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INTRODUCTION 

 

 

 

Le niveau marin moyen au repos, correspond à l’intersection entre le géoïde et la Terre 
solide. Sa fluctuation spatio-temporelle dépend des variations eustatiques mais également des 

variations des mouvements verticaux lithosphériques. La réponse du niveau marin à ces 

variations  est  complexe  puisqu’elle  intègre  les  effets  de  différents  processus  (tectono-

eustatisme, climat, topographie dynamique, divagation polaire, tectonique, transfert de 

surface) qui agissent suivant des échelles de temps et  d’espace  très  différentes.  La 
discrimination de l’importance de ces différents processus dans le contrôle de la variation du 
niveau  marin  est  devenue  rapidement  une  question  majeure.  La  recherche  d’un  signal 
eustatique et sa quantification ont particulièrement  fait  l’objet  de  nombreux  travaux. 
Actuellement,  l’évaluation  d’une  variation  du  niveau  moyen  global  engendrée par le 

réchauffement climatique représente un enjeu socio-économique capital. Pour des intervalles 

de temps plus longs, la constitution des chartes eustatiques utilisées par la suite comme 

référence  témoigne  de  l’importance  accordée  à  la  caractérisation  des  variations  du  signal 
eustatique.  Parallèlement,  l’évolution  de  la  compréhension  du  fonctionnement  interne  de  la 
Terre, a contribué à montrer que le niveau marin doit également être considéré en relation 

avec la déformation de la Terre solide. 

De nombreuses études ont été réalisées sur les processus eustatiques (tectono-

eustatisme, glacio-eustatisme,…) ou  sur l’origine  des mouvements verticaux lithosphériques 

(rebond postglaciaire, topographie dynamique, tectonique des plaques), à des échelles 

régionales  ou  globales.  Ces  travaux  ont  permis  d’améliorer  notre  compréhension  sur  les 
mécanismes régissant ces processus et ont apporté des estimations  sur  l’importance  de  ces 
processus dans le signal enregistré par le niveau marin. Cependant, actuellement, aucune 

étude  synthétique  n’existe  sur  la  caractérisation  et  la  hiérarchisation  de  l’ensemble  des 
processus contrôlant le niveau marin. De plus, les perturbations du signal ont été le plus 

souvent discriminées  en  fonction  d’une  origine  eustatique  ou  d’une  origine  régionale, selon 

certaines études se consacrant à un seul intervalle de temps en particulier. En effet, rares sont 

les études à avoir pris en compte la dimension spatio-temporelle de l’ensemble  de  ces 
perturbations. Or, pour discriminer les processus à l’origine des variations du niveau marin, il 
est nécessaire de considérer la longueur d’onde, l’amplitude et le temps caractéristique durant 
lequel ils interviennent. Les observations nécessaires à leur évaluation précise sont donc 

encore insuffisantes. 

Afin de contribuer à l’observation et la caractérisation de l’influence des processus qui 
contrôlent le signal des variations du niveau marin, nous avons réalisé une étude dont 

l’originalité est, cette fois-ci, de considérer les variations du niveau marin à l’échelle globale 
et sur différents pas de temps géologiques : la période actuelle et le Crétacé moyen, plus 

précisément à l’Albien (110 à 100 millions  d’années), le Cénomanien (99 à 94 millions 

d’années) et le Turonien (93 à 89 millions d’années). La prise en compte de différents pas de 



! (!

temps espacés et des variations à l’échelle globale, nous permettra ainsi de pouvoir observer 
l’action  de  différents  processus  en  fonction  de  leurs  longueurs  d’onde  et  temps 
caractéristiques.  

Le  choix  de  la  période  actuelle  se  justifie  par  l’étude  de  processus  ayant  des  temps 
caractéristiques à court terme qui, de plus, doivent être pris en compte dans leur ensemble afin 

d’évaluer les conséquences de la hausse récente du niveau marin sur les côtes.  

Le choix de la période du Crétacé moyen se justifie, quant à lui, par  l’étude  de 
processus  ayant  des  temps  caractéristiques  longs.  De  plus,  l’Albien,  le  Cénomanien  et  le 

Turonien ont été volontairement choisis afin de considérer ces processus durant un intervalle 

de temps caractérisé par de nombreux auteurs (e.g. Haq et al., 1987), comme étant une 

période  transgressive  majeure  jusqu’à  atteindre  un  maximum  eustatique  à  la limite 

Cénomanien-Turonien. En effet, une perturbation locale de ce signal  s’expliquerait alors par 
l’action  de  processus  qui  induisent  des  variations  d’amplitudes  comparables  mais  de  façon 
non-uniforme à la surface de la Terre.  

Ce  mémoire  s’articule  ainsi principalement en fonction des intervalles de temps que 

nous avons choisis. Il est constitué de trois parties. 

La  première  partie  est  consacrée  tout  d’abord  à  la  définition  du  niveau  marin, 
particulièrement la distinction entre le niveau marin relatif et eustatique pour ensuite présenter 

une  synthèse  de  l’ensemble  des  processus  à  l’origine  de  leurs  variations.  En  effet,  afin 
d’établir  une  hiérarchisation  des  facteurs  de  contrôles  sur  le  signal  enregistré  par  le  niveau 
marin, chacun de ces processus est présenté  en  s’attachant  à  quantifier  pour  chacun  d’eux 
l’amplitude  et  la  longueur  d’onde  des  variations  qu’il  induit en fonction de son temps 

caractéristique. Pour finir et dans l’objectif d’avoir une connaissance des outils d’observations 
disponibles permettant de les évaluer, une synthèse des différentes méthodes d’observation et 
de quantification des variations du niveau marin et des mouvements verticaux lithosphériques 

est présentée, ceci en précisant pour chacune d’elles  les  limites  et  incertitudes  qu’elle 

comporte.  

La deuxième partie présente notre travail sur les processus opérant à court terme. 

Notre compilation et l’analyse à l’échelle globale et régionale des tendances des mouvements 

verticaux actuels, construite à partir des mesures des variations du niveau marin relatif des 

marégraphes et des mesures du niveau marin absolu des altimètres est dans un premier temps 

présentée. Ensuite, l’analyse  du  signal  de  grandes  longueurs  d’onde  extrait  à  partir  de  ces 
résultats est détaillée pour finir par une discussion des conclusions obtenues en les 

confrontant à la problématique de la hausse récente du niveau marin global. 

La troisième partie présente dans un premier temps une synthèse des principaux 

travaux et débats concernant l’évaluation d’un maximum eustatique durant le Crétacé moyen 

pour présenter ensuite notre  démarche  et  méthode  de  la  réalisation  d’une  base  de  données 
paléogéographique à l’Albien, au Cénomanien et au Turonien à l’échelle globale et conclure, 

après une analyse détaillée des résultats, sur notre interprétation des processus responsables 

des variations du niveau marin relatif observées. 

Pour finir, une synthèse des résultats obtenus conduit à la présentation des conclusions 

obtenues à partir de l’ensemble du travail présenté et à sa mise en perspective. 



! )!

Chapitre 1.  

