2009).  
 

La sous-unité de Waioeka est  un complexe d’accrétion (Mazengarb et  Harris ,  

1994) composée de l i tharénites (Mortimer,  1995) ,  de grès volcanoclastiques 

(Moore,  1978) et de feldsarenites,  du Jurassique supérieur  au Crétacé inférieur ,  
El le est associée régionalement à du matériel  océanique (basalte ,  calcaire,  

cherts) ,  notamment au niveau des fai l les (Bradshaw, 1973 ;  Si lber l ing et al . ,  1988).  

La sous-unité de Pahau n’a jamais été vraiment définie (Bassett,  2004) :  i l  s ’agirait  
d’un bassin arrière-arc  distal  ou d’un prisme d’accrétion,  formé entre le  

Jurassique inférieur et le Crétacé inférieur (MacKinnon, 1983).  El le est composée 

globalement de mudstones,  de grès et de conglomérats .   
 

4.2.7 L’al lochtone du Northland 

 

L’al lochtone du Northland s ’étend le long de la côte occidentale de la  
péninsule du Northland, sur 200 km de longueur et 10-60 km de largeur (Figure 

13).  I l  est consti tué d’un empilement inverse de roches jeunes i ssues du 

continent,  à la base,  et de roches océaniques distales  plus viei l les,  au-dessus 
(Evans,  1992 ;  Rait ,  2000).  D’après l ’orientation de ces chevauchements,  Rait  

(2000) a pu démontrer un transport de ces roches vers le Sud-Ouest.  

 
Bradshaw (2004) suggère une mise en place de l ’al lochtone en deux temps.  Au 

Crétacé-Oligocène,  les roches auraient formé un prisme d’accrétion épais  dans la 

zone de subduction est de la r ide des Trois Rois,  terminée par une fai l le  



CADRE GÉODYNAMIQUE 

 

 

46 

 

transformante majeure qui  aurai t  ainsi  déplacé les roches les plus tendres du 

prisme à l ’extrémité sud de la zone.  Puis un changement de direction de la  
convergence au Miocène inférieur,  l ié à la  formation de la subduction sous l ’ î le 

nord,  aurait  déstabi l isé le prisme et in itié une succession de gl issements 

gravitaires des roches vers le Sud,  formant l ’al lochtone du Northland.  

 
L’al lochtone est  constitué de quatre assemblages ( Isaac et al . ,  1994 ;  Figure 14) :  

le complexe de Tupou, composé de turbidites indurées grossières du Crétacé 

inférieur ;  le  complexe de Mangakahia,  composé de turbidites sableuses,  de 
mudstones et  d’argi les formées du Crétacé supérieur à l ’Eocène inférieur ;  le  

complexe de Motutau,  composé de mudstones,  de grès glauconieux et de 

calcaires de l ’Eocène-Oligocène ;  et le complexe de Tangihua,  composé 

d’ophiol ites ,  de brèches volcaniques et de mudstones pélagiques.   

 

4.2.8 L’al lochtone de la côte est  

 

L’al lochtone de la côte est occupe la  moitié nord-est de la péninsule de 

Raukumara,  sur 120 km de long et 40-60 km de large (Figure 13).  I l  est constitué 

en majori té de sédiments crétacés-ol igocènes,  et d’un mélange de roches 
volcaniques mafiques et de sédiments pélagiques (assemblage de Matakaoa) 

formés durant la subduction de la croûte océanique (Cluzel  et al . ,  2010).  I l  est 

recouvert de calcaires,  de grès et de si l tstones d’âge Miocène à Pl iocène,  donc 
l ’al lochtone est certainement plus vaste en profondeur (Mazengarb et Speden,  

2000).   

L’assemblage de Matakaoa forme les massifs de Mangaroa et Pukemaru (Figure 

15),  séparés par un graben néogène,  à  l ’extrémité nord de l ’al lochtone.  I l  est  
constitué de basaltes  en pi l lows associés  à des hyaloclasti tes et des sédiments 

pélagiques et abyssaux (Cluzel  et al . ,  2010).    

 

4.3 La Zone Tectoniq ue Médiane 

 

Le terme de Zone Tectonique Médiane (ZTM) a été proposé la première fois 
par Blake et  al  (1974)  et fut uti l isé par la suite dans plusieurs cartes géologiques 

et publications (Frost et Coombs,  1989 ;  Kimbrough et al . ,  1992 ;  Bradshaw, 1993).   

 

La  Zone Tectonique Médiane ou batholite  médian,  sépare les roches permiennes 
de l ’unité de Brook Street (province est) ,  de l ’assemblage paléozoïque de la 

province ouest.  El le  forme une longue bande étroite  de 10 à  35 km de largeur ,  

composée de complexes plutoniques calco-alcal ins,  mafiques à ultra-mafiques,  
de roches volcaniques terrestres et de grès volcano-clastiques (Kimbrough et al . ,  

1994).  Ces roches représentent les restes de nombreux arcs magmatiques l iés à  

l ’existence de zones de subduction (Chal l i s  et Lauder,  1977 ;  Wil l iams et Smith,  
1983).  Les roches plutoniques de la ZTM ont une composition très différente des 

séries magmatiques de la province ouest (Tul loch,  1983 ;  Bradshaw, 1990).   
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Figu re  14 :  Dis t r ibu tio n des  u n ités  l i tholo gique s ma jeu res  co mposa n t  

l ’a l lo ch to ne d u No rthl a nd .  E xtr a i t  de  S pö rl i  e t  Ha yw a rd (2002) .  

 

F igu re  15 :  Ca r te  géolo gique de l ’ a l loc h to ne de la  cô te  e s t ,  au Nor d  de la  

pén insul e  de  Ra uku ma ra .  E n gr is  son t  ind iq ués les  mas s ifs  co mposa n t  

l ’as se mbl a ge vol c an iq u e de Ma tak aoa .  E xtra i t  de  Cluzel  et  a l .  (2010) .  
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5. Géologie des districts de la côte est  (Te Ara Encyclopedia of New 
Zealand, 1966)  

 

 Le Bassin de la  Côte Est est situé sur  les  distr icts  géologiques de Gisborne,  

Hawke’s Bay et Well ington.  
 

5.1 Le district  de Gisborne 

 
 Le distr ict de Gisborne est subdivisé en plusieurs secteurs géologiques :  

l ’Ouest ,  est occupé en majorité par le Torlesse et longe une partie de la chaîne 

montagneuse de l ’ î le nord (dite chaîne axiale)  composée de greywackes,  
d’argi l i tes et de grès jurassiques à crétacés ;  le Nord,  est constitué de  la région 

volcanique de Matakaoa (Figure 15) formée au Jurassique-Crétacé ;  enfin l ’Est et 

le Sud,  sont composés de sédiments tertiai res .   

 
Les secteurs ouest et est sont séparés par les chaînes escarpées de Raukumara et  

Huiarau,  hautes de 1500 et 1200 mètres respectivement.  Ces chaînes forment 

l ’axe central  du distr ict et sont composées d’argi l i tes faiblement fossi l i fères ,  de 
grès et de conglomérats crétacés.  

 

La région volcanique de Matakaoa forme un plateau de 300 mètres d’alti tude et  

est traversé d’Est en Ouest par la fosse de Wharekahika,  composée de sédiments 
tertiaires .  Les roches volcaniques composant cette région sont principalement 

basaltiques et la présence de pi l low-lavas très étendus indique des éruptions 

sous-marines,  au Jurassique supérieur ou au Crétacé inférieur .  
 

L’Est du distr ict est  occupé par une grande épaisseur de sédiments d’âge 

tertiaire.  Le  Miocène et le  Pl iocène atteignent 6000 mètres d’épaisseur en 

moyenne.   
Cette partie du distr ict est constituée des bassins fracturés de Wairoa et 

Tutamoe.  

 
La côte est présente une série de dépressions structurales remplies de dépôts 

f ins récents d’al luvions,  intercalés avec des couches épaisses de cendres et de 

ponces issues d’éruptions de la région volcanique de Taupo.  
 

5.2 Le district  de Ha wke’s Bay 

 

 Le distr ict de Hawke’s Bay est constitué de trois régions structurales :  la  
partie ouest est formée de chaînes montagneuses massives orientées SO-NE et 

composées de greywackes tr ias- jurassiques ;  la partie  est  est caractérisée par  des 

col l ines f racturées composées de sédiments crétacés et tertia ires ;  la dernière 
partie,  centrale,  est dans la continuité de la val lée de Wairarapa et est composée 

de sédiments tertiaires et pléistocènes.  

Les greywackes occupent près du quart du distr ict et sont privés de fossi les.  I l s  
sont souvent associés à des spi l i tes et des shales rouges.  Leur émersion s ’est 
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produite du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur,  mais i l s  ont ensuite été 

fortement érodés au cours du Crétacé et du Tertiai re.    
 

La  région côtière  est  constituée de petites  chaînes montagneuses et  de col l ines 

accidentées.  Les sédiments crétacés-tertia ires qui  la composent,  sont pl issés et 

fracturés et  forment un système de pl is  complexe orienté NE-SO. A noter que les  
roches tertiaires  de cette région sont r iches en fossi les,  contrairement aux roches 

du Crétacé.  Cette région doit sa complexité à  l ’orogénèse de Kaikoura,  active 

encore aujourd’hui .  La succession d’épisodes de fracturation a formé des 
dépressions remplies rapidement par des grès,  des conglomérats  et des argi les .  

 
La partie centrale est  consti tuée des dépressions de Ruataniwha et Heretaunga,   

composées de sédiments du Tertiaire au Pléistocène inférieur,  et d’al luvions plus 

récents.  Cette région est caractérisée par la présence d’ ignimbrites  et  de galets 
de ponce,  mêlés aux sédiments du Pléistocène supérieur et de l ’Holocène,  et de 

couches de cendres notamment dans les séries sédimentaires  de Wanganui  du 

mil ieu du Pléistocène.  

La zone de fai l les de Wairarapa traverse cette région,  et de nombreux séismes 
intenses peuvent en témoigner.  

 

5.3 Le district  de Well ington 

 

 Le distr ict de Well ington comprend la chaîne de Rimutaka-Tararua et les 

bassins sédimentaires  de Palmerston North,  Wanganui  et Wairarapa.  

La chaîne montagneuse de Rimutaka-Tararua est composée de greywackes datés 
principalement du Trias et s ’étendant des chaînes de Ruahine et Kaweka (distr ict  

de Hawke’s Bay) à la chaîne de Kaimanawa au Nord du distr ict de Well ington.  

Les bassins sédimentaires de part et d’autre des chaînes de Rimutaka-Tararua et  
Ruahine,  ont  été comblés par les produits d’érosion de ces dernières,  au cours du 

Tertiai re.  Le bassin est s ’est rempli  en premier,  du Crétacé au Miocène,  puis le  

bassin ouest,  du Miocène à aujourd’hui  encore.   
 

Durant l ’orogénèse de Kaikoura,  au Pl iocène et au Pléistocène,  les deux bassins 

ont été différemment affectés.  Ainsi ,  le bassin est a subi  de légers pl issements 

alors que le bassin ouest a été fracturé en plusieurs blocs.  Ce phénomène a 
engendré la formation de nombreuses fai l les profondes,  affectant les greywackes 

du socle et les roches sédimentaires plus jeunes du distr ict.  

Les fai l les de la péninsule de Well ington sont la continuation de fai l les de l ’ î le  
sud,  et certaines continuent en mer le long de la côte ouest de Well ington.  

 

La val lée de Wairarapa est bordée par deux fai l les majeures,  à  l ’Est et à l ’Ouest,  

qui  se poursuivent dans Hawke’s Bay.  La fai l le est dél imite les montagnes de 
Aorangi  et la fai l le ouest dél imite les chaînes de Rimutaka et Tararua.  
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Le distr ict  de Well ington présente également une  zone volcanique,  dans le Parc 

National  de Tongariro,  composée de cinq volcans andésitiques associés à  de 
nombreux petits volcans et évents .   

Ces volcans se sont formés le long d’une zone où la croûte est amincie,  marquée 

par la présence de fai l les actives,  de volcanisme et de sources chaudes,   

traversant la zone de Rotorua-Taupo jusqu’au Pacif ique Sud-Ouest .  
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1. Matériels et  méthodes 

 

1.1  Présentation des échantillons 

 

Entre 2004 et 2007,  62 prélèvements de sédiments mobil isés (appelés «  boue »  

par la sui te) ,   de roche et d ’eau issus de 10 si tes différents (Tableau 2)  ont été 

effectués dans la partie émergée du Bassin de la Côte Est  (BCE),  couvrant ainsi  
une distance de 300 km du Nord au Sud :  

-  15 échanti l lons de boue  

-  33 échanti l lons de roche encaissante 

-  4 échanti l lons de niveau de décollement 
-  10 échanti l lons d’eau 

Au Nord de Hawke’s  Bay,  trois si tes ont été échanti l lonnés (Figure 16) .  Un 

prélèvement d ’eau a été réal isé sur chaque si te :  dans une piscine de boue à 
Waiotapu,  dans la zone géothermale de Rotorua,  à Te Puia dans une source à 58°C 

et à Morere dans une source à 45°C.  A Morere,  onze prélèvements de roche ont 

également été effectués,  dans une concrétion tubulaire .   

Au Sud du BCE,  de nombreux prélèvements de roche,  de boue et d ’eau ont été 
réal isés sur sept si tes (Figure 16).  A Waimarama, quatre échanti l lons ont été  

prélevés dans des marnes grises et un niveau volcano-sédimentaire et  cinq dans 

des volcans de boue et évents de gaz.  A Roundaway,  quatre échanti l lons ont été  
prélevés dans deux évents  du même volcan de boue et un niveau de décollement 

à proximité,  sur  la plage de Porangahau, et  un cinquième dans l ’eau extrai te  de la 

boue d’un des volcans.  A Porangahau, 18 échanti l lons ont été extrai ts d ’une 

concrétion tubulaire,  mais seul  l ’échanti l lon prélevé au centre a été exploité dans 
cette  thèse.  A Mangapakeha,  deux échanti l lons de boue issue d’évents  de gaz et  

deux échanti l lons d’eau extraite de cette boue ont été prélevés.  A Langdale,  trois 

échanti l lons ont été prélevés dans des évents de gaz,  dont deux de boue et un 
dans un écoulement d ’eau issu de ce dernier.  A Blair logie ,  un échanti l lon de boue 

a été prélevé dans un évent de gaz et un échanti l lon d’eau issue du même 

écoulement.  Enfin ,  à Glenburn,  six  échanti l lons ont été prélevés :  quatre dans un 

volcan de boue (trois de boue et un d’eau extrai te de cette dernière) et deux 
dans un niveau de décollement à proximité .  

 

1.2  Matériels utilisés et  méthodes  

   

  Des analyses géochimiques et pétrographiques ont été réal isées sur la 

plupart  des prélèvements.  L’analyse géochimique a consisté en une étude des 
éléments majeurs,  des éléments en traces et des terres rares contenus dans les  

échanti l lons de roche et  de boue,  et  des ions contenus dans la phase f luide de la 

boue.  L’analyse pétrographique des échanti l lons de roche et de la fraction sol ide 
de la boue a consisté en une étude par diff raction des rayons X et  une étude de la 

granulométrie.   
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1.2.1 La boue et les sédiments  

  
Les échanti l lons sol ides (roches encaissantes,  niveaux de décollement et  

boue) ont été analysés au SARM de Nancy (Service d’Analyse des Roches et des 

Minéraux)  pour la quantif ication des éléments majeurs,  des éléments en traces et  

des terres rares.  Les analyses d’eau ont été effectuées par le LMTG de Toulouse 
(Laboratoire des Mécanismes et des Transferts en Géologie) .   

Les éléments majeurs  (Si ,  Al ,  Fe ,  Mn, Mg,  Ca,  Na,  K,  Ti  et P)  ont été dosés par ICP-

AES (Jobin-Yvon JY 70).  La quantif ication du CaCO3  a nécessité  un analyseur  
Carbone-Soufre (Leco SC 144DRPC).  L ’analyse des éléments en traces a été 

réal isée par ICP-MS (Perkin Elmer 5000 et 6000) .  