Les mouvements verticaux et les 
variations du niveau marin: 

processus et observations 

 

 

 

Le  niveau  marin  a  souvent  été  considéré  d’abord  pour  son  impact  sur  les  côtes. 
L’observation  de  ses  variations  s’imposait  alors  afin  de  pouvoir  évaluer  et  prédire  leurs 

conséquences sur les littoraux. La considération de l’ensemble des océans et les observations 
des variations du niveau marin en différents points de la planète conduisent à rechercher une 

uniformité spatiale du signal du niveau marin. Cependant, parallèlement,  l’évolution  de  la 
compréhension du fonctionnement interne de la Terre et des processus de surface, contribue à 

montrer que le niveau marin doit également être considéré en relation avec les mouvements 

de  la  Terre  solide.  Le  littoral  représentant  l’intersection entre l’océan  au  repos et la Terre 

solide, il est alors un outil essentiel pour observer et reconstituer à la fois les variations du 

niveau marin et les mouvements verticaux de la Terre solide et ainsi identifier et contraindre 

les processus à l’origine de leurs variations. 

Depuis  l’observation  du  balancement  des  marées  sur  les  littoraux  jusqu’à  la 
compréhension des différents processus à  l’origine de ses variations,  la définition du niveau 
marin a parfois varié au cours du temps. Les connaissances  que  nous  en  avons  aujourd’hui 
sont fortement influencées par ces travaux passés. Il est donc important de comprendre 

comment les variations du niveau marin ont été appréhendées et comment elles sont 

actuellement définies pour les confronter ensuite à la compréhension des processus qui le font 

varier. C’est pourquoi la première partie de ce chapitre est consacrée à la définition du niveau 
marin pour détailler ensuite le mécanisme des différents processus ayant un impact sur ses 

variations. Pour finir et afin de faire un état des lieux sur les possibilités d’observation et de 
quantification de ces variations du niveau marin, les différentes méthodes et travaux existants 

seront discutés. 

1.1. Les variations du niveau marin : eustatisme et niveau 
marin relatif 

Les variations du niveau de la mer ont d’abord  été considérées localement par la 

simple  observation,  depuis  les  côtes,  du  mouvement  apparent  de  l’eau.  Notamment,  les 
premières  mesures  directes  et  instantanées  de  hauteur  de  mer  ont  été  effectuées  à  l’aide 
d’échelle  graduée,  par  simple  visée  d’un  observateur  ou  ensuite  par  l’installation  des 
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marégraphes  permettant  d’effectuer  ce  travail  de  façon  automatique  et  continue  à  partir  du 
milieu du XIXe siècle (Wöppelmann, 1997). Les variations passées, elles, ont été constatées 

par la géomorphologie, à partir des terrasses marines, des coraux, de sites archéologiques, 

pour  la  reconstruction  des  variations  sur  plusieurs  milliers  d’années,  comme  c’est  le  cas 
encore  actuellement.  Les  observations  d’avancées  ou  de  reculs  des  littoraux  passés  ont 
conduit à la considération des variations du niveau des océans au cours du temps avec l’idée 
que, comme les océans sont interconnectés, ces variations doivent correspondre à un signal 

global,  affectant  de  la  même  façon  l’ensemble  des  océans.  Suess, 1888 propose alors le 

concept d’eustatisme. Seules des observations de variations du niveau marin  synchrones  sur 
plusieurs continents apporteraient la preuve de l’existence  d’une  variation  du  niveau  des 
océans. Pour ce qui est des variations sur des temps beaucoup plus longs, comptés en millions 

d’années,  leur  reconstruction  repose  sur  la  stratigraphie.  Avant  les  années  70,  la 
reconstruction  des  variations  passées  s’appuyait  essentiellement  sur  la  description  de  la 
lithologie et des fossiles des coupes verticales. Puis leur association avec la connaissance des 

milieux de dépôts a permis la création de reconstructions paléogéographiques et ensuite 

l’intégration  du  temps  qui  marque  la  naissance  de  la  stratigraphie  séquentielle  de  faciès,  a 
permis de conduire à une analyse 4D de  l’enregistrement stratigraphique à partir des coupes 

1D. Mais dans les années 70, le développement des outils de prospection sismique a contribué 

à  faire  évoluer  l’étude  des  variations  du  niveau  marin  à  partir  des  enregistrements 
sédimentaires : la façon dont le groupe Exxon a contribué au développement de la 

stratigraphie  sismique,  a  conduit  à  une  révolution  majeure  dans  l’étude  des  bassins 
sédimentaires. Ils se sont appuyés sur une nouvelle forme de données : les enregistrements en 

sismique  réflexion.  De  l’observation des coupes verticales très localisées, on passe à la 

possibilité  d’une  échelle  beaucoup  plus  grande,  la  considération  des  cortèges  de  dépôts  à 
l’échelle  des  marges  continentales,  en  intégrant  leur morphologie.  Ils  construisent  alors  des 
courbes régionales de variations relatives du niveau marin sur diverses marges continentales 

passives dans le monde, le choix des marges passives apportant, selon les connaissances de ce 

moment,  l’assurance  d’évaluer  uniquement  les  variations  du  niveau  marin,  la  stabilité 

tectonique supposée de ces marges écartant toute contamination tectonique du signal 

enregistré.  

Cette recherche de la mesure des variations du niveau marin, est à resituer dans le 

contexte  d’une  compréhension  récente  d’un  processus  influant  sur  la figure globale de la 

Terre : la tectonique des plaques, grâce au cheminement des connaissances, de la théorie de 

Wegener  en  1912  jusqu’à  la  définition  de  la  théorie  notamment  par  Le Pichon (1968) en 

passant par la considération des mouvements internes dans le manteau et la compréhension de 

la formation des fonds océaniques grâce aux travaux de Hess (1962). Ainsi dans un contexte 

où la compréhension à l’échelle de la planète de la relation entre les continents et les océans et 
la dynamique interne est en plein essor,la considération de la Terre dans sa globalité et de 

l’ensemble  des  océans  en  tant  qu’océan  global  ainsi  que  l’évolution  des  méthodes  de 
reconstruction des variations du niveau marin, ont conduit à donner la possibilité de 

rechercher  une  corrélation  de  ces  variations  à  l’échelle  de  la  planète.  En  comparant  leurs 
courbes régionales entre elles, Vail et al. (1977a) mettent en évidence des similitudes sur 

l’enchaînement des transgressions et régressions au cours des intervalles de temps observés. 
Ils proposent alors que les discordances qui délimitent les séquences sismiques dans les 

différents  bassins  qu’ils  ont  observés, peuvent être considérées comme étant similaires sur 

l’ensemble des marges et ainsi qu’il est ainsi possible de caractériser les variations du niveau 

marin par une charte globale. Ceci impose un modèle de niveau marin variant au cours du 

temps  mais  avec  une  amplitude  spatialement  identique  à  l’échelle  de  la  Terre  à  un  temps 
donné :  ils reprennent alors le concept d’eustatisme. Leur charte eustatique est alors devenue 
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un standard universel et est encore utilisée comme référence pour les variations du niveau 

marin  au  cours  du  temps.  Ainsi  les  observations  stratigraphiques  d’un  bassin  donné  sont 
souvent confrontées et corrélées à la dernière charte en date du groupe Exxon réalisée par 

Haq et al. (1988). 

Dans ce contexte, Vail et al. (1977a) définissent  les processus permettant d’expliquer 
de telles variations uniformes du niveau marin : 

 Le tectono-eutatisme : variations du volume des bassins océaniques. Pour 
expliquer les cycles de variations du niveau marin basses fréquences. 

 Le glacio-eustatisme :  variations  de  la  masse  d’eau  dans  les  bassins 
océaniques. Pour expliquer les cycles de plus hautes fréquences. Cependant 

ceci pose un problème soulevé par Vail et al. (1977a) eux-mêmes :  il n’y a 
pas  d’observations  connues  de  glaciations  pour  expliquer  les  variations 
hautes fréquences avant l’Oligocène. 

Il est alors admis que les variations du niveau marin observées dans les 

enregistrements sédimentaires locaux,  sont  en  fait  l’enregistrement  de  variations  à  l’échelle 
globale contrôlées par le tectono-eustatisme et le glacio-eustatisme. Cependant la progression 

dans la compréhension de la dynamique interne de la Terre et des mouvements horizontaux et 

verticaux de  la  lithosphère,  associée  aux observations,  a  conduit  à  la  discussion  de  l’aspect 
global du concept de l’eustatisme et des processus contrôlant les variations du niveau marin. 
En effet la comparaison des altitudes et des âges de séquences de terrasses marines retrouvées 

surélevées ou submergées, montre l’impact  local de la  tectonique et donc  l’importance de la 
prendre  en  compte  lors  de  l’estimation  de  la  hauteur  du  niveau  marin  et  de  ses  variations 
(Pirazzoli, 1978).Il en est de même de l’observation  du  contrôle  d’événements tectoniques 

dans la génération des discordances dans les enregistrements sédimentaires (Agirrezabala and 

Garcia-Mondéjar 1992 par exemple). 

Toutes ces observations s’accompagnent de la compréhension des processus physiques 

responsables, que ce soit des mouvements tectoniques au niveau des marges continentales ou 

le réajustement de la lithosphère suite à la fonte de calottes glaciaires (Walcott 1972 ; Clark et 

al. 1978). La  compréhension  de  l’influence  de  la  dynamique  interne  de  la  Terre  sur  les 
mouvements verticaux de la lithosphère a également permis de considérer son impact sur 

l’enregistrement  des  variations  du  niveau  marin  (Gurnis 1992,1993 ;Moucha et al. 2008; 

Conrad and Husson 2009). 

Ainsi ces travaux conduisent à suggérer ou stipuler clairement qu’aucune plate-forme 

continentale ne peut être considérée comme stable au cours des temps géologiques, pas même 

les marges passives (Clark et al. 1978; Moucha et al. 2008). Ceci implique alors directement 

qu’il  devient  hasardeux  d’essayer d’évaluer une amplitude globale de variation du niveau 

marin.  L’eustatisme  est  donc  fortement  discuté  avec  l’idée  principale  que  les  variations du 

niveau marin sont plutôt le résultat de plusieurs processus différents agissant à des vitesses et 

des échelles spatio-temporelles différentes sans exclure l’existence de l’eustatisme (Miall and 

Miall, 2001). Ceci est appuyé par les exemples d’enregistrements géologiques de  variations 
du niveau marin locales qui ne peuvent être expliquées comme  résultant  de  l’eustatisme  à 
cause de l’amplitude, la longueur d’onde et la vitesse du phénomène. Ainsi le niveau marin a 

alors été également considéré en relation avec les marges et plates-formes continentales, il ne 

s’agit  plus  de  niveau  marin  absolu  mais  relatif. Cependant  la  quête  de  la  caractérisation  du 
niveau marin absolu ne disparaît pas pour autant.  
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La figure 1 permet  de  confronter  la  définition  actuelle  d’eustatisme  et  niveau  marin 
relatif telle que nous l’utiliserons :  

 L’eustatisme ou variations uniformes du niveau marin décrit une 

augmentation ou une diminution du niveau marin qui affecte avec la même 

amplitude  l’ensemble  des  océans.  Elles  correspondent  aux  variations  de  la 
distance moyenne de la mer au centre de masse de la Terre. Ces variations 

sont donc considérées selon un repère fixe, externe aux mouvements 
terrestres, elles sont donc considérées comme absolues.  

 Les variations du  niveau marin relatif ou variations non uniformes du 

niveau marin décrivent une augmentation ou une diminution du niveau marin 
observé en relatif par rapport à un repère local. 

 

Figure 1 : Définition du niveau marin relatif et de l’eustatisme 
Schéma illustrant les différences entre le niveau marin relatif et l’eustatisme. h, variations du niveau marin 

relatif 
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Actuellement  l’héritage  du  concept d’eustatisme  est  encore  fortement  présent  et 
toujours considéré comme une  référence mais  la  considération et  la compréhension d’autres 
processus  à  l’origine  des  variations  du  niveau  marin,  continuent  à  montrer  que  le  niveau 
marin ne peut être considéré que du seul point de vue de l’eustatisme. Ainsi dans ce contexte, 
nous avons choisi de ne pas discriminer les variations du niveau marin selon leur origine 

eustatique ou relative mais de nous appuyer sur leurs caractéristiques à savoir : 

 Le temps : 

Les différents enregistrements témoignant de variations du niveau marin au cours des 

temps géologiques ou les observations actuelles montrent que le niveau de la mer varie 

différemment suivant l’intervalle de temps observé : allant par exemple de millions d’années 
pour les variations à long terme, avec les périodes de hauts et bas niveaux marins décrites par 

exemple par les travaux de Haq et al. (1988), ou sur plusieurs  siècles avec  l’observation de 
l’élévation actuelle du niveau de la mer (Cazenave et al., 2003 pour le 20

ème
 siècle) ou encore 

sur quelques heures avec les systèmes de marées ou phénomènes de tempêtes. 

 L’espace ou longueur d’onde : 

Il  est  montré  que  le  niveau  de  la  mer  a  augmenté  de  façon  globale  d’environ  2,5 

mm/an sur plus de 10 ans (Cazenave et al., 2003) mais les cartes obtenues grâce aux 

acquisitions satellites, montrent une grande variabilité spatiale des variations du niveau marin. 

De même Clark et al. (1978) ont montré la présence de réponses différentes suite à la fonte de 

calottes glaciaires, contre l’idée de variations uniformes suggérées par Vail et al. (1977a).  

 L’amplitude :  

Celle-ci peut varier de façon importante selon le processus responsable de la variation, 

pouvant s’élever à plusieurs mètres. La détermination de l’amplitude des variations du niveau 
marin,  implique  la  détermination  d’une  référence.  Toute  mesure  de  variations  est  alors 
calculée en fonction de cette référence. Le niveau marin peut être lui-même utilisé comme un 

niveau de référence, si l’on considère un niveau moyen.  

Ces trois notions sont liées : en effet une amplitude de plus ou moins dix mètres n’aura 
pas la même signification si elle se produit sur des millions d’années ou sur quelques heures, 

il en est de même si elle s’étend sur une surface de plusieurs kilomètres carrés ou sur quelques 
mètres carrés. Elles sont régies par des processus qui imposent donc le temps, la longueur 

d’onde et l’amplitude de ces variations du niveau marin. Ainsi la partie suivante est consacrée 

à ces différents processus. 

1.2. Processus responsables des variations du niveau marin 
et des mouvements verticaux de la lithosphère : 
longueurs d’onde, amplitudes et temps d’action 

Actuellement,  même  si  les  processus  à  l’origine  des  mouvements  verticaux  de  la 

lithosphère et influençant le niveau marin sont connus et pour la plupart modélisés, les 

données et les observations sont encore insuffisantes pour contraindre au mieux ces modèles 

et notre connaissance sur les caractéristiques de ces processus. Ainsi dans cette partie, nous 
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faisons un point sur ce que nous connaissons actuellement de ces processus, ceci en estimant 

et discutant systématiquement pour chacun d’eux, leurs longueurs d’onde et leurs amplitudes 
respectives. De même, nous les avons distingués selon  leur temps d’action caractéristique, à 
long  terme  d’abord,  puis  à  moyen  et  court  terme,  afin  de  mieux pouvoir les associer aux 

observations et résultats que nous avons obtenus pour la suite de ce travail. 