La distr ibution de tai l le des grains des sédiments et de la fraction sol ide des 

boues a été déterminée au laboratoire Processus et Bi lan des Domaines 
Sédimentaires de l ’Université  Li l le  I ,  par granulométrie  laser  (Malvern Master-

sizer 2000).  

L’analyse de la composition minéralogique a été effectuée par diffraction des 
rayons X,  à l ’aide d’un diffractomètre Phi l ips PW1730 muni  d’une anticathode au 

cuivre.  

 

1.2.2 L’eau 
 

Les ions Ca2 + ,  Na + ,  K + ,  Mg2 + ,  Al 3 +  ont été quantif iés par  spectrophotométrie 

d’adsorption atomique (Perkin Elmer 5100 PC),  et Cl -  et SO 4
2 -  par chromato-

graphie ionique (Dionex ICS 2000) .  La si l ice a été analysée par colorimétrie  

(Technicon Autoanalyser  2) .  Les éléments en trace Al  et  Ba ont été mesurés par  

ICP-MS (Perkin Elmer Elan 6000).  Les i sotopes du Strontium ont été obtenus par 

spectromètre de masse à ionisation thermique (TIMS) .  
Le pH a été mesuré grâce à une électrode Schott-Gerate Blue Line,  et l ’alcal ini té  

par ti tration HCl  et la méthode de Gran.  

  
 

 

 

  



ÉTUDES PÉTROGRAPHIQUES ET GÉOCHIMIQUES DES VOLCANS DE BOUE DU BASSIN DE LA CÔTE EST 

 

 

54 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

T
a

b
le

a
u

 2
: R

é
c

a
p

itu
la

tif d
e

s é
c

h
a

n
tillo

n
s d

e
 b

o
u

e
, d

e
 ro

ch
e

 e
t d

’e
a

u
 e

ffe
c

tu
é

s, d
e

s site
s d

e
 

p
ré

lè
v

e
m

e
n

t e
t d

e
 la

 n
a

tu
re

 d
e

s é
c

h
a

n
tillo

n
s. L

a
 c

h
a

rte
 d

e
 co

u
le

u
r u

tilisé
e

 d
a

n
s ce

 ta
b

le
a

u
 

se
ra

 
la

 
m

ê
m

e
 

d
a

n
s 

to
u

te
s 

le
s 

fig
u

re
s. 

R
o

u
g

e
, 

v
o

lca
n

 
d

e
 

b
o

u
e

 
–

 
R

o
se

, 
é

v
e

n
t 

d
e

 
g

a
z 

–
 

O
ra

n
g

e
, co

n
c

ré
tio

n
 –

 V
e

rt, e
n

ca
issa

n
t –

 B
le

u
, n

iv
e

a
u

 d
e

 d
é

co
lle

m
e

n
t. 

 



ÉTUDES PÉTROGRAPHIQUES ET GÉOCHIMIQUES DES VOLCANS DE BOUE DU BASSIN DE LA CÔTE EST 

 

 

55 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figu re  16 :  Ca r te  gé ol ogique  s impl i f iée  de l ’ î le  no rd de l a  No uvel l e-Z éla nde .  Les  

s i te s  é tud iés  son t lo c al i sés  pa r  un po in t no i r .  D ’a pr ès  Fr an c is  e t  a l .  (2 0 04) .  
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2. Contexte géologique local  
 

2.1 Te Puia  

 

 Les sources chaudes de Te Puia (Figure 21,  p61),  sont si tuées à 50 km au sud 

de la région volcanique de Matakaoa dans une zone a priori  isolée de toute 

source de chaleur  magmatique.  El les traversent les  séries crétacées de Tai tai ,  

composées de grès et de greywackes,  recouvertes localement de mudstones,  de 
si l tstones et  de grès calcaires du Paléocène à l ’Eocène,  eux-mêmes parfois 

recouverts de sédiments et de tuffs miocènes (Kingma, 1966).   

Les sources se si tuent sur un gl issement de terrain se déplaçant de 55 mm/an 
vers l ’Est.  El les sont bordées et surplombées sur une longueur de 600 mètres 

d’Ouest en Est par  des travertins,  formant une r ide de 30 mètres de hauteur  

(Alacal i ,  2002) et 20 mètres de largeur.   

Une seule source a été échanti l lonnée et s’a joute ainsi  aux mesures effectuées 
sur une autre source citée dans Lewis et Pettinga (1993).  Aucun volcan de boue 

n’a été répertorié dans ce secteur .  

 

2.2 Morere 

 

  La source chaude de Morere se si tue à  l ’extrémité sud-ouest  de l ’anticl inal  du 
même nom, près de la r ivière  Tunanui ,  et traverse une série  épaisse de grès 

miocènes appelée formation de Tunanui  (Figure 22,  p62).  Une concrétion a 

également été échanti l lonnée dans la même formation,  à 6 km au nord-ouest de 
cette source,  près du syncl inal  de Nuhaka.    

 

2.3 Waimarama  
 

 Le volcan de boue de Waimarama (Figure 17)  est  si tué à l ’extrémité d ’un 

éventai l  al luvial  près de la marge ouest de la val lée de Puhokio (Coastal  

Structural  High = CSH),  dans une zone étroite (< 300 m de largeur)  bordée par la 
formation de Whangai  /  Waimarama à l ’est  et  la  formation de Makara à l ’ouest 

(Figure 23,  p63) .  I l  traverse une zone de mélange composée des formations de 

Wanstead,  Whangai  et des Waipapa Black Shales,  el le-même recouverte dans la 
partie ouest par le gl i ssement de terrain de Kaiwhakapiripir i .   

La géologie de cette région est compliquée par un contraste tectonique de part  

et d ’autre  de la zone de mélange :  l ’ouest  est  soumis à un régime extensif  marqué 

par la présence de fai l les normales actives,  paral lèles et orientées nord-est sud-
ouest,  et la formation de horsts ,  de grabens et de gl i ssements de terrain ,  tandis  

que l ’est (CSH) est soumis à un régime compressif  marqué par la présence de 

fai l les inverses et chevauchantes actives (Pettinga,  2003).  
 

Le si te de Waimarama (Brookby Station) est  composé d’un unique volcan de boue 

(WAI 8)  associé à plusieurs évents de gaz,  si tués à plusieurs dizaines de mètres de 
distance entre eux.  L ’activi té du volcan et des évents de gaz est très réduite  
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depuis la précédente éruption paroxysmale de 1994,  étudiée par Pettinga (2003).  

WAI 6 ,  7  et 10 proviennent de trois de ces évents de gaz.  WAI 1  à  5  ont été 
prélevés dans les mudstones miocènes de la formation de Makara et un niveau 

volcano-sédimentaire  (WAI 3)  sur la côte à quelques centaines de mètres des 

évents .  Le  dernier échanti l lon WAI 11 provient du volcan de boue considéré 

comme éteint,  à proximité des évents de gaz.  

 

 

 

 

2.4 Roundaway 

 

  Le volcan de boue de Roundaway Station (Figure 18) est situé à quelques 
centaines de mètres d’une fai l le traversant des grès miocènes r iches en 

concrétions calcaires (Figure 24) .  Un niveau de décollement a été échanti l lonné 

(RND 3 et 4)   à 3 km du site,  sur la plage de Roundaway,  à t i tre de comparaison.   

Le volcan de boue s ’apparente à une petite col l ine présentant à son sommet de 
nombreux évents acti fs.  Cette topographie serait  due à l ’accumulation de coulées 

de boue durant chaque épisode éruptif .  

Figu re  17 :  A)  C ar te  morpholo giqu e,  B)  pho to s aér ie n ne e t  C)  te rre s tre  du Vd B de  

Broo kby S ta t ion ( Waima ra ma) .  S our ces  :  Goo gle  Ear th ,  Pe tt inga (2003) .  

 

A 
 

B 
 

C 
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Le niveau de décollement échanti l lonné est hétérogène,  principalement composé 

de bentonite (Ferrière,  com. pers.)  mais aussi  de lenti l les de glauconite et de 
galets de grès glauconieux montrant une fragmentation intense fossi l isée.  

 

 

 

 

2.5 Porangahau 

 

Les prélèvements dits  de Porangahau, ont été effectués dans une paroi  rocheuse 

r iche en concrétions carbonatées d ’âge Miocène,  si tuée à 5  km au Sud-Est  de la 
vi l le (Figure 25,  p65).  Plusieurs travaux ont déjà été  réal isés  et  publiés sur  ces 

concrétions,  notamment Nyman et al .  (2010) et Ledésert et al .  (2003),  parmi les 

plus récents .  

L’aff leurement échanti l lonné est  composé de grès marins et de si l tstones datés 
du Miocène supérieur au Pl iocène inférieur,  constituant la  formation de 

Wangaehu.  

Le secteur d’étude se si tue à l ’Est de la chaîne côtière ,  dans un bassin 
sédimentaire néogène composé de si l tstones et de formations turbiditiques 

(Field et al . ,  1997).   

 

 

Figu re  18 :  A)  Re pré se n ta t ion s c hé ma tique e t  B)  pho to d u VdB de R ound aw a y;  C )  

Pho to s  de l ’éve n t RN D 1  (ca dre  ver t) .  

A 
 
B 
 

C 
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2.6 Mangapakeha, Langdale et Blairlogie  

 
  Le volcan de boue de Mangapakeha (Figure 19) se situe dans la  plaine 

d’ inondation du cours d ’eau Mangapakeha,  plus précisément à l ’ intersection 

entre les fai l les de Carterton et Adams-Tinui ,  où la formation crétacée de 
Mangapokia entre en contact avec des mudstones calcaires miocènes (Figure 26,  

p66).  I l  n’est pas formé d’un édif ice principal  comme à Waimarama mais  de 19 

évents ,  répartis sur une zone de 40 m de large et 60 m de long.  Les évents se  

présentent en surface sous forme de cônes très plats ou de simples trous à peu 
près circulaires.  

Les évents de gaz de Langdale occupent une surface très réduite,  sur le f lanc 

d’une des plus hautes col l ines,  à quelques ki lomètres au Sud du volcan de boue 
de Mangapakeha.  I ls  se situent au bord de la fai l le d’Adams-Tinui ,  dans la  

formation crétacée de Mangapokia.  Les évents  ne présentent pas de cône et 

produisent de légères coulées de boue mélangée avec du pétrole.  

 
L’évent de gaz de Blai r logie est similaire aux structures de Langdale et  émet de la  

boue discrètement,  voire pas du tout,  au mil ieu de mudstones calcaires  

miocènes,  près de la formation de Gentle Annie,  caractérisée par une  
composition r iche en brèches.  

 

 

 

Figu re  19 :  A)  Représe n ta t ion s c héma tique ,  B )  pho tos aé r ien ne e t  C )  ter res tre  du  

Vd B de M a nga pa keh a;  D)-E)  P ho tos  de l ’év en t M AN 1 .  Sou rce :  Goo gle  E ar th.  
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2.7 Glenburn 

 
  Le volcan de boue de Whatipu (Figure 20),  près  de Glenburn Station,  se 

trouve à l ’ intersection de la fai l le décrochante dextre de Whatipu (Chanier et al . ,  

1999),  et d’un groupe de fai l les inverses à vergence océanique (Figure 27,  p67) ,  
formées durant le Miocène inférieur,  au  début de la subduction de la plaque 

Pacif ique sous l ’ î le nord (Chanier et Ferrière,  1991 ;  Rait  et al . ,  1991) .  Ce système 

de fai l les met en contact  la formation de Wanstead,  composée de mudstones 

smectitiques et de grès glauconieux,  la formation de Whangai ,  composée de 
mudstones calcaires et si l iceux,  et la  formation de Glenburn,  composée de grès 

fossi l i fères,  de mudstones et de conglomérats.  

Le volcan est  consti tué d’une 50 a i n e   d ’évents très aplatis et  entourés de boue,  sur 

une surface de 3500 m² environ (40 x 90 m).   

 

 

 

 
 

 

 
 

Figu re  20 :  A)  Représe n ta t ion s c héma tique ,  B )  pho tos aé r ien ne e t  C )  ter res tre  du  

Vd B de M a nga pa keh a;  D)  Pho to d’ un é ven t .  So u rce :  Goo gle  Ea r th .  

 

A 
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Figu re  21 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de Te  P uia .  S tm = st rea m ( r iv iè re) .  

D’ a prè s  GNS –  Geolo gic al  ma p of  Rau ku ma ra ,  1 : 250.000 .  
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Figu re  22 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de Mo re re .  S tm = s t rea m 

(r iv ière) .  D’ après  GNS –  Geological  map of  R au k umar a,  1 :250 .000 .  
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Figu re  23 :  Ca r te  gé ol ogique s impl if iée  de la  ré gion d e Wa imar a ma .  S tm = s tre a m 

(r iv ière) .  CSH, Coa s tal  St ru c tu ral  H igh .  D’a prè s  GNS –  Waipaw a -Wa imar ama -Wa ipuk ur au 

geolo gical  ma p,  1 : 63 .50 0.  
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 Figu re  24 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de Rou nd aw a y.  Stm = 

st rea m ( r iv iè re) .  D ’a prè s  GNS –  Wa imar a ma coa st  geolo gical  map,  1 :25 0.000 .  
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Figu re  25 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de Por an gah au .  S tm = s t rea m 

(r iv ière) .  D’ a prè s  GNS –  Geological  map of  Wair ar apa,  1 :250 .000 .  
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Figu re  26 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de M an gapake h a,  La n gd ale  e t  

Bla ir l ogie .  S tm = s t re am (r iv ière) .  D’ a prè s  GNS –  T inu i -Aw a to itoi  geol ogical  ma p,  

1 :65 . 000.  
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Figu re  27 :  C ar te  géolo gique s impl i f iée  de l a  ré gion de Gle nbur n.  D ’a près  GN S 

–  Geological  map of  Wa ir a ra pa ,  1 :250.0 00.  

.  
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3. Etude Pétrographique 
 
L ’analyse pétrographique présentée ci-dessous comprend une étude de la 

granulométrie des boues et des roches encaissantes ainsi  qu’une analyse 

minéralogique réal isée par diffraction de rayons X.  
 

3.1 Analyse granulométrique 

 

L’analyse de l ’ensemble des données granulométriques indique que les 

sédiments (roches encaissantes)  et les boues ( issues des volcans de boue et des 

évents de gaz échanti l lonnés) sont composés de grains de 0,08 μm à 800 μm, 
correspondant aux classes des argi les,  des si l ts et des sables f ins à grossiers ,  

d’après la classi f ication ISO 14688.  I l s  contiennent principalement des si l ts et  

rarement des sables grossiers (Figure 28).  Deux gammes granulométriques 

dominent :  6,3 μm – 25 μm et 150 μm – 450 μm.  
La plupart des courbes granulométriques sont unimodales (LAN 1,  LAN 2,  MAN 2,  

RND 4,  GLE 4,  BLA 2,  WAI 1 ,  WAI  3,  WAI 4 ,  WAI 5)  ou bimodales (RND 1,  RND 2, 

RND 3,  WAI  6,  WAI 7,  WAI 8,  WAI  10,  GLE 3,  GLE 6) ,  (Figure 29).  Certaines d’entre  
el les présentent une large distr ibution de grains de tai l le  différente,  sans classe 

dominante (MAN 1,  GLE 5) ,  quand d’autres présentent un unique pic très marqué 

indiquant des sédiments très bien classés (LAN 1,  LAN 2,  MAN 2) .  

 
Certains volcans de boue et évents de gaz éloignés de plusieurs dizaines de  

ki lomètres montrent des distr ibutions granulométriques similai res ,  à l ’ image de 

RND 1 et WAI 6  (Figure 29).  A l ’ inverse,  des évents  d’un même site  
(Mangapakeha) présentent des distr ibutions granulométriques totalement 

différentes (Figure 28),  et d’autres sont caractérisés par  une distr ibution 

relativement homogène (Langdale) .  