1.2.1. Processus opérant à long terme 

1.2.1.1. Le tectono-eustatisme : variations du volume du bassin 
océanique 

Le  volume  d’eau  sur  Terre  étant  supposé  constant,  si  la  profondeur  et  la  forme  des 
bassins océaniques varient, cela aura un  impact sur  l’élévation ou  la chute du niveau marin. 
Or la bathymétrie est contrôlée principalement par : 

 Le refroidissement de la lithosphère (selon l’âge de la 
lithosphère) 

En s’éloignant de l’axe de  la dorsale où est produite la nouvelle croûte océanique,  la 
croûte plus ancienne refroidit, se contracte et devient alors plus dense. Elle pèse de plus en 

plus  sur  l’asthénosphère  jusqu’à devenir plus dense et  ainsi  s’enfoncer dans  l’asthénosphère 
(figure 2).  

 

Figure 2 : Subsidence thermique de la croûte océanique (modifié à partir de Turcotte 

and Schubert 2002) 
Schéma traduisant l’évolution de la profondeur de la surface de la lithosphère océanique, soit du plancher 
océanique, suivant la distance à l’axe de la dorsale océanique au cours du temps. P(0), la profondeur de la 

lithosphère océanique au temps zéro, à l’axe de la dorsale; P(t), la profondeur de la croûte océanique à un 
temps t; E(t), l’épaisseur de la lithosphère océanique à un temps t; x(t) la distance à l’axe de la dorsale à un 
temps t; TS et E, la température en surface et la densité de l’eau, TM et M, la température du manteau et la 

densité du manteau; u la vitesse d’expansion de la dorsale. 
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P(0) est la profondeur du sommet de la dorsale, elle est en moyenne de 2,5 km. 

Les anomalies magnétiques enregistrées par les roches de la croûte océanique et les 

forages,  permettent  d’observer  l’augmentation  de  l’âge  de  la  lithosphère  océanique  en 
fonction  de  l’augmentation  de  la  distance  à  l’axe  de  la  dorsale  et  ainsi  de  reconstituer  les 
vitesses d’expansion au  cours du  temps. Ce qui  nous  intéresse, c’est d’estimer  l’impact des 
variations de la bathymétrie sur les variations du niveau marin. Ainsi, pour modéliser ce 

processus afin d’avoir une estimation théorique de  la bathymétrie en  fonction de  l’âge de  la 
lithosphère, il faut considérer les paramètres suivants : 

 Le transfert de la chaleur 

L’équation  (1) traduit les variations de température en fonction du temps et de 

l’espace par diffusion de la chaleur dans une dimension.  
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฀

! !&  en  

฀

# ", soit en surface. 
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Ainsi le profil de température de la lithosphère océanique est décrit selon l’équation 
(2). 
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 La relation entre la densité et la température 

Le refroidissement de la lithosphère océanique implique sa contraction et 

l’augmentation de sa densité. Cette variation de densité d dépend du coefficient volumique 

de dilatation thermique v des roches de la lithosphère : 

฀

*  +*! . 

 L’isostasie 

Dans le cas du refroidissement de la lithosphère océanique, le réajustement isostatique 

induit par le poids de celle-ci peut se produire grâce aux propriétés rhéologiques du manteau 

qui se comporte comme un fluide sur les temps géologiques. Il flue sous le poids de la 

lithosphère qui augmente avec son âge. Chaque  colonne  de  matériel,  colonne  d’eau  + 
lithosphère océanique + asthénosphère, a le même poids. Le poids du matériel d’une colonne 
verticale de hauteur [P+E] est 

฀

$ #,-$  et le poids par unité de surface d’une colonne de 

matériel  d’âge  quelconque  est : 

฀

*# ,-"

-  .  Le  principe  d’isostasie  implique  alors 
l’équation (3). 

 

฀

$ #,  -$  *# ,-"

-  (3) 

Ces trois paramètres sont ainsi déterminants pour décrire l’évolution de la profondeur 
du plancher océanique en fonction de l’âge de la lithosphère océanique. 

L’équation  (4) permet  d’exprimer  cette  relation  qui  évolue  en  fonction  de  la  racine 
carrée de l’âge de la lithosphère : 
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(4) 

t  est  correspond  à  l’âge  de  la  lithosphère  océanique.  T = TM – TS , avec TM la 

température du manteau avec une densité M et TS la température en surface ; E, la densité de 

l’eau,  la diffusivité thermique,  le coefficient de dilatation thermique du matériau. 

Le profil théorique de l’évolution de la profondeur du plancher océanique en fonction 

du temps (figure 3) montre alors que plus la lithosphère océanique est ancienne, donc plus elle 

est  éloignée  de  l’axe  de  la  dorsale  et  plus  la  profondeur  à  laquelle  se  situe  le  plancher 
océanique augmente. 
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Figure 3 : Evolution de la bathymétrie en fonction du temps 
Estimation de la profondeur du plancher océanique à partir du modèle de refroidissement d’un demi-espace 

semi-infini (équation (4)) et des paramètres figurant dans le tableau sur la figure. Les données représentées 

proviennent des sites de forages des projets DSPD (Deep Sea Drilling Project) et ODP (Ocean Drilling Project) 

(Johnson and Carlson, 1992). La ligne pointillée correspond à t = 90Ma, temps à partir duquel les profondeurs 

calculées par le modèle sont systématiquement surestimées par rapport aux données. 

Cependant la figure 3 montre également que ce profil théorique a ses limites. En effet 

les données de forage sur la croûte océanique des océans Pacifique, Atlantique et Indien, 

montrent  qu’à  partir  de  90  Ma,  le  modèle  surestime  systématiquement  la  profondeur  du 
plancher  océanique.  Cette  différence  proviendrait  d’un  réchauffement de la base de la 

lithosphère océanique plus ancienne Turcotte and Schubert (2002) qui  s’expliquerait  selon 
deux hypothèses différentes par :  la  mise  en  place  d’une  convection  petite  échelle  dans  la 
lithosphère inférieure et l’asthénosphère ou le transfert de la chaleur des plumes mantelliques 
à la base de la lithosphère. 

Les données et le modèle permettent tout de même de mettre en évidence que plus un 

océan est ancien, plus la surface de la croûte océanique est importante et ancienne et donc 

plus sa bathymétrie moyenne sera profonde et ainsi plus le volume d’eau qu’il pourra contenir 
sera  grand.  Ainsi,  si  l’âge  moyen  de  la  lithosphère  océanique  varie  au  cours  des  temps 
géologiques, la conséquence sera une variation du niveau  marin  eustatique.  L’ouverture  de 
nouveaux  bassins  océaniques  au  profit  d’un  océan  plus  ancien  après  la  dislocation  d’un 
supercontinent, peut contribuer à une diminution de l’âge moyen de la  lithosphère. Dans ces 
conditions, la diminution du volume du bassin océanique global contribuerait alors à une 

hausse du niveau marin eustatique. Cependant, l’âge de la lithosphère n’est pas le seul facteur 
de contrôle de la bathymétrie, le volume total occupé par les dorsales est un facteur important.  
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 Le volume des dorsales 

Une augmentation du volume moyen des dorsales contribue à la diminution du volume 

du bassin océanique global. Ce volume qu’elles occupent dans le bassin océanique global est 
dépendant de leur longueur totale (Worsley et al., 1984) et de leur vitesse d’expansion (Gaffin 

1987; Pitman 1978). En effet, comme le montre la relation (4), la profondeur du plancher 

océanique dépend de la distance à l’axe de la dorsale x qui augmente au cours du temps et des 

demi- vitesses u auxquelles  s’éloigne  la  lithosphère  océanique  de  l’axe  de  la  dorsale.  La 
figure 4 illustre la façon dont évolue la bathymétrie en fonction de l’éloignement à l’axe de la 
dorsale et des différentes demi- vitesses d’expansion océanique (seule la moitié d’une dorsale 
est considérée). 

 

Figure 4 : Evolution théorique de la bathymétrie d’un bassin océanique en fonction de la 
distance à l’axe de la dorsale et suivant différentes demi- vitesses d’expansion océanique 

Ainsi la figure 4 montre  que  plus  la  vitesse  d’expansion  est  faible,  plus  le  bassin 
océanique sera profond et donc plus son volume sera important. En effet, pour une vitesse 

d’expansion  faible,  le  volume  occupé  par  la  dorsale  dans  le  bassin  océanique  est  moins 
important que si la vitesse est plus élevée. Ainsi, pour une distance à la dorsale donnée, le 

volume occupé par  la dorsale est plus ou moins  important  suivant  la  vitesse d’expansion et 
donc contrôle le volume du bassin océanique. De la même façon, si la longueur des dorsales 

océaniques varie, le volume total occupé par celles-ci induit une variation du volume du 

bassin océanique global. 
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La figure 5 permet  de  visualiser  la  morphologie  type  d’un  bassin  océanique 
quelconque. Nous considérons que celui-ci est composé de deux parties : une supérieure, de 

hauteur P(0), qui est située au-dessus de la crête de la dorsale et une inférieure, de hauteur 

P(t), constituée du volume de la dorsale et de deux volumes d’eau Ve séparés par l’axe de la 
dorsale. La surface d’une des sections de ces volumes est nommée Se sur la figure 5. 

 

Figure 5 : Schéma d’un bassin océanique quelconque 
So est la surface du bassin; D correspond à la longueur de la dorsale, mise en évidence par la ligne pointillée 

rouge qui permet également de marquer la moitié de la largeur de la dorsale, x(t). P(o) est la profondeur de la 

crête de la dorsale et P(t) la profondeur du plancher océanique à partir de la crête de la dorsale. Se est la 

surface de hauteur P(t) et largeur x(t), du volume juste au-dessus de la dorsale. 

La  variation  de  hauteur  d’eau,  h,  provoquée  par  l’évolution  de la bathymétrie du 

bassin est la différence de volume engendrée par cette variation, répartie sur la surface So qui, 

elle, reste constante (

฀
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). 

Sachant que 

฀

0'  ,#"$
"

" *" , le volume total du bassin au-dessus de la dorsale 

dépend  de  l’évolution  de  la  profondeur  du  plancher  océanique  et  de  la  longueur  D  des 
dorsales (

฀

/' 20' ). 
L’évaluation de l’évolution de la vitesse d’expansion des dorsales et de leur longueur 

repose principalement sur les reconstructions du mouvement des plaques. Cependant la 

subduction du plancher océanique au cours du temps impose une difficulté pour l’estimation 
des  vitesses  d’expansion  et  de  la  longueur des dorsales au cours du temps (Rowley 

2002 ;Rowley 2008). Ces incertitudes expliquent l’absence d’un consensus sur les amplitudes 
des variations des vitesses d’expansion des dorsales et de  leur  longueur au cours des  temps 
géologiques (e.g. Kominz 1984 ; Larson 1991 ; Cogné and Humler 2004 ; Cogné and Humler 

2004 ;Müller et al. 2008). D’après  Cogné and Humler (2004) la  vitesse  d’expansion 
océanique est restée lente et à peu près stable au cours du temps, avec une vitesse moyenne 
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globale depuis au moins 150 millions d’années, d’environ 2,6 cm/an. Ceci  impliquerait donc 
que ce facteur n’ait pas eu d’impact sur les variations du niveau marin durant cette période de 
temps  et  que  la  variation  de  l’âge  de  la  lithosphère est le facteur dominant. Cogné et al. 

(2006) ont montré que l’âge moyen de la  lithosphère océanique a varié de 56 à 62 Ma  0,2 

Ma de 0 à 180 Ma. En considérant les modèles d’estimation de la profondeur en fonction de 

l’âge de la lithosphère de Stein and Stein (1992) et Humler et al. (1999), ils ont évalué que la 

variation  de  l’âge  de  la  lithosphère  océanique durant le Crétacé moyen a pu engendrer une 

hausse du niveau marin global de 90 à 110 m. Müller et al. (2008) estiment une variation de 

même ordre de grandeur mais montrent que les effets à la fois de la dynamique des dorsales et 

de  la  variation  de  l’âge  de la lithosphère doivent être considérés. Nous reviendrons plus 

précisément  sur  les  discussions  autour  des  estimations  de  l’impact  de  la  dynamique  des 
dorsales et de l’âge moyen de la lithosphère durant le Crétacé moyen dans le chapitre 3.  

Ainsi la vitesse  d’expansion  moyenne  des dorsales océaniques, si elle varie, et la 

variation de l’âge moyen de la  lithosphère océanique, contrôlent le volume moyen du bassin 

océanique global et par conséquent les variations du niveau marin eustatiques. L’amplitude de 
ces variations est de  l’ordre de  100 à 150 m (Cogné et al., 2006 ; Müller et al. 2008) au 

cours des temps géologiques.  

1.2.1.2. La production des plateaux océaniques 

A partir des années 70, grâce au développement de la sismique réflexion et réfraction, 

plusieurs régions avec une croûte océanique surépaissie, pour certaines au delà de 30km, ont 

été découvertes. Ces très grandes provinces magmatiques ou plateaux océaniques 

comparables  aux  trapps  sur  les  continents,  se  sont  mises  en  place  d’après les datations 

seulement en 2 à 3 millions d’années. La plupart des plateaux encore présents actuellement, se 
sont formés durant le Crétacé (Kerr and Mahoney 2007; Larson 1991, figure 6). 

 

Figure 6 : Plateaux océaniques mis en place durant le Crétacé (à partir de Kerr and 

Mahoney 2007 pour la carte et de Larson 1991 pour les valeurs du tableau) 

Leur  volume  pouvant  atteindre  jusqu’à  environ  100.106
 km

3,  le  volume  total  qu’ils 
occupaient  est  suffisant  pour  diminuer  le  volume  de  l’océan  global  et  ainsi  provoquer  une 
transgression. En effet, le volume total de ces plateaux (tableau de la figure 6) est de 209 10

6
 

km
3
, soit environ 15% du volume total des océans. Une mise en place instantanée (sans 
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aucune compensation isostatique) impliquerait donc une augmentation du niveau marin de 

l'ordre de 578 m. Cependant ces charges sur la lithosphère sont compensées par isostasie au 

cours du temps. Ainsi, de façon plus réaliste, une compensation isostatique totale (avec eau=1030 kg/m
3
 ; manteau=3300 kg/m

3
 ; basalte=3000 kg/m

3
) impliquerait une 

augmentation du niveau marin d’environ 75 mètres. Cet ordre de grandeur est comparable à 

l’estimation de Hardebeck and Anderson (1996) d’une variation d’environ 60 mètres induite 

par leur mise en place durant le Crétacé, entre 120 et 70 Ma. De même, Müller et al. (2008) 

estime une variation de l’ordre de 100 m, pour la mise en place des plateaux entre 140 et 80 

Ma. Cette estimation dépend de la reconstruction du volume des plateaux océaniques à partir 

de leur topographie et de la compensation isostatique mais également du contexte dans lequel 

ceux-ci se sont formés : sur une dorsale ou si une partie a été subductée. Cet ordre de 

grandeur permet tout de même d’estimer que ce processus intervient de façon non négligeable 
sur les variations du niveau marin globales à long terme en particulier ici pour le Crétacé. 