 
Les niveaux de décol lement échanti l lonnés à Roundaway et Glenburn montrent 

des  distr ibutions granulométriques simi laires ,  sauf RND 4 qui  vient  d’une 

lenti l le de glauconite piégée dans une couche bentonitique (RND 3).  Quant à  GLE 
1 et 3 ,  i l s  ont  été prélevés dans le même niveau de décollement,  dans des 

formations rouge et verte respectivement,  r iches en galets de grès glauconieux.   

 
L’échanti l lon col lecté sur la plage de Roundaway dans la lenti l le de glauconite 

(RND 4) présente une distr ibution granulométrique très  différente des 

échanti l lons prélevés dans la roche encaissante et dans le niveau de 

décollement(Figure 28),  ce qui  n’est pas surprenant.  RND 3 est composé 
principalement de si l ts,  ce qui  est également le cas dans les échanti l lons issus du 

volcan de boue (RND 1 et  2)  et  indiquerai t  peut-être un l ien de parenté entre ce 

niveau de décollement et la boue.  
 

Les échanti l lons prélevés dans le  niveau de décollement de Glenburn ont des 

distr ibutions granulométriques relativement différentes.  L’échanti l lon vert (GLE 
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3) est plus grossier  que le rouge (GLE 1) ,  qui  ne possède aucune fraction 

grossière (Figure 28).  Deux des volcans de boue échanti l lonnés présentent une 
granulométrie très  proche de cel le du niveau de décollement,  à savoir  GLE 6-GLE 

1 et GLE 5-GLE 3.  Cela indiquerait  peut-être un l ien de parenté entre les niveaux 

de décollement et la boue ici  également.  
 

3.2 Analyse par Diffraction des Rayons-X  
 

3.2.1 Préparation des échanti l lons 

 
 L’échanti l lon est d’abord réduit en poudre désorientée pour effectuer une 

première mesure di te  sur «  roche totale » ,  puis subit une série  de traitements 

(mise en suspension,  décantation et centr i fugation) pour  en extraire la fraction 

argi leuse sous forme de pâte.  El le est ensuite étalée pour orienter la  face basale  
des minéraux paral lèlement au porte-échanti l lon.  Enfin ,  après séchage,  trois  

essais  sont réal isés .  Pour le premier,  l ’échanti l lon est laissé à l ’état naturel .  Pour 

le second, l ’échanti l lon est glycolé et pour le troisième, l ’échanti l lon est chauffé.  
Le but étant de dist inguer et de quantif ier  certains minéraux,  notamment la  

smectite  et la  chlor ite dont les réf lexions 001 se confondent parfois et la  

kaol inite  dont les  réf lexions 001 et 002 se  confondent avec les réf lexions 002 et  
004 de la chlorite .  

 

3.2.2 Mesures 

 
Les  rayons X traversent d’abord un monochromateur pour mesurer les  

angles de diffraction avec une très grande résolution (5 secondes d’arc) .   Puis à  

l ’aide d’un goniomètre,  les plans cristal l ins sont amenés en posi tion de 
diffraction.  Enfin ,  grâce à un compteur de rayons X (Geiger-Muller)  qui  détecte 

les rayons diff ractés et leurs  différentes intensités,  l ’apparei l  aff iche un 

diffractogramme.  

 
3.2.3 Méthode d’ identif ication des espèces minérales  

 

Un diffractogramme de rayons-X est composé d’une succession de pics  de 
tai l les et de formes différentes.  Chaque pic correspond à la  diffraction d’un rayon 

sur un plan réticulaire  du minéral .  Sur les di ffractogrammes,  la  valeur indiquée en 

abscisse est la distance réticulai re (en Angström),  cel le indiquée en ordonnée est 

l ’ intensi té (en nombre de coups) ± proportionnelle à la quantité du minéral  
correspondant.  Chaque minéral  possède ainsi  son propre ensemble de pics .  

Dans le cas d’une roche constituée de plusieurs minéraux,  le diffractogramme 

obtenu est une superposi tion de diffractogrammes élémentaires.  On uti l ise  
ensuite des logiciels d’ interprétation ou la méthode manuelle pour identif ier  les  

phases minérales.  Cependant,  i l s  ont leurs l imites et  ne peuvent pas toujours  

identif ier  certains minéraux notamment quand les petits pics sont masqués par le  

bruit de fond ou quand un ou plusieurs pics  se juxtaposent.  Pour identif ier  les  
minéraux argi leux,  on fait  de nouvelles mesures sur un essai  chauffé et un autre  
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F igu re  28 :  D is t r ibu tion 

gra nulo mé tr iq ue e t  pro por t io ns 

pou r c ha que s i te .   

 

Cl as ses  ISO  14 6 88 (μ m )   

< 2  –  A r gi les  

2  <> 63 –  S i l ts  

63  <> 250 –  Sa ble s  f ins  

250 <> 50 0 –  Sa ble s  mo yen s  

500 <> 20 00 –  S able s  gr oss ier s  



ÉTUDES PÉTROGRAPHIQUES ET GÉOCHIMIQUES DES VOLCANS DE BOUE DU BASSIN DE LA CÔTE EST 

 

 

71 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

  

Figu re  29 :  Pr inc ipa u x type s de c our be s gra nul omé tr iques mis  e n év iden ce  

lors  d e l ’ an aly se  pé tr ogra ph ique.  En  a bs c is se  es t  in diquée l a  ta i l le  des  

gra in s  en μ m, e t  e n o rd onnée l e  po ur ce nta ge .  
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Glycolé .  Puis on compare les diffractogrammes obtenus.  Le traitement au glycol  

fait  gonfler certains minéraux argi leux qui  voient ainsi  leur distance réticulaire 
augmenter (smecti tes par exemple),  tandis que le chauffage détruit d ’autres 

minéraux argi leux (kaol inite par exemple) dont les pics disparaissent alors.  

 3.2.4 Espèces minérales en présence 

 

Les mesures ont permis d’ identif ier  six  à sept phases minérales,  à  savoir  :  
smectite ,  kaol inite,  i l l i te,  chlorite,  quartz,  albite et calcite.  Tous les 

diffractogrammes présentent les  mêmes réflexions,  avec quelques nuances 

cependant.  Nous avons d’abord comparé les  di ffractogrammes des échanti l lons 
issus  des volcans de boue et des évents de gaz (Figure 30) ,  puis ceux des 

échanti l lons de roches encaissantes et des niveaux de décollement (Figure 31).    

  

-  ROCHE TOTALE 
 

a)  Les volcans de boue 

 
On trouve les mêmes espèces minérales  dans tous les VdB ;  le quartz étant 

toujours majoritaire .  Certains diffractogrammes coïncident entièrement,  à 

l ’ image de RND 2 et WAI 8 ou BLA 2 et WAI 10,  alors que les échanti l lons ont été  

prélevés à 60 et 150 km d’écart respectivement.   
 

b)  Les roches encaissantes et niveaux de décollement 

 
Les diffractogrammes des roches encaissantes sont différents de ceux des 

niveaux de décollement.  Les échanti l lons de Waimarama présentent de 

nombreuses réf lexions supplémentaires comparés à ceux de Roundaway et 

Glenburn.   

Les diffractogrammes de Waimarama sont similaires ,  cependant,  les réf lexions 

des minéraux argi leux  sont plus faibles dans WAI 4.   

L’ intensité des réf lexions présente quelques différences dans les échanti l lons 3 et 

4 de Roundaway,  part icul ièrement cel les du quartz et de la calcite.  

A Glenburn,  on observe également une dif férence au niveau de la calci te,  GLE 4 
en contient peu comparé à GLE 3 .   La tendance est inverse pour les  minéraux 

argi leux,  plus abondant dans GLE 4.  

 
-  FRACTION ARGILEUSE 

 

D’après la nature des échanti l lons et  les  simil i tudes observées sur les  

diffractogrammes,  une étude globale simpli f iée a d’abord été effectuée (Figures 
32 et 33) .  Ensuite,  une étude ciblée des échanti l lons de boues,  de roches 

encaissantes et de niveaux de décollement,  a été réal i sée pour chaque site.  
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a)  Etude globale  

 
Les diffractogrammes montrent tous huit réf lexions dominantes correspondant à 

la smectite,  la kaol inite,  la chlorite ,  l ’ i l l i te ,  le quartz et l ’albite .  Les principales 

différences se si tuent au niveau de la proportion des espèces minérales,  de la  

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 
 

 

 

Figu re  30 :  D i f fr ac to gra mmes na tu rel s  des  éc h an t i l lo ns  iss us  des  volc ans  de  

boue e t  éve n ts  de gaz  ( en de gré s  d ’ an gle) .  Le s  réf le x io ns so n t inde xée s de 1  

à  6 ,  1  = i l l i te ,  2  = k aol in i te ,  3  = c hlor i te ,  4  = a l b i te ,  5  = qu ar tz ,  6  = c al c i te .  
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Figu re  31 :  D i f fr ac to gra mmes n a tu rels  d es  éch an t i l lo ns  de roc hes  

enc a iss an te s  e t  n ivea u x de déc ol lemen t (e n d egrés  d ’a n gle) .  Le s  ré f l ex io ns 

son t ind exées de 1  à  6 ,  1  = i l l i te ,  2  = kaol ini te ,  3  = chlo r i te ,  4  = a l b i te ,  5  =  

qua r tz ,  6  = cal c i te .  

nature de la  réf lexion autour de 5 .9°-15 Å ( interstrati f iés) ,  de la présence d’albi te  
et de la réf lexion 003 de chlorite .  

La kaol inite est associée à la  chlori te sur  tous les  diffractogrammes ;  les deux 

réflexions 001 et  002 de kaol inite sont cumulées aux réf lexions 002 et 004 de 

chlorite .  Seules les di ffractogrammes chauffés permettent de les distinguer et les 
quantif ier .  La kaol inite et la chlorite semblent être en quantités assez proches.  

L’ intensité des réf lex ions de la chlorite est variable mais toujours inférieure à 

cel le des réf lexions de kaol inite,  est même négligeable sur certains 
diffractogrammes (LAN 1,  WAI 11,  RND 3) ,  ce qui  indique une faible proportion en 

chlorite  dans ces échanti l lons.  WAI 11 ne contient  pas de kaol ini te ni  de chlorite  

du tout,  car le diffractogramme ne présente aucune des réf lexions.  Sur  certains 

diffractogrammes,  on note la présence de la réf lexion 003 de la  chlorite,  qui  va 
de pair  avec la réf lexion 001 du même minéral .   
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Tous les  échanti l lons présentent trois réf lexions intenses d’ i l l i te,  même si  deux 

d’entre el les (à 17,8° et 26,82°)  sont parfois invisibles car superposées avec une 
réflexion de smectite et de quartz.   

D’après la hauteur  des réf lexions 001 et  002 (à 5,94° et  17,8°) ,  la smectite est 

majoritaire face à la chlorite et la kaol ini te.  

La moitié des diff ractogrammes montre une ou deux réflexions entre 26,82°  et  
27,9°,  indiquant la présence de feldspaths également (albite probablement).  

 

b)  Etude ciblée 
 

Neuf échanti l lons ont été prélevés à Waimarama :  quatre proviennent de roches 

encaissantes et cinq de volcans de boue.   

Les diffractogrammes obtenus sur les échanti l lons de roches encaissantes 
montrent d’ importantes simil i tudes,  tout comme ceux des échanti l lons de boues.  

La ressemblance observée entre les diff ractogrammes issus d ’échanti l lons de 

même  nature,  nous autorise à l imiter notre  comparaison à  deux échanti l lons (un 
de chaque sorte choisi  arbitrairement) soit  WAI 10 et WAI 4 ,  plus un troisième 

(WAI 11) qui  est différent des autres.  

Les différences de hauteur des réf lexions de kaol inite ,  de chlorite,  d’ i l l i te,  et  

d’albi te  d’une part,  et  de smecti te  d’autre part ,  observées entre les 
diffractogrammes de roches encaissantes et de boues,  indiquent un 

enrichissement des roches encaissantes en kaol inite ,  chlorite,  i l l i te et albite mais  

un appauvrissement en smectite ,  et inversement pour les boues.  
L’échanti l lon de boue WAI 11 présente une particularité :  la réf lexion 001 de la 

smectite est décalée,  à 5,94°-14,8 Å au l ieu de 6,86°-12,8 Å.  Ce qui  peut indiquer 

la présence d’une smecti te calcique dont la réf lexion 001 se si tue autour de 15 Å 

(Matsuda,  2002) ou d’une smectite  hydratée  en profondeur (>1000 mètres en 
ordre de grandeur ;  Bazargani-Gui lani ,  2008).  

 

Quatre échanti l lons ont été col lectés à Roundaway,  deux proviennent d’un évent 
de gaz et deux autres d’un niveau de décollement voisin.  L’absence de réflexion 

de chlorite sur les  di ffractogrammes du niveau de décollement indique un 

enrichissement de la boue issue des évents de gaz en chlori te,  d’origine externe.  
La proportion en kaol inite dans la boue est également supérieure à cel le du 

niveau de décollement.  

 

Deux échanti l lons de boue ont été effectués à Mangapakeha dans le même évent 
de gaz.  D’après leurs  diffractogrammes,  i l s  présentent la même signature mais  

certains minéraux sont dans des proportions différentes,  à savoir  la kaol inite ,  

l ’ i l l i te et le quartz .  Dans les deux échanti l lons,  la chlorite  est le minéral  
majoritaire ,  ce qui  est  rarement le cas dans les boues issues des évents de gaz et  

des volcans de boue de la côte est.  

 

Deux échanti l lons ont été réal i sés à Langdale,   à proximité du même évent de 
gaz.  Malgré cela,  leurs diffractogrammes sont très différents.  La boue provenant 
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d’un des évents a peut-être été contaminée lors de sa remontée ou i l  peut s’agir  

simplement d’une erreur de mesure.  
 

Un seul  échanti l lon a été effectué à Blai r logie.  Son diffractogramme indique 

l ’absence de chlori te mais,  la présence de calci te et d ’albi te avec une réflexion à 

3°-29,76 Å et deux réf lexions à 3,8°-23,38 Å et 3,2°-27,8 Å.  
 

Les cinq derniers échanti l lons ont été prélevés dans le sud du BCE,  près de 

Glenburn :  trois proviennent de volcans de boue et deux d’un niveau de 
décollement rouge et vert.  Les échanti l lons de boue présentent un 

enrichissement en chlorite par  rapport  à ceux du niveau de décollement,  mais en 

dehors de cette différence les cinq diffractogrammes sont similaires.   

 

3.2.5 Quantif ication des minéraux argi leux  
 

Le couple smectite-i l l i te domine largement dans tous les échanti l lons de 
Nouvelle-Zélande et la smectite est l ’espèce minérale majoritai re (tableau 3-A) 

sauf dans le cas de Mangapakeha où l ’ i l l i te  est plus abondante,  peut-être à cause 

de la présence d’ interstrati f iés smectite/ i l l i te (Higgins et Saunders,  1974).   
La proportion en kaol inite et chlori te cumulée n’excède jamais cel le de la  

smectite  et de l ’ i l l i te.  Cette  dominance s ’observe également dans tous les volcans 

de boue terrestres et  marins ai l leurs dans le monde, à la Barbade (Lance et al . ,  

1998) et  dans l ’Est de la Méditerranée (Zitter ,  2004) par exemple (tableau 3-A et 
B)  

 

La composition minéralogique de la fraction argi leuse des roches encaissantes et 
des volcans de boue est sensiblement la  même, hormis à  Waimarama où les  

roches encaissantes présentent clairement un déficit  en smectite .  Une raison 

possible pouvant expliquer cette différence est la proport ion en eau de 

l ’encaissant,  qui  serait  plus faible à Waimarama. D’après (Kerr  et al . ,  1970)  
l ’altération de l ’ i l l i te en smectite  serait  favorisée par  une proportion croissante 

en eau.  
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4. Analyses géochimiques de la fraction solide 

 

4.1 Les éléments majeurs  

 
Nous disposons de deux groupes de données :  des analyses de la  phase sol ide 

extraite des niveaux sédimentaires environnants et de concrétions carbonatées,  

et de la phase sol ide contenue dans la  boue issue des évents  de gaz et des 

volcans de boue.  
En regardant les données brutes des échanti l lons de roche et de boue,  on 

constate que les valeurs ne suivent pas de schéma particul ier  suivant un profi l  

nord-sud.   
 