1.2.1.3. Orogénèse et sédimentation 

Les  marges  continentales,  qu’elles  soient  actives  ou  passives,  sont  soumises à des 

processus influant sur les mouvements verticaux ou le comblement des bassins. Ceux-ci 

peuvent alors induire des variations du niveau marin local ou global.  

 La sédimentation : comblement et charge sédimentaire 

 

Figure 7 : Sédimentation et isostasie au niveau des marges 

Sans  considérer  d’éventuels  mouvements  tectoniques  et  variations  du  niveau  marin 
induits par  d’autres  processus,  si  le  volume  de  sédiments  augmente  dans  le  bassin, cela 

implique une diminution du volume du bassin océanique. Une variation du volume occupé par 

les sédiments dans le bassin océanique global, peut donc impliquer une variation du niveau 

marin global.  

Pour  évaluer  l’impact  de  ce  processus,  nous  prenons  pour  exemple  le  volume  de 
sédiments accumulés dans le delta le plus important actuellement , le delta du Bengale, qui 

reçoit les sédiments résultant de l’érosion de l’Himalaya. Celui-ci a commencé à se former il 

y  a  environ  50  millions  d’années,  lors  de  la  collision  de  la  plaque  indienne  avec  la  plaque 

eurasienne. Ce delta représente le plus gros apport actuel de sédiments avec un volume actuel 

de 1,27.10
7
 km

3
 (Goodbred Jr. and Kuehlb, 2000). 

Ainsi, si  ce  volume  est  réparti  sur  l’ensemble  de  la  surface  de  l’océan  global,  la 
hauteur  comblée  par  les  sédiments  est  d’environ  35 mètres  en  50  millions  d’années,  ce  qui 
représente une hausse du niveau  marin  de  l’ordre  de  0,7m/Ma. Cependant l’apport  d’un 
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volume de sédiments va surcharger la lithosphère par rapport à un bassin uniquement rempli 

d’eau  et  va donc entraîner  une  subsidence  de  la  lithosphère  afin  d’obtenir  l’équilibre 
isostatique. En considérant la compensation isostatique totale de ce volume de sédiments, sa 

mise  en  place  induirait  une  hausse  du  niveau  marin  d’environ  14  mètres  en  50  millions 
d’années  (avec  eau=1030 kg/m

3
 ; manteau=3300 kg/m

3
 ; sédiments=2400 kg/m

3
), soit 

une vitesse de 0,3 m/Ma. Une si faible vitesse de variation ne peut être discernée à partir 

d’enregistrements sédimentaires dans les bassins.  

Pour  aller  plus  loin,  nous  considérons  l’ensemble  du  volume  associé  aux  reliefs 
actuels, y compris leur racine, ce qui représente un volume total de 2,16.10

8
 km

3
. Ce volume 

peut alors représenter le volume total de sédiments présents dans les océans, si l’ensemble des 
reliefs  était  totalement  érodé  et  dans  l’hypothèse  que  l’ensemble  de  celui-ci était précipité 

dans les océans. Ceci conduirait alors à une hausse du niveau marin de 600 mètres. Compensé 

isostatiquement totalement, il induirait une hausse de 237 mètres. Ceci permet de donner une 

estimation maximale de l’impact de la sédimentation sur la variation du niveau marin. 

Müller et al. (2008) ont  estimé,  à  partir  d’une  reconstruction  de  la  variation  de 
l’épaisseur  des  sédiments  sur  le  plancher  océanique  au  cours  du  temps,  un  impact  sur  le 
niveau marin global de  60  mètres.  Cependant  l’incertitude  sur  l’épaisseur  des  sédiments 
évaluée peut être jusqu’à  25 mètres, selon l’estimation de Müller et al. (2008). 

La sédimentation induit donc des variations du volume de l’océan global à long terme 
mais l’estimation de l’amplitude des variations qu’elle induit sur le niveau marin au cours du 
temps comporte des incertitudes.  

 Orogénèse : épaississement et diminution de la surface 

continentale 

Les phases de collision continentale, favorisent les orogénèses et réduisent ainsi la 

surface  continentale  totale,  ce  qui  réciproquement  conduit  à  l’augmentation de la surface 

océanique totale (Worsley et al., 1984). Celle-ci conduit alors à une chute du niveau marin. 

Ceci implique donc que durant  les périodes associées à la présence d’un supercontinent, une 
chute  du  niveau  marin  eustatique  sera  associée.  Inversement,  la  dislocation  d’un 
supercontinent sera associée à une hausse du niveau marin eustatique. Cependant les 

variations de  la surface continentale totale sont faibles et n’induisent qu’une  faible variation 
du niveau marin eustatique n’excédant pas environ 10 mètres (Miller et al., 2005). 

1.2.1.4. La topographie dynamique 

L’origine  des  variations  à  long  terme  du  niveau  marin  a  été  et  est  encore débattue 

notamment  sur  la  part  de  l’eustatisme,  pour  expliquer  les  enregistrements  géologiques 
montrant des transgressions ou régressions au cours des temps géologiques (Miall and Miall, 

2001). Un autre processus est finalement de plus en plus pris en compte : les mouvements 

verticaux de la lithosphère induits par les flux dans le manteau. 

 Principe : déformation de la Terre solide 

La topographie dynamique résulte de l’interaction entre les flux dans le manteau et la 

lithosphère (Hager et al. 1985 ; Mitrovica et al. 1989).  
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Les flux dans le manteau sont générés par la présence de matériel d’une densité plus 
élevée ou plus faible que celle du manteau. Le gradient de température dans le manteau induit 

en effet des variations de densités par dilatation thermique. Les anomalies de densités 

induisent une instabilité : selon le principe d’Archimède, un matériel chaud moins dense que 
son fluide encaissant entraîne un déplacement dans un flux ascendant. A l’inverse, un matériel 
froid plus dense que son encaissant conduit à un flux descendant (figure 8). Ces flux 

interagissent avec les différentes interfaces, en particulier la limite noyau-manteau ou la 

lithosphère (Hager et al. 1985 ; Panasyuk and Hager 2000). Par exemple, un flux descendant 

de matériel  froid  induit  une  traction  de  la  lithosphère  alors  qu’un  matériel  chaud  ascendant 
induit une poussée sous la lithosphère. Cette flexure de la lithosphère engendre alors 

respectivement soit une déflexion soit un bombement en surface maintenu par les flux sous-

jacents (figure 8). Une telle déformation n’aurait pas lieu s’  il n’y avait pas déplacement des 
anomalies de densités. Ce signal topographique s’oppose alors par son origine dynamique à la 
topographie générée par isostasie. 