Globalement,  les roches encaissantes ainsi  que les  sédiments extraits des volcans 

de boue et des évents de gaz,  contiennent autant de Si0 2  (Figure 34-A),  excepté 

LAN 1 (85%) et GLE 3 (45%),  qui  contiennent autant de si l ice que MOR 0,  et POR 
1 où la phase carbonatée est majori taire.  

Tous les prélèvements sont pauvres en FeO, MgO, MnO et en alcal ins,  hormis GLE 

3 et MOR 0 qui  contiennent trois et six  fois plus de MnO respectivement,  et POR 1 
qui  contient huit fois  plus de MgO que les autres échanti l lons,  MOR 0 compris.  

MOR 0 et POR 1 étant des concrétions carbonatées,  i l  est logique qu’i ls  soient 

enrichis en MgO et MnO. La f igure 35-A confirme bien le l ien du MgO et du MnO 

avec la phase carbonatée.   
 

La composition des volcans de boue en éléments majeurs montre une 

homogénéité étonnante :  i ls  sont r iches en Si0 2  (66-86%) et en Al 2 O3  (7-17%),  
pauvres en FeO (<5%),  en MgO, MnO, P 2 O5  et TiO2  (<1%),  (Figure 34-B,  C et D).  

Seul  LAN 1 présente une anomalie au niveau de la teneur en éléments majeurs .  

C’est le VdB le plus r iche en si l ice (10% de plus que LAN 2) et le plus pauvre en 

Al 2 O3 ,  FeO, MgO, MnO, P 2 O5 ,  T iO2  et en alcal ins (tableau 4) .   
 

En regroupant les compositions en éléments majeurs des échanti l lons sol ides 

dans des diagrammes ternaires  la disposition des points nous indique plusieurs  
choses.  D’après les f igures 35-D et E,  la  composition des prélèvements se  réparti t  

entre un pôle argi leux alcal in et un pôle carbonaté.   

L’al ignement très net  observé sur ces deux f igures indique que les concrétions 
carbonatées de Morere et Porangahau, sont le résultat  de la précipi tation d’un 

f luide d’origine similaire à celui  présent dans la boue issue des VdB étudiés dans 

cette thèse.  

 
L’anomalie constatée précédemment pour GLE 3 s’observe particul ièrement bien 

sur la  f igure 35-D et E.  I l  est intéressant de noter que ce prélèvement effectué 

dans un niveau de décollement ai t  la même composition que les  concrétions 
carbonatées.  Les pôles correspondant aux concrétions carbonatées et aux autres 

échanti l lons sont très distincts (Figure 35-E et  F) ,  hormis  WAI 4 qui  est  

légèrement enrichi  en magnésium et GLE 3 .   
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Figu re  34 :  A)  Co mpos it io n en  S i0 2  e t  Al 2 O 3  de s  éc ha n ti l l ons  de  bo ue e t  de roc he ;  B)   

Co mpo s it io n e n S i0 2  e t  Al 2 O 3  des  é ch a nt i l lo ns  de bo ue;  C)  Co mpos it io n en Fe 2 0 3 ,  

Na 2 O  + K 2 O  des  éc ha n t i l lon s  de boue ;  D)  Co mpos it ion  en  M gO,  M n O,  P 2 O 5  e t  T iO 2   

des  éc ha n t i l lon s  de bo ue.  L a co mpos it io n en  é lémen ts  maje ur s  es t  expr imée en  

pou rce n ta ge de ma sse .  
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Ta ble au 4  :  Co mpos it ion c h imique (su r  roc he to tale)  de  l a  bou e et  de s  ro c hes  

prél evées  d an s le s  v ol ca ns  de bo ue d e No u vel le -Zél and e,  de  plu s ieurs  fo r ma t io ns 

géolo giqu es du B CE,  et  de  volc a ns de bou e de C hine  (Na ka da et  a l . ,  2011)  e t  

d ’A fgh a nis ta n (Del is l e  et  a l . ,  2002) .  L a  co mpo sit io n es t  exprimée e n pou rce n ta ge d e  

ma sse .    
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Figu re  35 :  Co mpos it io n en é lé me n ts  maje urs  et  e n S r  

des  é ch an t i l lo ns  de bo ue et  de ro che .   A)  Va r ia t io ns du 

ra ppor t  C a O /M gO et d u Mn0 ;  B)  Va r ia t io ns du ra ppor t  

S iO 2 /Al 2 O 3  e t  du N a 2 O ;  C)  Var iat io ns d u ra ppo r t  

Ca O /M gO e t du Sr  ;  D)  Dia gra mme  ter na i re  Ca0 -Al 2 O 3 -

K 2 O +N a 2 O ;  E)  Diagr amme  ter na i re  M gO +Ca O -S iO 2 -

Al 2 O 3 +Fe 2 O 3 ;  F)  D ia gr amme te rn a ire  Al 2 O 3 +TiO 2 -S iO 2 -

Fe 2 O 3 .  L a  compo sit io n e n é lé men ts  ma jeu rs  e s t  expr imée  

en pou rce n ta ge  de masse .   L a  compo s it io n  en Sr  es t  

expr imée e n mg/k g.  
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4.2 Les éléments en traces et terres rares 

 

 On peut séparer les données en deux  groupes:  les métaux alcal ins et alcal ino-

terreux (>40 mg/kg) et les métaux de transi tion (<5 mg/kg).   

La concentration en métaux de transi tion est sensiblement la  même dans tous les  
échanti l lons.  A l ’ inverse,  la concentration en métaux alcal ins et  alcal ino-terreux 

varie énormément,  surtout cel le du Ba et  du Sr.  Ce sont d’ai l leurs les éléments 

traces les plus abondants,  jusqu’à 1800 mg/kg de Ba dans WAI 10 et 630 mg/kg 

de Sr dans WAI 4.  
La composition des concrétions carbonatées se distingue par un appauvrissement 

en Ba et Rb.  La simil i tude observée au niveau des éléments majeurs entre GLE 3 

et les concrétions se confirme seulement au niveau des métaux alcal ins et  
alcal ino-terreux.  GLE 3 est plus r iche en métaux alcal ins,  notamment en Ba (4 fois 

plus)  et en Sr.  Le Sr est normalement l ié aux carbonates,  ce qui  se véri f ie sur la 

f igure 35-C dans la plupart des échanti l lons,  mais pas dans les concrétions 
carbonatées ni  dans GLE 3.  La précipi tation du CaO (surtout dans MOR 0) semble 

ne pas avoir  d’ impact  sur la concentration en Sr qui  atteint un maximum de 450 

mg/kg au centre des concrétions.   

A l ’échel le des volcans de boue,  les variations de concentration en métaux 
alcal ins et  alcal ino-terreux sont moins contrastées,  excepté le Ba dont les  valeurs 

osci l lent entre 360 et 1800 mg/kg (LAN 1 et WAI 10) ,  (Figure 36-A) .   

 

Tous les  échanti l lons possèdent la même signature et  présentent un 

enrichissement modéré en terres rares légères.  Les valeurs  obtenues après 

normalisation à la chondrite C1 sont caractéristiques des argi les (Nyakairu and 
Koeberl ,  2000).  90% des échanti l lons de boue et de roche sont étroitement 

regroupés.  Parmi les échanti l lons restants :  les concrétions  carbonatées,   GLE 3  

et LAN 1 sont appauvris en terres rares  alors que  BLA 2 et MAN 1 sont au 

contraire enrichis.  
 

Tous les échanti l lons présentent une anomalie négative en Eu et  un faible degré 

de fractionnement LREE/HREE (5.3< La/Yb C 1  <9),  l ié à la formation des carbonates 
(Figure 36-B) ,  (Nakada et al . ,  2011).  

Le spectre des terres rares lourdes est relativement plat ,  avec un rapport Gd/Yb 

(C1) variant  entre  1 .11 et  1.62,  ce  qui  laisse suggérer une source felsique 

(Nyakairu and Koeberl ,  2000).  
Les faibles différences observées entre  les spectres de terres rares sont 

vraisemblablement  dues à l ’altération météorique des minéraux (Nyakairu and 

Koeberl ,  2000).  
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Figu re  36 :  Co mpos it ion  en é lémen ts  en t ra ces  (A)  et  ter res  ra res  (B)  des  éc ha n ti l l on s  

de bo ue e t  de roc he pré levés  d an s le  B CE .  La  co mpos it ion e s t  e xpr imée  en mg/k g.  

Les  do nné es bru te s  son t re grou pées e n a nne xe I I .   DHZ)  Vd B Du sh an zi  (Na kad a e t  a l . ,  

2011) .  
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5. Analyses géochimiques de la fraction liquide 

 

5.1 Les ions 

 
 5.1.1 Alcal inité et pH 

 
 A l 'échel le du Bassin de la Côte Est,  i l  n’y a  pas de corrélation évidente entre 

l ’alcal inité et le pH (Figure 37-A).  Concernant les sources fro ides et VdB,  en 

dehors de Waimarama et Roundaway,  on observe une légère tendance à 
l 'augmentation du ph avec l ’alcal inité,  ce qui  indiquerait  une dissolution des 

carbonates.   

On n’observe aucune corrélation entre le  pH des VdB et celui  des sources à  

proximité,  ce qui  n’est pas forcément le cas pour l 'alcal ini té,  mais i l  y a trop peu 
de données pour en être certain.  

 

Globalement,  les aquifères du BCE ont un pH inférieur aux  volcans de boue 
(compris entre 6.8 et 7.5) .   

Les sources chaudes de la chaîne axiale et de la Zone Volcanique Centrale ont un 

pH plus élevé et une alcal ini té plus faible que les VdB,  ce qui  suggère une origine 

différente et  des interactions eau/roche plus importantes (S .  Levet  et G.  Berger ,  
comm. pers .) .  

 

En comparant l ’évolution du Ca2 +  et de l ’alcal inité ,  on constate une légère 
tendance (Figure 37-B,  n°2) ,  indiquant que la dissolution de la  calcite est  un des 

mécanismes contrôlant le pH.  

Blair logie et Mangapakeha présentent la même signature Ca 2 + -Alcal inité-pH, ce 

qui  n’est pas i l logique car i ls  sont géographiquement très proches.  Par contre ,  
Langdale est appauvri  en Ca2 + ,  alors qu’i l  est également à proximité.   

Contrairement aux autres volcans de boue,  Waimarama et Roundaway s 'éloignent 

de la tendance générale .   D’autres réactions doivent donc contrôler leur 
composition.  

 

 5.1.2 Na+  et Cl -  
 

 La  première information apportée par la Figure 37-C est  que l ’eau de mer est 

la source principale des f luides du BCE ;  tous les points étant relativement bien 

al ignés (Figure 37-C,  n°1) ,  hormis Morere.  La concentration en Na+  et Cl - ,  plus 
faible que l ’eau de mer,  indique au moins une autre source.  

Deux groupes de données apparaissent :   

•  Les sources froides minéral i sées du nord du BCE et les volcans de boue.  

•  Les sources géothermales du nord de la RVC, les  sources chaudes de la  SBZ 

(Shear Belt Zone) et les aquifères du BCE.  

 
Les sources f roides non minéral isées et les sources chaudes du nord de la RVC 

s'écartent de la droite de l ’eau de mer,  vers la droite de haute dissolution 
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(coeff icient directeur  égal  à 1 ;  f igure 37-C,  n°2) ,  et indiquent donc une 

dissolution moyenne à forte des feldspaths (Hensen et al . ,  2007).   
Roundaway est enrichi  en Na + ,  comparé aux autres VdB,  et semble suivre  une 

droite définie  par les points  correspondant aux sources froides minéral isées ;  

cel les-ci  étant très é loignées géographiquement,  on peut exclure un mélange 

avec l ’eau d’une de ces sources,  cela indiquerait  cependant un processus 
géochimique commun. 

Les deux sources de haute température  de la RVC présentent une composition 

semblable aux f luides du BCE,  ce qui  implique une origine similaire et un rôle 
l imité du volcanisme régional .  

 

 5.1.3 Na+ /Cl -  et Cl -  

 
 La majori té des f luides du BCE  présente un  rapport Na + /Cl -  compris entre 

0.87 (celui  de l ’eau de mer) et 1 (Figure 37-D),  ce qui  indique un apport de Na +  

lors de la transformation minérale d'argi les (Hensen et al . ,  2007) .   
La quanti té de Cl -  est similaire dans tous les volcans de boue,  sauf Blai r logie,  

alors que la  quantité de Na +  varie de façon conséquente,  notamment entre 

Mangapakeha 1 et  2.   Cela peut s 'expl iquer par  la  proportion de Na+  contenue 

dans la smecti te :  plus le rapport Na + /Cl -  augmente,  plus la smecti te est r iche en 
Na+  (Hensen et al . ,  2007).  

Certains échanti l lons présentent un rapport Na+ /Cl -  proche de l 'eau de mer,  Te 

Puia notamment,  synonyme d’une interaction l imitée avec la smecti te.  
Les prélèvements de Morere semblent répondre à  un autre  mécanisme car leur 

rapport est très inférieur à celui  des autres sources.  

 

 5.1.4 Cl -  et Br -  
 

 Sur la Figure 37-E on constate que les points correspondant aux sources du 

BCE,  aux sources de haute température de la zone RVC, à quelques aquifères et 
une source chaude de la SBZ,  suivent la droite de l ’eau de mer (F igure 37-E,  n°1) .  

Seules les sources chaudes de la RVC et de la SBZ s ’en écartent.   

Ceci  confirme d’une part que la source des f luides du BCE est marine 
majoritairement,  et d ’autre part que les sources de haute température ont une 

origine commune avec les f luides du BCE.  

 

La composition des volcans de boue en Br -  n 'a pas été mesurée,  cependant,  
l 'analogie entre l ’évolution de la composition en Na + -Cl -   et Br - -Cl -  des sources du 

BCE nous permet d 'estimer avec une bonne probabil i té,  que la quantité de Br -  

contenu dans les VdB se situe entre 5.7   et  13  ppm (correspondant aux points  les 
plus proches en composition) et donc que leur rapport Cl - /Br -  avoisine également 

celui  de l 'eau de mer .  
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 5.1.5 K +  et Cl -  

 
 Le rapport K + /Cl -  des volcans de boue et des sources du BCE est nettement 

inférieur à celui  de l 'eau de mer (Figure 37-F,  n°2 et  1) .  Des réactions 

d'absorption d' ions K +  en sont probablement la cause (Martin et a l . ,  1996).   

Seuls les aquifères,  la  plupart des sources de la RVC et Blair logie,  présentent un 
rapport K + /Cl -  supérieur à celui  de l 'eau de mer ;   cela proviendrait de la  

dissolution de minéraux potassiques,  notamment de feldspaths (Martin et al . ,  

1996).  Blair logie diffère,  encore une fois,  des autres VdB avec un rapport K + /Cl -  
approximativement 100 fois plus élevé,  proche de celui  des aquifères.  

 

 5.1.6 Mg2 +  et Cl -  

 
 On observe deux tendances :  la première est suivie par les aquifères,  l ’autre 

par les sources froides et les volcans de boue du BCE,  ainsi  que deux des sources 

chaudes de Morere (Figure 38-A,  n°1 et  2) .  La concentration en Mg2 +  est 
sensiblement la même dans les VdB de Langdale ,  Mangapakeha et Glenburn,  mais 

est supérieure dans les deux VdB plus au Nord.  L 'augmentation de la quanti té  

d’ ions Mg2 +  résulte probablement de la réaction de transformation de smectite en 

i l l i te qui  provoque un appauvrissement en K +  dans  la smectite,  la l ibération de 

Mg2 +  et d'eau enrichie  en 1 8O (Hower et al . ,  1976).   