 

Figure 8 : Déformation de la lithosphère causée par des anomalies de densités dans le 
manteau  est le contraste de densité.  est la longueur d’onde de la déformation de la lithosphère. E est l’épaisseur 

élastique de la lithosphère. d la distance à laquelle se situe l’anomalie de densité de rayon R par rapport à la 
lithosphère. 

Le déplacement des anomalies de densité est freiné par la résistance visqueuse du 

manteau et la diffusion thermique qui tend à rétablir la différence de température entre 

l’encaissant et le matériel plus chaud ou plus froid. Ces paramètres et la poussée d’Archimède 
subie par l’anomalie caractérisent ainsi sa flottabilité qui représente la résultante verticale des 

forces exercées sur le fluide. Si celle-ci est positive, le déplacement du fluide est dirigé vers le 

haut, à l’inverse il est dirigé vers le bas si la flottabilité est négative (figure 8). 

Prenons l’exemple du déplacement, à  la vitesse u d’un élément sphérique de rayon R 

et de densité s au sein du manteau de densité m.  
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La sphère est soumise à la force d’Archimède (FA) qui agit sur son volume. 
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avec  la différence de densité entre la sphère et le manteau, g la constante 

d’accélération gravitationnelle.  

Dans le cas où la chaleur se diffuse moins vite que la quantité de mouvement (nombre 

de Prandt supérieur à 1), la sphère ne se refroidit pas ou peu pendant son déplacement, elle 

n’est alors  freinée que par  la  force visqueuse. Selon  la  loi de Stokes  la  force visqueuse  (Fv) 

d’un fluide sur une sphère en déplacement dans ce fluide se traduit par : 

฀

3+  (67 

avec  la viscosité du manteau, u est la vitesse de déplacement de la sphère à 

l’équilibre,  lorsque seule la force visqueuse s’oppose au poids et à  la poussée d’Archimède ; 

R le rayon de la sphère. 

A l’équilibre, pour FA = Fv la vitesse de déplacement de la sphère peut être exprimée 

de la façon suivante : 

฀
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)  

avec  = mT et m la densité du manteau,  le coefficient de dilatation 

thermique et T le contraste de température entre le manteau et la sphère de rayon R et  la 

viscosité du manteau ; g la constante d’accélération gravitationnelle. 

La vitesse de déplacement de la sphère dépend ainsi du contraste de température entre 

la sphère et le manteau qui va déterminer le contraste de densité, la taille de la sphère et la 

viscosité du manteau. Cette relation permet de mettre en évidence que les deux variables les 

plus influentes sur la vitesse de la sphère sont sa taille et la viscosité du fluide dans lequel elle 

se déplace. 

Par exemple, pour une même viscosité, une sphère de 300 km de rayon a une vitesse 

de 38 km/Ma (en considérant les caractéristiques suivantes : m = 4 000 kg.m
-3

 ; g = 10 m.s
-

2
 ;  = 3.10

-5
 K

-1
 ; T = 500 K ;  = 10

22
 Pa.s). Si sa taille est doublée, sa vitesse sera quatre 

fois supérieure (elle est d’environ 151 km/Ma pour une sphère de 600 km de rayon). Pour une 

sphère de 300 km, si la viscosité est un ordre de grandeur plus faible, la vitesse sera un ordre 

de grandeur plus élevée (elle est de 380 km/Ma pour une viscosité de 10
21

 Pa.s).  

Ainsi par exemple une sphère de 300 km de rayon (dont les propriétés sont décrites ci- 

dessus) au sein d’un manteau isovisqueux de l’ordre de 1022
 Pa.s mettra environ 75 millions 

d’années pour traverser entièrement une épaisseur équivalente à celle du manteau et arriver 
sous la lithosphère (en supposant que la sphère circule dans un milieu infini). Les conditions 
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réelles de la structure interne de la Terre sont plus complexes, puisque le manteau n'est pas 

infini et que sa viscosité varie radialement et latéralement. Cet exercice permet tout de même 

d’estimer que le temps de variations des flux dans le manteau se produit à long terme (i.e. sur 

des temps « géologiques »), au moins de l’ordre du million d’années, du fait de la viscosité du 
manteau. Le temps caractéristique de variation de la topographie dynamique est donc 

dépendant  de  ces  vitesses,  soit  supérieur  au  million  d’années  d’après  l’estimation  faite  ci-
dessus. Ceci  est  en  accord  avec  l’estimation  faite  par  exemple  par  Gurnis (1990a) ; Gurnis 

(1990b) ; Gurnis (1993).  

L’amplitude  de  la  déformation  en  surface  et  sur  les  interfaces  internes  est  fortement 
dépendante de la structure en viscosité. En effet, si la sphère est freinée par la présence en 

profondeur  d’un  fluide  plus  visqueux que  le  précédent,  les  contraintes  sur  la  surface  seront 
plus  faibles  et  la  déformation  sera  donc  de  moindre  amplitude  qu’en  présence  d’un  fluide 
isosvisqueux ou avec un faible contraste de viscosité (Ricard et al. 1984 ;Richards and Hager 

1984). Ricard et al. (1984);Richards and Hager (1984) ont ainsi montré qu’une différence de 
viscosité d’un facteur de l’ordre de 30 serait nécessaire pour limiter la déformation en surface 

(Ricard et al., 2006). 

L’amplitude  et  la  longueur  d’onde  de  la  déformation  de  la  lithosphère  sont  ainsi 
contrôlées principalement par la taille et la profondeur des anomalies de densités ainsi que par 

l’intensité  des  flux  dans  le  manteau,  dépendante  de  la  structure  de  viscosité  de  celui-ci. La 

modélisation du signal de topographie dynamique est donc dépendante de ces paramètres. La 

tomographie sismique fournit une imagerie des contrastes de vitesse de propagation des ondes 

sismiques  dans  l’ensemble  du  manteau,  à  l’échelle  régionale  et  globale. Des modèles 

permettent de traduire les anomalies de vitesse liées à des anomalies de température en 

anomalies de densité (e.g. Simmons et al. 2009). Cependant les estimations peuvent être 

différentes suivant les modèles, ce qui impacte les estimations du signal de topographie 

dynamique comme il  l’est discuté par exemple par Boschi et al. (2010). Ils montrent que les 

prédictions du signal de topographie dynamique pour la Méditerranée sont affectées par le 

choix de différents modèles de tomographie.  

Le paramètre le moins contraint est la structure en viscosité dans le manteau. Il 

n’existe pas de consensus sur cette structure (ceci sera discuté plus précisément dans la partie 

1.2.2.1). Différentes structures de viscosité sont donc utilisées suivant les modèles.  

 Observations et modélisation 

Les modèles globaux de flux dans le manteau suggèrent que le signal de topographie 

dynamique  est  de  grande  longueur  d’onde,  supérieure  à  1  000  km,  avec  une  amplitude 
maximum de 2 km (Hager et al. 1985 ; Mitrovica et al. 1989 ; Moucha et al. 2008 ; Conrad 

and Husson 2009 ; Braun 2010), de même que les modèles régionaux (e.g. Guillaume et al. 