Une autre  différence notable est  le rapport Mg2 + /Cl -  de Blair logie,  nettement 
supérieur aux volcans de boue du BCE et dans la continuité des aquifères.  

 

 5.1.7 Ca 2 +  et Cl -  
 

 Le rapport Ca2 + /Cl -  des VdB est relativement proche de celui  de l 'eau de mer,  

voire similaire à Mangapakeha et Waimarama (Figure 38-B).  Glenburn,  Roundaway 
et Langdale présentent un rapport deux fois plus faible,  peut-être à cause de la  

précipitation de calci te (Martin et al . ,  1996).  

En dehors de Kaikopu et Tukituki  (Annexe I ) ,  au sud de Hawke's Bay,  toutes les 

sources du  Nord du BCE sont enrichies en Ca2 +  et présentent  des rapports 
Ca2 + /Cl -  nettement supérieurs à l 'eau de mer,  ce qui  indique une source de Ca2 +  

extérieure (Martin et al . ,  1996).    

Morere est de loin la source la plus r iche en Ca 2 +  ( six  à neuf fo is plus) ,  d’où la  
présence de concrétions carbonatées.  

 

5.1.8 Sr 2 + ,  Cl -  et Ca2 +  

 
 L ’augmentation de la  concentration en Sr 2 +  dans les volcans de boue,  sauf 

Blair logie,  peut s 'expl iquer par une dissolution ou une recristal l isation croissante 

de carbonates (Hawkesworth et Elderf ie ld,  1978) ,  (Figure 38-D).   L 'énorme 
enrichissement observé à Te Puia et surtout Morere,  quant à lui ,  vient peut-être  

d'un apport de f luides hydrothermaux (Figure 38-C) .  
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Le rapport Sr 2 + /Ca 2 +  est très proche dans tous les VdB,  ce qui  indique une même 

origine des f luides émis (Figure 38-D).   
On constate également une augmentation nord-sud des rapports  Sr 2 + /Cl -  et 

Sr 2 + /Ca 2 +  ;  cette légère variation pourrai t  s 'expl iquer  par une différence de 

volume d’hydrates de gaz produits (Martin et al . ,  1996).  

 

 

 

 

 

 

 

 

F i g ur e  37  :  C om p os i t i on  e n  i on s  dan s  l e s  é c h an t i l l o n s  de  

b oue  e t  d ’ e a u p r é l e vé s  d an s  l e  B C E  (B as s i n  de  l a  C ôt e  

E s t ) ,  l a  RV C  (Ré g i on  V o l c an i q ue  C e n t r a l e )  e t  l a  S B Z  

(S h e ar  B e l t  Z on e ) .  A )  p H  e t  a l c a l i n i t é  ;  B )  C a 2 +  e t  

a l c a l i n i t é  ;  C )  Na +  e t  C l -  ;  D )  N a + / C l -  e t  C l -  ;  E )  B r -  e t  C l -  ;  

F )  K +  e t  C l - .  La  c om p os i t i on  e s t  e x p r i m é e  e n  p p m.  Le s  

don n é e s  b r ut e s  s on t  r e g r oup é e s  e n  an n e x e  I .  1  –  D r oi t e  

de  l ’ e au de  m e r ;  2  –  A ut r e s  dr oi t e s  d ’ é v ol u t i on .  Le s  

dr oi t e s  p oi n t i l l é e s  s on t  p l ac é e s  ar b i t r a i r e m e n t .  
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Principaux résultats de l’étude géochimique des VDB : 

-  Dissolution des carbonates,  dissolution des feldspaths,  transformation de 

la smectite en i l l i te = principales réactions contrôlant la composition chimique.   

-  Les processus géochimiques ci-dessus sont communs avec la  plupart des 
sources du BCE = même origine.  

-  Les f luides du BCE (sources + VdB) sont d ’origines marine et météorique.  

 

 
 

 

 
 

F i g ur e  38  :  C om p os i t i on  e n  i on s  dan s  l e s  é c h an t i l l o n s  

de  b o ue  e t  d ’ e a u p r é l e v é s  dan s  l e  B C E ,  l a  RV C  e t  l a  

S B Z.  A )  M g 2 +  e t  C l -  ;  B )  C a 2 +  e t  C l -  ;  C )  S r 2 +  e t  C l -  ;  D )  

S r 2 +  e t  C a 2 + .  La  c om p o s i t i on  e s t  e x p r i m é e  e n  p p m .  Le s  

don n é e s  b r ut e s  s on t  r e g r oup é e s  e n  an n e x e  I .   1  –  

D r oi t e  de  l ’ e au de  m e r ;  2  –  A ut r e  dr oi t e  d ’ é vol ut i on .  

Le s  dr oi t e s  p oi n t i l l é e s  s o n t  p l ac é e s  ar b i t r a i r e m e n t .  

 

1 

1 

2 
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5.2 Les isotopes  

 
Les volcans de boue et plusieurs sources f roides s 'al ignent le long d'une droite 

de mélange probablement,  avec de l 'eau appauvrie en Cl - .  Cel le-ci  frôle le pôle  

des hydrates de gaz dissociés et laisse donc supposer un mélange  avec de l 'eau 
issue de la dissociation des hydrates de méthane,  pauvre en Cl -  (F igure 39-A).  Une 

origine possible à l ’enrichissement en 1 80,  qui  expl iquerait  la tendance observée,  

est la déshydratation de minéraux argi leux typiquement plus r iches en 1 8O 

(Dahlmann et de Lange,  2003).  
Trois des sources froides présentent une composition  similaire à   des VdB à 

proximité :  Kaikopu à 2 km de Waimarama, Marapua  à 10-15 km de Langdale,  

Mangapakeha et Blai r logie,  et Waikekino à 1.5 km de Glenburn ;  une origine 

commune est donc à  envisager .  Blair logie  est une nouvelle fo is à  l 'écart  et i l  
semble défini tivement évident qu’i l  soit  composé d'eau de surface.  De plus,  sa 

composition est proche de cel le de l ’eau de pluie.  

 
La majori té des f luides du BCE  occupe une zone réduite,  avec un d2H compris 

entre -25 et -10 % et un d18O compris entre -4,7 et 7,1 % (Figure 39-B) .  Leur 

composition est donc le résultat  des mêmes réactions géochimiques (Giggenbach 

et al . ,  1993) .  
Les sources minéral i sées,  aussi  bien chaudes que froides,  et les volcans de boue 

suivent une droi te rel iant un pôle appauvri  (A) et un pôle enrichi  (B) .  Cela 

indique une intensité décroissante de di lution d’eaux de déshydratation des 
argi les  avec des eaux souterraines peu profondes (Giggenbach et al . , ,  1993).  

L'eau extraite  des VdB est donc partiel lement di luée,  voir  totalement pour  

Blair logie qui  est à proximité du pôle A.  Le pôle B marque l ' intersection entre la 

droite de di lution et une autre droite définie comme la droite de mélange entre 
de l 'eau de mer et de l 'eau de déshydratation,  l ibérée lors de la transformation de 

smectite  en i l l i te et  par compression tectonique.  La composition des eaux 

prélevées dans les VdB serai t  donc issue du mélange entre de l 'eau marine,  de 
l 'eau météorique et de l 'eau de déshydratat ion.   

 

5.3 Géothermométrie 

 

I l  n’existe pas de géothermomètre spécif ique aux volcans de boue,  cependant,  en 

partant du principe que l ’eau impliquée dans ces structures d ’échappement de 

f luides a  subi  les mêmes réactions géochimiques que les sources minéral i sées 
environnantes,  la majorité des géologues uti l ise le géothermomètre Na-K-Mg mis 

au point par Giggenbach en 1976 pour obtenir  une estimation de la température 

d’équi l ibre.   
Grâce au diagramme ternaire Na/400-K/10-√Mg (Figure 40),  i l  est possible  

d’obtenir  également la température d’équi l ibre des VdB.  

Sur ce graphe,  on peut constater que la majori té des points se situe  près de la 
courbe d 'équi l ibre total  entre l ’eau et  la roche.  Les sources minéral isées (chaudes  

et froides)  et les VdB présentent des températures d'équi l ibre osci l lant entre 60 
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et 100°C.   La posi tion des points dans le diagramme suggère un équi l ibre avec les  

feldspaths (Giggenbach et al . ,  1993).  
Waimarama et certaines sources f roides non minéral isées s 'éloignent de la courbe 

d'équi l ibre ,  ce qui  indique la présence d'eau de surface ou d'eau de mer 

partiel lement équi l ibrée (Giggenbach et al . ,  1993).  

Blair logie est totalement à part et ne répond donc pas aux mêmes processus 
géochimiques que les volcans de boue.  Sa proximité avec les points 

correspondant aux aquifères,  confirme une origine purement superf iciel le.  

Les sources chaudes de Te Puia et Morere montrent el les aussi  un équi l ibre avec 
les feldspaths,  et une température d ’équi l ibre  autour de 90-110°C.    

Ces sources auraient par  conséquent une origine commune avec les VdB et  les 

autres sources du BCE.  
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Blairlogie 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 

Figu re  39 :  A)  Va r ia t ion s du Cl -  e t  du d 1 8 O da n s les  é c ha n ti l lo ns  de boue,  d ’e au de 

sour ce e t  d ’a qu ifè re  pr élevés  d an s le  B CE ,  la  SBZ ,  la  R VC de l ’ î le  no r d de Nouv el le -

Zéla nde ;  B)  Va r ia t io ns du d D e t  du  d 1 8 O da n s les  éc ha n t i l lon s  d e boue,  d ’e au  de 

sour ce e t  d ’a qu ifè re  pr élevés  d an s le  B CE ,  la  SBZ ,  la  R VC de l ’ î le  no r d de Nouv el le -

Zéla nde ,  e t  da ns le s  vo lca ns de bou e d’ Afgha nis ta n,  de  Tr in idad ,  de  Géor gie  e t  de  

Russ ie  (do nnée s is sues  de la  l i t tér a tu re) .  Le s  d onnée s bru tes  e t  le s  ré fére n ces  so n t 

re gro upée s en a nne xe I .    

 

F igu re  40 :  D iagr amme te rn a ire  N a -K -Mg de G igge nbac h 

(Gigge nbac h ,  1993) .  

Blairlogie 
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*Par structures d’échappements de fluides (SEF), on entend volcans de boue (VdB) et gas seeps uniquement. 

 

6. Discussion 
  
 Toutes les boues émises par les structures d ’échappements de f lu ides* (SEF) du 

Bassin de la  Côte Est (BCE)  ont la  même granulométrie (Tableau 3-A) ,  à  savoir  des 

si l ts en majori té (~70%),  des sables et des argi les (10 et 20% respectivement).  La 
granulométrie des roches encaissantes prélevées sur les  si tes d’étude est  très 

proche de cel le des SEF,  voire similaire (Waimarama par exemple),  ce qui  indique 

un héritage de la granulométrie des sédiments de surface,  et  des sédiments 
profonds probablement.  Malheureusement,  sans informations précises sur la 

granulométrie des sédiments traversés par la boue durant son ascension,  i l  est  

diff ici le d’aff i rmer quoique ce soit .  

A l ’échel le du globe,  on observe que les si l ts sont souvent majoritaires dans les 
SEF de ce type (Tableau 3-A et B) ,  comme à Taiwan (Yassir ,  1989;  Kopf,  2002)  et à  

la Barbade (Lance et  al . ,  1998).  I l  arr ive parfois que la boue contienne autant 

d’argi les que de si l ts,  notamment en Azerbaïdjan (Kopf and al . ,  2009).  Dans 
certains cas,  el le présente même une granulométrie totalement hétérogène,  

comme à Trinidad  (Lance and al . ,  1998).  Ces variations de proportion dépendent 

probablement de l ’épaisseur  et de la nature des sédiments traversés par  les  

f luides lors de leur ascension.  
La proportion majori taire en grains f ins (si l ts principalement) contenue dans la  

boue est commune à la plupart des VdB du monde, et  semble indiquer  

l ’ importance de la présence de couches géologiques peu perméables de type 
si l tstone dans le fonctionnement des VdB.  De précédents travaux effectués sur la  

boue des SEF du BCE (NZ Petroleum Co. Ltd. ,  1940;  Francis,  2004) ont montré 

qu’el le étai t  consti tuée du même faciès,  à savoir  des si l tstones,  des mudstones et 

des grès.  
 

La granulométrie des structures d’échappements de f luides du BCE est  

relativement homogène, ce qui  signif ie que les niveaux parents sont de même 
nature.  On constate une grande similarité avec les niveaux de décollement à  

proximité,  indiquant probablement leur implication dans le drainage de la boue 

vers la surface.  Les galets de grès glauconieux trouvés dans le matériel  visqueux 

émis par le volcan de boue de Waimarama  (Pettinga,  2003) tendent à confirmer 
cette hypothèse car des grès de ce type ont été découverts dans les niveaux de 

decollement de Porangahau and Glenburn.  

Certaines SEF du Bassin de la Côte Est présentent une granulométrie moins 
homogène, notamment Mangapakeha (Tableau 3-A) .  Cela peut résulter d’un 

phénomène de ségrégation au sein de la structure el le-même.  

 

En comparant les VdB de Nouvelle-Zélande,  du Maroc (Mhammedi,  2008),  
d’Espagne (Martin-Puertas et al . ,  2007),  de la Barbade (Lance and al . ,  1998) ,  de 

l ’Est de la Méditerranée (Zi tter,  2004),  de Taiwan (Yassir ,  2003) et de Java 

(Hartnett et al . ,  2008),  i l  s ’avère qu’i ls  présentent tous les mêmes espèces 
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minérales,  à savoir  de la smectite ,  de l ’ i l l i te,  de la kaol inite,  de la chlori te,  du 

quartz et des feldspaths.  
 

L’analyse DRX de la fraction argi leuse des SEF du Bassin de la Côte Est a révélé  

que la composition minéralogique de la boue est homogène et que le couple 

smectite-i l l i te est presque toujours majori taire (~80%) ;  la kaol inite et la  
chlorite représentant environ 10% chacune.  Ce résultat est très proche de ceux 

obtenus dans les VdB cités au début du paragraphe.    

Quatre de nos évents  (WAI 1,  MAN 1,  MAN 2 and LAN2) présentent cependant un 
assemblage minéralogique différent,  avec une proportion équivalente en 

smectite+i l l i te et kaol inite+chlori te (Tableau 3-A) .   

La composition des roches encaissantes,  quant à el le,  est similaire à cel le des VdB 

et évents  de gaz,  avec quelques légères variations de l ’abondance relative des 
espèces minérales et  de la proportion en minéraux argi leux interstrati f iés.   Un 

résultat similaire  a  été trouvé dans des sédiments ol igocènes du BCE étudiés par  

Lance et al .  (1998) .  
 

Les prélèvements de roche et de boue effectués dans les SEF du BCE présentent 

des compositions chimiques similaires,  à savoir  une proportion majori taire en 

SiO2  (entre 55 et 75%,  si  on exclut les concrétions carbonatées,  LAN 1 et GLE 3)  et  
en Al 2 O3  (entre 12 et 20%),  et une faible quanti té de FeO, MgO, MnO et d’alcal ins.  

On remarque une homogénéité  encore plus grande au niveau des volcans de 

boue (Figure 34-B,  C et D) .  A l ’échel le du globe,  i l  semble que l ’on retrouve la  
même composition dans les autres volcans de boue,  comme en Chine (Nakada et 

al . ,  2011) et en Afghanistan (Del isle et al . ,  2002) par exemple (tableau 4) .   

Les valeurs obtenues sur les prélèvements de Nouvelle-Zélande,  de Chine et 

d’Afghanistan,  s ’organisent entre un pôle  argi leux et un pôle carbonaté,  occupés 
par  les  VdB et les  concrétions respectivement (Figure 35-D) .  En s ’appuyant sur les 

résultats de la DRX, sur la granulométrie et sur ces dernières constatations,  on 

peut conclure que les minéraux contrôlant la composition chimique de la  boue 
sont les mêmes dans tous les volcans de boue.  Ceci  nous donne une première 

information sur les conditions de formation d’un volcan de boue,  à savoir  la 

nécessi té d’un empilement sédimentaire de même nature.  En effet,  les particules 
sol ides contenues dans la boue ont été arrachées aux roches encaissantes (dont 

le niveau source) durant l ’ascension des f luides.  La composition f inale  de la 

fraction sol ide est donc caractéristique et dépend du type de formation 

géologique rencontrée ;  les colonnes l i thologiques obtenues pour Te Puia,  
Morere et  Waimarama indiquent une série  majoritairement composée de 

si l tstones et de sandstones,  et de quelques mudstones (Figures 41,  42 et 44).   

 
Outre la nature des roches encaissantes,  une autre condition semble nécessaire 

à la formation des volcans de boue et des évents de gaz.  En effet,  d ’après les 

cartes géologiques,  i l  y a toujours une ou plusieurs fai l les à proximité des SEF du 

BCE et de la plupart  des SEF du monde,  comme par exemple en Azerbaïdjan 
(Mazzini  et  al . ,  2009) ,  à  Taiwan (You et al . ,  2004),  en Indonésie (Mazzini  et al . ,  
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2007],  à Trinidad (Dia et al . ,  1999),  à l ’Est  de la Méditerranée (Dahlmann et al . ,  

2003),  en Russie  (Kopf et  al . ,2003),  en Géorgie (Lavrushin et al . ,  2005) ,  en  Chine 
(Nakada et al . ,  2011) ,  en Afghanistan (Del isle et  al . ,  2002) et au Maroc (Mhammedi 

et al . ,  2008).  Le mécanisme des structures d’échappements de f luides,  notamment 

les volcans de boue et les évents de gaz,  requiert nécessairement la présence de 

fai l les pour permettre  l ’ascension des f luides vers la surface (Kopf ,  2002).  
 

L’étude de la composition en éléments en traces et en terres rares des volcans de 

boue de Nouvelle-Zélande indique non-seulement une forte  simi l i tude entre eux 
(Figure 38),  mais aussi  avec d’autres volcans de boue dans le monde.  

Tous les spectres de terres rares présentent une anomalie  négative en Eu,  

caractéristique de la  dissolution de feldspaths.  Les concrétions carbonatées de 

Porangahau et Morere présentent la même signature en terres rares que les VdB,  
avec cependant une anomalie négative en Eu moins marquée et des 

concentrations deux à six  fois plus faibles .  Les concrétions sont également plus 

pauvres en éléments en traces que la plupart des VdB.   Lors de la précipitation 
des carbonates,  une partie des éléments en traces et en terres rares est  

incorporée,  ainsi ,  plus la proportion en carbonates augmente,  plus i ls  

s ’enrichissent.  POR 1 contient  deux fois  plus de CaCO3  que MOR 0 :  d’après la  

f igure 36,  i l  présente un facteur deux d’enr ichissement en éléments en traces et 
en terres rares.   

 

La nature de la couche parent des volcans de boue est toujours argi leuse,  mais  
aucune étude n’a pu identif ier  avec certitude la couche parent des volcans de 

boue de Nouvelle-Zélande.  La formation ol igocène de Wanstead est évoquée car 

i l  a couramment été observé une augmentation marquée de la pression au niveau 

de cel le-ci ,  lors de forages pétrol iers .  La présence d’argi les gonflantes (parfois  
appelées benthonites)  dans cette formation est un indicateur (D.  Francis,  pers .  

comm.).  L’analyse géochimique des prélèvements effectués dans la formation de 

Wanstead est également un indicateur (Li l l ie,  1953),  car on retrouve la même 
composition en éléments majeurs que cel le de nos échanti l lons,  à part une 

proportion légèrement plus élevée en CaO (tableau 4) .  

 
La profondeur du niveau parent de chacun des volcans de boue de Nouvelle-

Zélande et des sources chaudes de Morere et TePuia,  a pu être  estimée grâce au 

géothermomètre de (Giggenbach,  1988),  en émettant comme hypothèses que les 

réactions chimiques contrôlant la composition de la boue sont les mêmes que 
pour l ’eau des sources minéral isées du BCE,  et que la boue est  en équi l ibre avec 

les feldspaths.  La température d’équi l ibre calculée de la boue et  de l ’eau des 

sources de Morere et TePuia se situe entre 90 et 110°C (Figure 40),  ce qui  
équivaut à des profondeurs de 2 à 4 km en fonction du gradient géothermique 

local ,  de 17°C/km à Morere et 35°C/km à TePuia (Figure 54).  A noter que ce 

dernier est deux fois plus élevé à TePuia mais qu’i l  n’existe aucun l ien thermique 

avec le complexe volcanique de Matakaoa situé à 50 km au nord.  Hunt et Glover  
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(1995) ont proposé deux explications à ce phénomène, l ’étude géophysique 

permettra peut-être de favoriser l ’une ou l ’autre.  
Le phénomène d’albi t isation,  observé sur le  graphe SiO2 /Al 2 O3  vs Na2 O (Figure 35-

B),  est courant à partir  de 2-3 km de profondeur,  et confirme les profondeurs 

calculées à l ’aide du géothermomètre.   

 
La colonne l i thologique de Morere (Figure 42 ;  NZ Petroleum Co Ltd,  1940 -  PR 

155)  présente un niveau sableux r iche en eau et recouvert  d’une couche argi leuse 

écrasée,  à 5480 m de profondeur ,  qui  serait  le niveau parent de la source.  Le 
géothermomètre de Giggenbach donne une température d’équi l ibre si tuée entre 

90 et 102°C,  soit  5300 à 6000 m de profondeur en tenant compte du gradient 

géothermique local ,  ce qui  confirme cette  hypothèse.  Concernant les VdB et la 

source de Morere,  aucune donnée l i thologique ne nous permet d’ identif ier  leur 
niveau parent.  

 

La composition de la fraction l iquide de la boue est héri tée des échanges 
chimiques entre des f luides d’origines diverses (eau marine,  de surface et de 

déshydratation,  méthane biogénique et/ou thermogénique) et les minéraux 

constituant les roches sus-jacentes,  mais  surtout le niveau parent (Kopf,  2002).  En 

effet ,  le  mélange de f luides sous-pression remonte rapidement vers la surface et 
ne reste pas aussi  longtemps en contact avec les roches sus-jacentes,  qu’avec le 

niveau parent.  

L’étude géochimique a mis  en évidence trois réactions chimiques principales :  la  
déshydratation de la smectite ,  la dissolution des feldspaths et la  précipitation de 

calci te.  Ce sont el les qui  contrôlent la composition f inale  de l ’eau impliquée dans 

le volcanisme de boue.  Ainsi ,  la transformation de smectite en i l l i te provoque la  

l ibération d’eau enrichie en ions Na +  et Mg2 + ,  et en 1 8 O, et la dissolution des 
minéraux potassiques,  provoque un enrichissement en K + .  Ces réactions sont 

courantes à  partir  de 2 km de profondeur  (Hower et  al . ,  1976 ;  Boles,  1982 ;  Morad 

et al . ,  1990) .  
 

La composition chimique de la phase l iquide de la boue est avant tout le résultat 

du mélange de plusieurs eaux (Kopf ,  2002) .   
La majorité des f luides du BCE présente un dD et un d 1 8 O très proches (Figure 39-

B).  Leur composition est donc probablement le résultat des mêmes réactions 

géochimiques.  Les sources minérales,  aussi  bien chaudes que froides,  et les  

volcans de boue suivent une droite rel iant un pôle appauvri  (A) et un pôle enrichi  
(B) ,  indiquant une intensité croissante de di lution d’eau souterraine peu 

profonde (A) avec de l ’eau de déshydratation (B) .  Le pôle B marque l ' intersection 

entre la droite de di lution des eaux souterraines et  la droite de mélange entre  
l 'eau de mer et l 'eau de déshydratation (Giggenbach et  al . , ,  1993),  l ibérée lors  de 

la transformation de smectite en i l l i te et par compression tectonique.  L ’eau 

contenue dans la boue des VdB du BCE est donc issue du mélange entre de l ’eau 

d’origine marine,  de l ’eau de déshydratation,  et  en moindre mesure,  d ’eau 
souterraine d ’origine peu profonde.  
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Figu re  42 :  Colo nne l i th ologiqu e 

s impl if iée  du s i te  de Mo rere ,  o bten ues 

d ’a près  le s  do nnée s du for a ge Mo re re -1  

(NZ Pe troleu m Co Ltd,  1 940 -  PR 155) .  

 

Figu re  41 :  Colo nne l i th ologiqu e 

s impl if iée  du s i te  de Te  Pu ia ,  o bten ues 

d ’a près  le s  do nnée s du for a ge Te  P uia -1  

(La in g,  1972 -  PR 257) .  
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Figu re  44 :  Colo nne l i th ologiqu e s impl i f iée  

du s i te  de Waimar a ma o bten ue d ’a pr ès  

(Fra nc is ,  1993 –  PR192 6 ) .  

 

F igu re  43 :   Cou pe géol ogique  

t rav ers a nt Bla i r lo gie ,  in te rpol ée 

d’a près  ( Jo h ns to n,  1975 ) .   
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CHAPITRE 4 
 

 

 

IMAGERIE 3D DE LA RÉSISTIVITÉ ÉLECTRIQUE  

SUB-SURFACE D’UN VOLCAN DE BOUE 
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Durant cette thèse,  la géochimie des roches et des eaux prélevées dans ou à 

proximité des VdB du Bassin de la Côte Est ,  et en particul ier  la géothermométrie,  

ont permi de local i ser  à une profondeur ki lométrique les  niveaux parents 

respecti fs des volcans de boue.  Ce chapitre présente les résultats d’une étude 
géophysique de sub-surface par prospection électrique réal i sée sur le volcan de 

boue de Mangapakeha,  pour montrer sa structure proche de la surface,  jusqu’à 30 

mètres en profondeur.  Nous aurons ainsi  un aperçu de la structure des VdB du 
BCE à différentes échelles.  

 

Cette étude a fait  l 'objet d'une publication en 2011 dans «  Tectonophysics »  :  

 

Zeyen, H.,  M. Pessel,  B.  Ledésert,  R.  Hébert,  D.  Bartie r,  M. Sabin,  S.  

Lallemant,  3D ele ctrical  resist ivity  imaging of  the near-surfa ce stru cture of 

mud-volcano vents,  Tectonophysics 509, 3-4,  181-190, 2011.  
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CHAPITRE 5 
 

 

 

MODÉLISATION DU MANTEAU SUPÉRIEUR  

SOUS L’ÎLE NORD 
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* In st i tu te  of  Ge olo gic al  and Nu clea r  S c ien ces   
h ttp : / /da ta. gns . cr i .nz /geoa tlas ;  h ttp : / /w w w. gn s. cr i .nz /rese ar c h/q ma p /qm ap p ro  

duc ts . h tml  

 

1. Introduction 
 
 Après l ’étude géochimique et minéralogique des échanti l lons de roche et de 

sédiments,  i l  est nécessaire de connaître la  structure de la l i thosphère.  Pour cela ,  

j ’ai  uti l isé une méthode de modélisation,  basée sur l ’analyse des variations du 
f lux de chaleur,  de la gravité ,  du géoïde et de la  topographie :  les  logiciels 

«  CAGES » ,  «  CAMOD » et «  CAPLOT »  (Zeyen et Fernandez,  1994).  Le principal  

avantage de cet outi l  est son «  rayon d’action » .  I l  permet d’obtenir  une image de 
la l i thosphère sur une distance de plusieurs  centaines de km et  jusqu’à 200 km de 

profondeur.  

 

La l i thosphère sous l ’ î le nord a été modélisée à l ’échel le  globale en une 
dimension (profondeur Δz) et le long de trois profi ls  (Figure 45) en deux 

dimensions ( longueur Δx,  profondeur  Δz) .  Je  présenterai  d’abord le matériel  

uti l isé puis le principe des calculs 1D et 2D, les logiciels  uti l isés et les modèles 
obtenus.  

 

2. Matériels  
 
 Les avantages de cette méthode de modélisation,  par rapport à d’autres 
comme la tomographie sismique,  sont sa faci l i té d’uti l isation et  son faible coût :  

i l  suff i t  d’un PC et d’un accès à internet.  

  

I l  existe des bases de données sur internet  proposant de télécharger l ibrement à  
l ’adresse f tp:// topex.ucsd.edu/pub, les valeurs du géoïde (Pavl is et al . ,  2008) ,  et 

de la gravi té et la topographie (Sandwell  et  Smith,  1997,2009) ,  en n’ importe quel  

point du globe,  avec une résolution spatiale d ’un point tous les 2 à 4 km, 
suff isante dans notre cas.  

 

Pour définir  les l imites des corps sédimentaires,  la méthode est toujours la  

même, à savoir  étudier la carte géologique de la zone géographique à modéliser 
(à l ’échel le 1 :1.000.000 è m e ,  dans le cas présent ;  consultable sur  le site du GNS*) 

ainsi  que des coupes géologiques.  On uti l i se également Google Earth pour placer 

géographiquement les profi ls  à  modéliser  (avec une précision respectable,  de 
l ’ordre du km),  la carte et les coupes géologiques.  
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Figu re  45 :  loc al is at io n des  prof i l s  modél isés ,  des  cou pes géolo giqu e s ut i l isée s  
pou r dé te rminer  le s  co n tour s  e t  la  pro fo ndeu r des  cor ps  séd imen ta i res  (GN SZ ,  
ca r te  géolo gique 1  :10 00000) ,  e t  de s  co r ps  s é dime n ta i res  pr is  e n co mpte da ns 
la  mo dél is at io n d u pro f i l  2 .  
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3. Principe  

 
CAGES est un programme informatique basé sur  l ' interprétation conjointe de 

données de gravité,  du géoïde et de topographie.  Concrètement,  i l  calcule avec 
un algorithme d’éléments f inis la distr ibution des températures dans un modèle 

l i thosphérique en équi l ibre thermique.  

 

Lorsque la température diminue,  la densité augmente et inversement,  suivant 
l ’équation de Parsons et Sclater (1977) :  

 

ρ�z� = 	ρ��	
	. �1 + 	α	. �T��	
 −	T���											�1�  
 

α	est	le	coefficient	d�expansion	thermique  
z	est	la	profondeur  
ρ��	
 = 3200	kg/m-	, est	la	densité	de	l′asthénosphère  
 

En fonction de la distr ibution des densités,  CAGES calcule l ’effet sur la gravité,  le  
géoïde et la topographie :   

 

∆g = G. 4 ∆5
67

	
8 . �|6| 	dV														�2�       La	gravité	dépend	de	la	densité	et	de	la								

	 	 profondeur	élevée	au	carré	
 

∆H = 	− >?@
A 	 . 4 ∆5

6
	
8 	dV									�3� Le	géoïde	dépend	de	la	densité	et	de	la	profondeur			

 

∆topo = 	−4 ∆5
5CDEF
	
G 	dz									�4�       La	topographie	répond	au	principe	d’Archimède	et							

																																																																	 dépend	de	la	densité	moyenne	de	la	lithosphère	
Avec	∆ρ = 	ρ�z� −	ρ��	
 
 

3.1 Calcu l en une dimension (1D)  

 

 Ce calcul  est basé sur un algorithme d'inversion numérique au contraire du 

2D qui  est d 'essai-erreur.  En 1D,  les densi tés et  les épaisseurs varient le  long de 

l ’axe z uniquement.  I l  n’y a pas de variation latérale donc,  chaque point de 
mesure n’est affecté que par la colonne qui  se trouve en dessous.  Contrairement 

à la 3D où le géoïde et le  champ gravimétrique sont affectés par la  distr ibution 

de masses dans toutes les colonnes.   
 

Le logiciel  prend les f ichiers de topographie et du géoïde (ΔH) existants,  et pour 

chaque point i l  calcule la profondeur (à  partir  de la  surface) des différentes 

couches en résolvant ces deux équations (Ful lea et al . ,  2007):  

 

∆H = 	− >?@
A 	 . 4 ρ�z�. z. dz										�5�	

GMNEFO   
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topo = F	. QZST	
U −	5V	.GWOFO	X5Y	.�GMNEFOZ	GWOFO�	
5[

+	ε]^													�6�  

 

 

 

 

 
 
 

Dans ces équations,  nous avons cinq inconnues :  ρ c ,  ρ m ,  z M o h o ,  z L i t h o  et H 0  le  niveau 

zéro du géoide.   
N’ayant que deux types de données,  on ne peut pas résoudre les équations 

indépendamment.  

Faisons donc les hypothèses suivantes :   

•  La densité  moyenne de la  croûte est constante et égale à 2800 kg/m 3  (définie  

d’après les résultats de la modélisation en 2D).   

•  La densité du manteau ne dépend que de la température (équation 1) .   

•  En supposant le gradient thermique l inéaire dans le manteau l i thosphérique et  

une production de chaleur constante dans la croûte,  on peut estimer la  

température au niveau du Moho (T M o h o )  en fonction de l ’épaisseur  de la 
l i thosphère.   

 

Ainsi ,  la densi té du manteau devient une fonction l inéai re de la profondeur :  

 

ρ�z� = 	β + 	γ. z													�7�  
 

Avec	γ = 	ρc. ∝. eWOFO	Z	eCDEF
�MNEFOZ	�WOFO

  

										β = 	 ρfU
U − 	γ. zfU
U 
 
Notre modèle étant consti tué de deux couches,  l ’équation 5 devient  

maintenant :  
 

∆H = 	− >?@
A 	 . Qρg �WOFO

7

> +	h.��MNEFO
i Z	�WOFO

i �
- +	j.��MNEFO

7 Z	�WOFO
7 �

> ^ + H]														�8�  

 
I l  ne reste que trois inconnues.  La variable  H 0  est problématique,  parce qu'i l  n'y a 

pas d 'argument scienti f ique pour  déterminer sa valeur.  Si  H 0  est choisi  trop petit ,  

des termes imaginai res peuvent apparaî tre dans la solution conjointe des 

équations 6 et 8 .  La valeur de H 0  a donc été cherchée proche du minimum sans 
qu'i l  y ait  des solutions imaginaires.  Dans la pratique,  ceci  s 'est fait  en définissant 

un modèle crustal  de référence.  L' inf luence de ce paramètre est de modif ier  les 

profondeurs absolues du Moho et de la  l imite l i thosphère-asthénosphère (LAB) ,  
sans cependant modif ier  signif icativement leurs variations latérales.  

zST	
U = épaisseur	de	la	lithosphère	 
zfU
U = profondeur	du	moho 

ρg = densité	de	la	croûte  
ρc = densité	de	l′asthénosphère  
ρm = densité	moyenne	de	la	lithosphère  
ε] =	−2380	mètres  

 

Avec	F = 1	si	topo	 ≥ 0  

														= 		 5[
	5[Z	5o[p

	si	topo	 < 0  
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Puisque l ’équation 8 contient des termes cubiques,  le seul  moyen de résoudre ces 

équations est par i tération.  Pour cela,  nous f ixons z L i t h o  pour en déduire z M o h o ,  
puis nous calculons la topographie et le  géoïde résultants.  Selon les  erreurs 

commises,  nous modif ions z L i t h o  et réi térons le calcul  jusqu’à obtenir  les valeurs  

de la topographie et du géoïde mesurées.   

Enfin,  le logiciel  génère deux f ichiers contenant la profondeur du Moho et de la 
base du manteau l i thosphérique puis i l  aff iche les résultats.  

 

3.2 Calcu l en deux dimensions (2D)  
 

3.2.1 Principe 

 
Le calcul  se fait  suivant les équations 1 à 4  en 2D. Puisque notre modèle a  

des dimensions l imitées,  i l  faut introduire des «  conditions aux l imites »  dans 

l ’équation du f lux de chaleur pour pouvoir  calculer une distr ibution réal iste des 

températures :   
1)  La température à  la surface et à la base de la l i thosphère est supposée 

constante,  T0  = 25°C,  TA s t h  = 1350°C.   

2)  pas de f lux de chaleur à travers les l imites latérales.  

 

 I l  faut également définir  la distr ibution de la conductivi té thermique et de la  
production de chaleur.  Ensuite,  le logiciel  calcule  l ’effet de la température sur  la  

densi té du manteau l i thosphérique à chaque nœud de la gri l le d’éléments.   

 

3.2.2 Uti l isation du logiciel  CAMOD 

 

   Pour définir  la structure de la  croûte et  l ’épaisseur de la l i thosphère,  on 

uti l ise l ’ interface graphique CAMOD (Figure 46).  Ce logiciel  nous demande de 
tracer les contours des différents corps de la l i thosphère (sédiments,  croûte 

supérieure,  croûte inférieure,  manteau,  etc. . . ) ,  et de définir  leurs 

paramètres internes:  principalement la densité,  la production de chaleur et la 
conductivi té thermique.  

 

Pour exécuter CAMOD i l  est nécessaire de copier dans son dossier d’ instal lation 

le f ichier de topographie téléchargé sur internet.   
CAMOD aff iche au début un modèle basique composé de quatre  

corps correspondant aux sédiments,  aux croûtes supérieure et inférieure,  et à la 

l i thosphère inférieure.  La profondeur de la l imite sédiments/croûte ainsi  que 
l ’épaisseur de la croûte continentale et  de la  l i thosphère infér ieure sont f ixées 

arbi trairement.   

Ensuite,  le logiciel  nous demande de placer  des points ou nœuds pour définir  les 

contours  des corps géologiques.  Sur la  f igure 46,  on distingue aisément les 
points aux l imites de ces corps.  
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A chaque modif ication effectuée sur le modèle,  i l  faut exécuter CAGES pour 

calculer l ’effet sur le f lux de chaleur,  la gravité,  le géoïde et la topographie  
théoriques,  puis le logiciel  CAPLOT pour  aff icher les résultats sous forme de 

courbes (Figure 47).  Plus les valeurs théoriques (courbes rouges) se rapprochent 

des données mesurées (points gris) ,  plus le modèle  est réal iste.  Pour faire 

coïncider au mieux les courbes réel les et calculées,  i l  faut en premier l ieu prendre 
en compte la nature (densi té,  épaisseur)  des roches sédimentaires traversées par  

le profi l  étudié ainsi  que l ’épaisseur de la croûte et de la l i thosphère.  Sur la  

f igure 46,  on voit que différents corps (numérotés de 1 à 7)  constituent 
l ’ensemble sédimentaire (en jaune).  
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4. Méthode  
 

Pour décrire la méthode uti l isée pour modéliser la l i thosphère le long d’un profi l  
déterminé,  prenons l ’exemple du profi l  2.  

 

4.1 Modélisation des sédiments  

 
 Au moyen de cartes géologiques (GNS -  New-Zealand 1 :1000000,  Geological  

map of  Raukumara 1:250.000,  Waimarama coast geological  map 1:250.000,  

Geological  map of  Wairarapa 1 :250.000,  Geological  map of  Waikato 1:250.000) ,  de 
coupes géologiques (Geological  map of  Raukumara 1:250.000,  coupe C ;  

Geological  map of  Wairarapa 1:250.000,  coupe A ;  Geological  map of  Waikato 

1:250.000,  coupes A et B)  et  de données sismiques (Anderson et  Webb,  1994;  
Ansel l  et Bannister,  1996;  Henrys et al . ,  2004) ,  i l  est possible de faire une 

estimation de l ’épaisseur,  de la masse volumique (densité)  et des l imites spatiales 

des principaux corps sédimentaires.  Les valeurs obtenues sont très  

approximatives,  mais  pour débuter la modélisation,  i l  est essentiel  de l imiter le  
nombre de corps à modéliser en s’affranchissant temporairement de la couche 

sédimentaire.  Par  la suite,  les  paramètres physiques des corps la constituant sont 

aff inés.  

La densité  des corps 1 et 7 (Figure 45) a  été f ixée en se basant sur la densi té 

moyenne du type de roche dont i ls  sont constitués.  L’épaisseur  a quant à  el le  été 
déterminée grâce à plusieurs coupes géologiques (Figure 45).   

Le corps 4 étant s itué dans une zone volcanique,  j ’ai  mis une densité 

relativement élevée et une faible  épaisseur  (2  km).  J ’ai  également considéré que 
l ’épaisseur du corps 5 (8 km) est la même que cel le du corps 6  (partie  terrestre)  

car à proximité de ce dernier .  Quant à la densi té,  j ’ai  mis la même car les roches 

sédimentaires sont de natures similaires et d’âges proches.  
 

Figu re  47 :  e xe mple  de  fenê tre  de résul ta ts  gé nérée pa r  CA PL O T ;  e n rou ge les  
valeu rs  c al culées  à  pa r t i r  du mo dèle  gé olo gique do n né,  en gr is  les  valeu rs  
mes urée s  a vec le ur s  bar res  d ' inc er t i tude .  
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La coupe A (Figure 45) a permis d’estimer l ’épaisseur du corps 2 ainsi  que sa 

densi té (en fonction de l ’âge et du type de sédiment) ;  même chose pour  les  
corps 3 et 6 (partie terrestre) ,  avec les coupes B et C respectivement.  

La coupe D,  malgré le fai t  qu’el le soit  nettement plus au sud,  a  été uti l isée pour 

déterminer l ’épaisseur et  la densi té de la partie marine du corps 6,  parce qu’el le 

traverse le même plateau continental  que le profi l  2 mais aussi  parce que les  
sédiments marins coïncident avec ceux de la coupe C.  

 

4.2 Modélisation de la lithosphère  

 

 Une fois la couche de sédiments pré-modélisée,  i l  faut f ixer la densi té de la 

croûte supérieure,  de la croûte inférieure et  du manteau l i thosphérique puis 
tracer  leurs contours.  I l  est donc essentiel  de chercher dans la bibl iographie un 

maximum d’informations,  notamment des études sismiques à fa ibles et grandes 

profondeurs.  

Enfin,  i l  faut adapter l ’épaisseur des corps crustaux et mantel l iques ainsi  que la  
densi té des corps sédimentaires à partir  des données récoltées et des 

règles suivantes:  

 
�  Si  la courbe théorique du géoïde est  au-dessus de la courbe mesurée,  cela 

signif ie qu’i l  y a trop de masse 

 

Solutions :  augmenter l ’épaisseur de la croûte inférieure et/ou de la croûte 
supérieure et/ou diminuer la profondeur de la l imite 

l i thosphère/asthénosphère,  et/ou réduire la densi té.  

 

�  Si  la courbe théorique de gravité est au-dessus de la courbe mesurée,  cela  
signif ie qu’i l  y a trop de masse également 

 

Solutions :  augmenter  l ’épaisseur des sédiments et/ou diminuer la densi té des 

sédiments et/ou augmenter l ’épaisseur de la croûte.  
 

�  Si  la  courbe théorique de la topographie est  au-dessus de la courbe 

mesurée,  cela veut di re que l ’al ti tude est trop grande donc qu’i l  n’y a pas 
assez de masse 

 

Solutions :  augmenter  la densité des sédiments et/ou diminuer l ’épaisseur des 

sédiments et/ou diminuer l ’épaisseur de la croûte,  et/ou augmenter  
l ’épaisseur de la l i thosphère.  

 

I l  arr ive parfois  qu’on observe des contradictions entre  les valeurs  calculées du 
géoide,  de la gravimétrie et de la  topographie.  En effet,  le géoïde réagit plus sur  

des variations en profondeur que la gravimétrie.  Par exemple,  dans le cas où la  

topographie et le géoïde calculés sont proches des valeurs réel les,  mais pas la 
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gravimétrie,  i l  faut changer la  densité  des sédiments et éventuel lement changer 

les densités en profondeur.   
 

La partie sud-est du profi l  traverse le  front de la subduction d’Hikurangi ,  

marquant la transi tion entre  la plaque austral ienne (continentale)  et  la plaque 

Pacif ique (océanique).  I l  a  donc fal lu introduire un 10 è m e  corps dans notre  
modèle,  correspondant à la croûte océanique.  

 

Les hypocentres sismiques (Figure 48-B) mettent en évidence le  plan de Benioff  
de la plaque Pacif ique.  Le profi l  2 (trait  rouge) est suff isamment proche du profi l  

DD’ pour nous donner une bonne approximation de la profondeur de la plaque 

océanique.  

Ansel l  et Bannister (1996) indiquent plus précisément la profondeur de la plaque 
Pacif ique sous l ’ î le nord et la posi tion géographique de la jonction entre le Moho 

de la croûte continentale et la plaque subductée.  

  
Henrys et al .  (2004) ont effectué une étude sismique (NIGHT) le long d’un profi l  à  

proximité du profi l  2 .  Cette étude récente a été uti l isée pour contraindre plus 

précisément le modèle et ainsi  obtenir  l ’épaisseur des sédiments marins et  de la  

croûte océanique dans ce secteur ,  et la local isation du front de la  subduction.  
 

Ainsi ,  en modif iant les contours des différents corps de proche en proche à partir  

des informations récoltées,  les valeurs  théoriques (calculées)  et mesurées 
f inissent par coïncider.  
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Figu re  48 :  

A)  Epice n tre s  des  

sé ismes e nre gis t rés  

en tre  19 90 e t  1993 e n 

Nouvel le -Z éla nde e t  

local is a t ion du pro f i l  2  

( t ra i t  ro u ge) .  

B)  H y poce n tr es  

res pe ct i fs  le  lo n g d u 

pro f i l  DD’ .  D’ après  

Ande rso n e t  We bb 

(1994) .   

 
 

 

 

 

 

B 
 

A 
 



MODÉLISATION DU MANTEAU SUPÉRIEUR SOUS L’ÎLEDU NORD 

 

 

124 

 

5. Résultats 
 

5.1 Modèles en une dimension 

 

 La profondeur  calculée du Moho et de la  l imite l i tho-asténosphérique (LAB) 
est présentée sur la f igure 49.   

L’épaisseur de la  croûte varie  entre 34 et  44 km sous la partie  continentale  du 

Bassin de la Côte Est,  avec un maximum de 49 km au sud de la chaîne axiale .  
La profondeur de la LAB varie entre 120 et 160 km. Le maximum est situé là aussi  

au sud de la chaîne ax iale.  

 

La f igure 50 montre le  résultat de la modélisation le long des trois profi ls .  
Même si  ces coupes ne sont pas très  réal istes en termes d ’épaisseur,  el les 

indiquent néanmoins les zones où le Moho et la l i thosphère ont tendance 

à s’épaissir  ou s’amincir .  Par la suite nous jugerons de la pertinence des coupes 
en les comparant aux modèles 2D.  

Ces coupes mettent particul ièrement bien en évidence la plaque plongeante (LAB 

en rouge,  f igure 50).  
 

5.2 Modèles en deux dimensions  

 

 La l i thosphère a été  ensuite modélisée en 2D le long des tro is profi ls .  Le 
premier au nord de l ’ î le et les deux autres au sud.  

 

Le modèle obtenu pour le profi l  1 (Figure 51) met clairement en évidence la 
subduction de la plaque Pacif ique.  On observe un épaississement de la croûte 

continentale progressi f ,  de l ’ouest de l ’ î le jusqu’à la chaîne axiale,  et un 

approfondissement de la l imite  l i tho-asthénosphérique en corrélation directe 

avec la plaque plongeante.   
 

Le modèle obtenu pour le profi l  2 (Figure 52) présente de nombreuses simil i tudes 

avec celui  du profi l  1 ,  à quelques nuances près.  L’épaississement crustal  est plus 
important (+10 km) car engendré par  le rel ief  et la présence de sédiments denses 

sus-jacents.  L’épaisseur de la l i thosphère inférieure est sensiblement la même,  

aussi  bien à l ’aplomb des VdB que des côtes est et ouest de l ’ î le nord.  
Le corps 12,  de masse volumique 3230 kg/m 3 ,  a été ajouté au modèle pour 

compenser  un déficit  de masse persistant observé sur  les courbes théoriques du 

géoïde et de la gravi té.  Cette partie du manteau est soumise à  la fusion de la  

plaque plongeante,  ce qui  a pour effet d’augmenter sa densité.  
Un autre déficit  de masse persistant  observé sur  la topographie théorique  n ’a  

pas pu être  corrigé.  La présence d’un corps de forte  densi té en profondeur ou 

une f lexure local isée de la l i thosphère pourrai t  expl iquer ce déficit .   
 

Le modèle obtenu pour le profi l  3 (Figure 53) ressemble peu au modèle 

précédent.  On retrouve bien la subduction mais i l  n’y a pas d’épaississement 
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crustal  au centre du profi l  (ce dernier traverse l ’extrémité sud peu accidentée de 

la chaîne axiale où les sédiments sont de faible densité) ,  l ’épaisseur de la croûte 
continentale est constante et globalement plus grande que dans les deux autres 

profi ls .  La l i thosphère est,  quant à el le ,  beaucoup plus mince (140 km) sous la 

plaque Pacif ique et s’épaissi t  vers l ’ouest du profi l .  

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 
 

 

 

 
 

 

 

 

  
Figu re  49 :  pro fon deu r du mo ho (A)  et  é pa is s eur  de la  l i thos phère  ( B) ,  

cal culée s  en 1 D.  L es  pr of i l s  é tu dié s  so n t é gale me nt ind iq ués .  
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Figu re  50 :  Cou pes is su es  des  do nné es co mpi lées  1D ( f igure  47) ,  le  long des  

pro f i l s  1  à  3 .  L a  L AB de la  pl aque e n s ubdu c tio n es t  in d iquée e n r ou ge .  
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F igu re  51 :  A) Mo dèle  2 D f in al  o bte nu pou r le  pro f i l  1 .  La  n uméro ta tion e t  le s  

couleu rs  u t i l i sées  su r  le s  f igu res  so n t a r b it r a i re s  ;  B)  Do nnée s cal culée s  ( rou ge)  

et  mes urée s  ( gr is ) ,  a sso c iées  au modèle  c i -des s us .  
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Figu re  52 :  A) Mo dèle  2 D f in al  o bte nu pou r le  pro f i l  2 .  La  n uméro ta tion e t  le s  

couleu rs  u t i l i sées  su r  le s  f igu res  so n t a r b it r a i re s  ;  B)  Do nnée s cal culée s  ( rou ge)  

et  mes urée s  ( gr is ) ,  a sso c iées  au modèle  c i -des s us .  
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Figu re  53 :  A) Mo dèle  2 D f in al  o bte nu pou r le  pro f i l  3 .  La  n uméro ta tion e t  le s  

couleu rs  u t i l i sées  su r  le s  f igu res  so n t a r b it r a i re s  ;  B)  Do nnée s cal culée s  ( rou ge)  

et  mes urée s  ( gr is ) ,  a sso c iées  au modèle  c i -des s us .  
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6. Discussion  

 

La  modélisation de la l i thosphère sous l ’ î le nord (Figures 51,  52 et 53)  nous 

indique que la profondeur de la croûte océanique en subduction est du même 

ordre de grandeur à l ’aplomb de Te Puia,  Waimarama et de Mangapakeha,  soit  20,  
25 et 18 km respectivement.  A ces endroits ,  la croûte océanique est encore en 

contact avec la croûte continentale inférieure  et  la fusion de la plaque n’a pas 

encore débuté.   
 

Les gradients géothermiques locaux sont similaires  au nord et  au sud du BCE 

(Figure 54).  Le gradient mesuré à l ’extrême nord est deux fois plus élevé qu’au 

nord de Hawke’s Bay car ce secteur de l ’ i le est en partie d ’origine volcanique 
(assemblage de Matakaoa,  Figure 15).  La région de Te Puia est un cas particul ier  

car el le est à priori  trop éloignée de cet  assemblage pour voir  son gradient 

augmenter .   
 

Le nord du Bassin de la Côte Est présente trois anomalies magnétiques,  autour de 

TePuia,  de Morere et de la formation volcanique de Matakaoa (F igure 56).  Deux 
causes possibles sont évoquées  par (Hunt et Glover,  1995) :   

-  Un corps ophiol it ique de 3 km d’épaisseur et 30 à 50 km de long,  séparé de la 

plaque Pacif ique durant l ’Ol igocène et similaire à la formation de Matakaoa,  

serait  enfoui  à 10 km de profondeur.   
-  Un mont sous-marin crétacé d’extension ki lométrique,  serai t  enfoui  sous le  

prisme d’accrétion,  à 20 km de profondeur .   

La modélisation 2D n’ indique cependant aucune anomalie gravimétrique (Figures 
51-B,  52-B et 53-B) ni  la présence d’un corps dense à 10 ou 20 km de profondeur.  

 

Concernant la plaque plongeante,  on remarque qu’el le est moins épaisse sur le  

profi l  3 que sur les deux autres profi l s ,  ce  qui  suggère un amincissement de la  
plaque de Hawke’s Bay vers le sud de l ’ i le .  L’épaisseur de la croûte continentale 

est,  quant à el le ,  identique sur les trois modèles.  

Le changement de contexte tectonique à l ’extrêmité sud de l ’ i le,  passant d’un 
régime compressif  à  un régime décrochant,  est  peut-être responsable des 

variations d’épaisseur  de la  plaque.  La zone de transition entre ces deux régimes 

doit être particul ièrement complexe et une modélisation dans ce secteur serait  

intéressante.  
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Figu re  54 :  Gr ad ie n ts  gé other miqu es de l ’ î le  no rd (e n °C /k m) ,  d ’a près  

Pol la ck e t  a l . ,  1993) .  

 

F igu re  55 :  Fl u x de ch ale ur  de l ’ î le  no rd (e n mW/m²) ,  d ’a pr ès  Pol la ck 

et  a l . ,  1993) .  
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Figu re  56 :  C ar te  des  an omal ie s  ma gné tiques ( n T)  e t  de s  gr ad ien ts  

géo ther miqu es ( °C /k m)  du Nor d du Ba ss in de la  Cô te  Es t  ( Hu n t e t  Glov e r ,  

1995) .  
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Lors de cette thèse,  nous avons pu démontrer le l ien étroit entre la 

formation des volcans de boue du Bassin de la Côte Est,  la l ithologie de la 

colonne sédimentaire,  la présence de fail les et la tectonique locale.  En 

effet,  plusieurs  condit ions sont essentiel les à la  génèse des VdB:   

-   Les sédiments doivent être suff isamment perméables pour permettre la 

circulation des fluides vers la surface.  D’après la l ittérature traitant de ce 

sujet et  d’après nos données,  le faciès  est toujours le même,  à savoir  des 

siltstones en majorité.  

-   La présence de méthane dans la boue est le  moteur principal des VdB car  

i l  favorise l ’ascension des fluides,  mais sans phénomène tectonique et/ou 

sismique provoquant la “fracturation” du niveau parent,  i ls  resteraient 

piégés en profondeur.   

-   Une fois les fluides l ibérés,  suite à un séisme et/ou une poussée 

tectonique, i ls  remontent le long d’une ou plusieurs fai l les.  Sans cette 

condit ion, les fluides ne peuvent pas atteindre la surface.  L’étude du 

contexte géologique des VdB de Nouvelle-Zélande confirme bien la 

présence de fail les à proximité.  

 

L’étude pétrographique a mis en avant certaines caractér istiques 

communes à la plupart  des VdB dans le monde :  

-   La distr ibution de tail le des grains contenus dans la boue est similaire à 

celle des roches encaissantes.  Cependant,  la plupart  des références 

géologiques indique que la boue des VdB est issue de 2 à 6 km de 

profondeur,  voire 12 km pour certains VdB marins.  La seule hypothèse 

répondant à ces deux constatations est que les roches encaissantes des VdB 

sont de même nature que les roches rencontrées lors de l ’ascension de la 

boue.  

-   L’assemblage minéralogique de la fraction argileuse de la boue est  

toujours  le même, à savoir  smectite,  i l l i te,  kaol inite et chlorite.  On observe 

des variations de proportions entre la smectite et l ’ i l l i te,  mais  le couple est  

toujours  majoritaire.  La transformation de smectite en il l i te est une des 

réactions principales contrôlant la composition minéralogique de la 

fraction argileuse,  et varie en fonction de la température et de la durée 

d’ascension, ce qui expl ique ces différences de proportions.   

 

L’étude géochimique ne nous a pas permis d’ identif ier avec cert itude le 

niveau source des VdB. Cependant,  la comparaison de la composit ion 

chimique de plusieurs des formations géologiques principales du BCE 

indique qu’ il  pourrait s ’agir  de la formation de Wanstead (D. Francis,  pers.  

comm.).  

L’estimation de la profondeur approximative des niveaux sources,  obtenue 

grâce au géothermomètre de Giggenbach, est du même ordre de grandeur 

que celle des autres  VdB terrestres dans le monde soit  2 à 5 km. L’absence 
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de colonnes l ithologiques précises  pour la plupart des zones 

d’échappements de fluides étudiées,  à  part Morere et  Te Puia,  nous a 

interdit  toute identification directe du niveau source.  Seul le niveau source 

de Morere a pu être identif ié avec cert itude. En effet,  la colonne 

l ithologique présente un niveau sableux riche en eau et  recouvert d’une 

couche argileuse compactée, à 5 km de profondeur,  et cette valeur a été 

confirmée par  le geothermomètre.  

 

Ces études conjointes mettent également en évidence de nombreuses 

simil itudes entre les sources et  les VdB du BCE, indiquant un l ien étroit 

entre eux.  Les eaux de certaines sources froides ont une composit ion 

chimique très proche de celle des VdB à proximité,  notamment Marapua et  

Langdale,  Kaikopu et Waimarama.  

 

L’étude d’un des volcans de boue par prospection électrique nous a appris  

qu’ il  était composé d’une chambre de boue située entre 15 et 30 mètres,  

al imentant les évents par  le biais de plusieurs cheminées.  Les études 

géochimiques et pétrographiques indiquent que les VdB du BCE présentent 

des caractér ist iques communes,  i l  est donc vraisemblable de penser qu’ il  en 

est de même pour leur structure proche de la surface et d’étendre les  

résultats  de l ’étude électr ique à tous ces VdB.  

 

La modélisation de la l ithosphère n’a apporté aucune expl ication à 

l ’anomalie thermique constatée à Te Puia.  La profondeur de la l imite 

manteau/croute océanique est à peu près la même sous les  parties de l ’ î le  

soumises au volcanisme de boue et l ’hypothèse d’un corps de densité 

élevée enfoui entre 10 et 20 km de profondeur,  justif iant la  présence d’une 

importante anomalie magnétique, n’a pas pu être vérifée sur les modèles 

réal isés.   

 

Dans ce rapport,  nous sommes partis  du principe qu’ il  y  avait une anomalie 

thermique au nord du BCE. En réal ité,  le gradient géothermique est  normal 

sous TePuia mais inférieur au sud du BCE. I l  faudrait donc chercher à savoir  

pourquoi le gradient est deux fois plus faible dans cette région. 

 

Plusieurs  questions restent donc en suspens:   

-   Quel est le niveau parent des VdB et s ’agit- il  de la même formation pour 

tous les VdB ? I l  n’existe pas de forages à proximité des VdB étudiés,  ni  de 

colonnes l ithologiques suffisamment précise permettant d’ identifier le  

niveau parent avec cert itude. Cependant,  une analyse isotopique du 

méthane (∂D, ∂ 1 3C) pourrait nous renseigner sur l ’or igine du gaz,  à savoir 

thermogénique, biogénique ou les deux,  et donc sa profondeur de 

formation.   
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-   Les sources de Te Puia et Morere ont-t-el les la même origine? D’après 

Lyon et al .  (1991),   le CH4  rejeté par  la source de TePuia est d’or igine 

thermogénique, ce qui indique une grande profondeur d’or igine.  Selon 

Hunt et Glover (1995),  les  eaux des sources de TePuia et Morere pourraient 

avoir connu des températures bien plus élevées que celles obtenues avec le 

géothermomètre de Giggenbach, soit  200 à 300°C. Si on regarde le flux de 

chaleur (Figure 55),  on voit qu’ il  est supérieur à 100 mW/m² au niveau de 

TePuia et  Morere,  alors qu’ il  avois ine 40 mW/m² dans le sud du BCE.  

-   A quoi est due l ’anomalie thermique du nord du BCE ? I l  faudrait une 

cartographie plus précise du gradient géothermique et du flux de chaleur  

du BCE pour vérif ier si  le sud et le  nord sont concernés en total ité ou 

localement par  cette différence de gradient.  

-   Durant cette thèse,  nous avons travail lé à différentes échelles :  l ’étude 

géochimique des VdB du BCE et l ’étude par prospection électrique d’un de 

ces volcans de boue étaient à l ’échelle métr ique (excepté la 

géothermométrie),  et la modélisation géophysique de la l ithosphère du BCE 

était à l ’échelle de la dizaine de kilomètres.  Ce saut d’échelle brutale doit 

être compensé par  une étude des VdB à l ’échelle kilométr ique (profils 

sismiques,  coupes géologiques,  colonnes l itho-stratigraphiques) et  

représente une perspective intéressante.   
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ANNEXE I  
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Co mpo s it io n io n ique  d es  boues  e t  de s  ea u x d u B ass in de  la  Cô te  Es t  (EC B e n an gl ais )  

et  de  la  Ré gio n Vol c an iqu e Ce ntr ale  (C VZ  en an gl ais )  de  Nouv el le-Zéla nde .  L a  

co mpo s it io n des  Vd B d’Aze rba ïd ja n,  de  Ta iwa n,  de Ja va e t  de Tr in id ad es t  égale men t  

in d iquée (e xtra i te  de  la  l i t té ra tu re) .  HG W,  Ho t Geo the r mal  Wa ter  ;  H TG W, High  

Te mper a ture  Geo ther mal  Wa te r  ;  M H W,  M iner a l ise d Ho t Wa te r  ;  M C W, Miner al ise d Cold  

Wa te r  ;  NM C W,  No -min eral ise d Cold  Wa ter  ;  WB,  Wa ter -be ar in g ;  GS ,  Gas  See p ;  S BH W,  

She ar  Bel t  Ho t Water  ;  MV,  M ud Vol ca no ;  GY ,  Gry phon ;  MP ,  M ud Poo l  ;  M F,  M ud Flo w .  

La co mpos it ion io niqu e est  e xprimée e n ppm ;  l ’ a lc al in i té  es t  e xprimée e n mmol  ;  l a  

te mpér a tu re  es t  e xpr imée en de gr é  cels ius .  Référen ces :  a)  G igge nba c h et  a l . ,  1993 ;  b)  

Hu nt et  Glove r ,  1 995 ;  c )   NIWA ;  d)  Ce tte  é tude ;  e )  Mazz in i  e t  a l . ,  2009 ;  f )  You e t  a l . ,  

2004 ;  g)  M azz in i  e t  a l . ,  2007 ;  h)  Dia  e t  a l . ,  1 99 9.  
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Co mpo s it io n en é lé men ts   en t r ace s  de la  f r a ct io n sol ide de la  boue d es  Vd B de Ch in e  

(Nak ada  e t  a l ,  2011) ,  d ’ Afgha nis ta n ( Del is le  e t  a l . ,  2002) ,  du M a roc  (M ha mmed i e t  a l . ,  

2008)  et  du Cau c ase (K o pf  et  a l . ,  2003) .  La  co mpos it ion es t  e xpr imée e n mg/k g.  

 

 