2009 ; Boschi et al. 2010). Par exemple, Husson (2006) montre que les zones de subduction 

sont estimées être soumises à un signal de topographie dynamique négative pouvant atteindre 

2 km. Ce signal est contrôlé par un flux descendant dans le manteau dirigé par l’enfoncement 
progressif du slab de la plaque subductée. Cette amplitude est élevée mais répartie sur une 

telle  longueur  d’onde  qu’il  en  résulte  un  signal de faible amplitude. Il est alors difficile à 

quantifier par les observations dominées par des longueurs d’onde plus faibles associées à des 
amplitudes plus élevées. Par exemple les observations actuelles des mouvements verticaux 

montrent  qu’ils  sont  dominés par les processus tectoniques et isostatiques (Braun 2010 ; 

Ostanciaux et al. 2012 présentés dans le chapitre 2 de ce mémoire).  L’estimation  de  la 
topographie résiduelle résulte de la soustraction de la composante isostatique à la topographie 
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observée. Elle permet ainsi d’accéder à une estimation du signal de  topographie dynamique 
actuelle.  Elle  représente  une  estimation  car  elle  est  dépendante  de  l’évaluation  de  la 
composante isostatique via des modèles (e.g. Bassin et al. 2000). Elle représente cependant 

une contrainte importante pour les prédictions des modèles de topographie dynamique 

(Flament et al. 2012, in press). 

Des observations géologiques ont été identifiées comme étant un enregistrement d’un 
signal de topographie dynamique passé. C’est le cas par exemple du plateau Sud africain. Ce 
craton est situé à 1 km au-dessus du niveau marin alors que les cratons se situent en moyenne 

entre  400  et  500  m  d’altitude  (Lithgow-Bertelloni and Silver, 1998). De plus, la marge 

conjuguée (la marge sud américaine) se situe en dessous du niveau marin (Deschamps, 2010), 

ce qui  témoigne d’une évolution différente des marges sud africaine et sud américaine. Une 

élévation avec une telle longueur d’onde ne peut être expliquée par des processus isostatiques 
(Lithgow-Bertelloni and Silver 1998). De plus le plateau est corrélé à des vitesses sismiques 

lentes dans le manteau sous-jacent qui témoignent de la présence d’une anomalie de densité 
liée à un matériel chaud. Des modèles numériques de flux dans le manteau ont permis de 

montrer  que  la  topographie  dynamique  peut  expliquer  l’amplitude  et  la  longueur  d’onde  du 
plateau sud africain (Lithgow-Bertelloni and Silver 1998 ; Gurnis et al. 2000). De même, 

l’Australie a subi une inondation durant le Cénozoïque alors que, selon la charte eustatique de 
Haq et al. (1987), cette période correspond à une baisse du niveau marin global. Ceci conduit 

alors  à  supposer  une  subsidence  du  Nord  du  continent,  de  l’ordre  de  200  à  300  m,  pour 
expliquer cette inondation (Russell and Gurnis 1994 ; Sandiford 2007). Ce basculement d’une 
telle  longueur d’onde durant une période où le continent est considéré comme étant dans un 
contexte tectonique stable (DiCaprio et al. 2009 ; Sandiford 2007) est alors associé à un 

signal de topographie dynamique négatif dû au déplacement du continent vers la zone de 

subduction au Sud-Est  de  l’Asie (Lithgow-Bertelloni and Gurnis 1997 ;Sandiford 2007 ; 

DiCaprio et al. 2009 ; DiCaprio et al. 2011). 

Ainsi  les  estimations  de  l’amplitude,  des  longueurs  d’onde  et  du  temps  d’action 
caractéristique du signal de topographie dynamique reposent essentiellement sur les 

prédictions  des  modèles.  Or,  comme  je  l’ai  discuté précédemment, ceux-ci sont fortement 

dépendants des incertitudes sur la structure de viscosité du manteau. Certains modèles des 

flux  dans  le  manteau  global  sont  basés  sur  l’interprétation  des  données  de  tomographie 
sismique en terme d’anomalie de densité (e.g. Steinberger 2007 ; Conrad and Husson 2009) 

pour les  prédictions  du  signal  actuel  de  topographie  dynamique. D’autres  se  basent  sur  une 
structure du manteau reconstruite par l'histoire tectonique (e.g. Ricard et al. 1993). 

Quel que soit le modèle, la répartition du signal actuel de topographie dynamique à 

l’échelle  globale  est  similaire.  Il  est  en  effet  observé  un  signal  d’ordre  2 : deux zones 

présentent une topographie dynamique positive qui correspondent à la présence de deux 

superplumes  sous  l’Afrique  du  Sud  et  le  Sud  du  Pacifique,  et  des  zones  de  topographie 
dynamique négative, qui correspondent aux principales zones de subduction, à savoir 

l’Amérique du Sud et le Sud-Est de l’Asie (figure 9 issue de Conrad and Husson, 2009).  
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Figure 9 : Prédictions du modèle numérique de Conrad and Husson (2009) de 
l’amplitude actuelle de la topographie dynamique  

Les amplitudes peuvent par contre différer selon les modèles. Par exemple, si 

Lithgow-Bertelloni and Gurnis (1997) ; Moucha et al. (2008) et C. P. Conrad and Husson 

(2009) obtiennent des amplitudes similaires, avec des amplitudes maximales autour de  1,5 

km, elles diffèrent de celles de Ricard et al. (1993) ; Steinberger (2007) et Flament et al. 

(2012), in press, avec parfois des amplitudes maximales plus élevées, allant  jusqu’à  3 km 

(Steinberger, 2007). Ces différences sont liées aux différents modèles de structure du manteau 

utilisés, basés sur les données de tomographie comme Lithgow-Bertelloni and Gurnis (1997) ; 

Moucha et al. (2008) et Conrad and Husson (2009) ou sur la reconstruction tectonique des 

mouvements des plaques comme Ricard et al. (1993). De même, par exemple, Conrad and 

Husson (2009) et Steinberger (2007) utilisent une estimation différente des anomalies de 

densité issue de la tomographie qui entraîne des amplitudes différentes de la topographie 

dynamique estimée.  

L’estimation  de  la  topographie  dynamique  au  cours  des  temps  géologiques  est 
compliquée  puisqu’il  n’existe  pas  d’enregistrement de la structure passée du manteau. Les 

modèles s’appuient alors soit sur les données actuelles de tomographies et le manteau est alors 
advecté à partir de cette structure vers le passé (e.g. Clinton Conrad and Gurnis 2003), soit 

sur la reconstruction du mouvement des plaques, situant ainsi les zones de subduction passées 

(e.g. Ricard et al. 1993). Ces derniers sont alors limités par la précision de la reconstruction 

du mouvement des plaques qui devient faible au-delà  de  100  millions  d’années 
(reconstruction  en  fonction  de  l’âge  du  plancher  océanique). De plus,  de  cette  façon,  ils  ne 
considèrent que les anomalies de densités associées aux zones de subduction, donc associées à 

des flux descendants. Les flux ascendants sont alors passifs, ce qui engendre une topographie 

dynamique  positive  avec  une  amplitude  maximale  plus  faible  que  l’amplitude  de  la 
topographie négative. Ceci est le cas par exemple du modèle de Ricard et al. (1993). 
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 Interactions entre la topographie dynamique et le niveau marin 

relatif et eustatique 

Le niveau marin relatif enregistré dans les bassins sédimentaires est constitué du 

signal eustatique et des mouvements verticaux de la lithosphère (ceci sera détaillé dans la 

partie 1.3.2.2 de ce chapitre). Ainsi le signal de la topographie dynamique est contenu dans 

l’enregistrement  du  niveau  marin  relatif  par  sa  contribution  aux variations  des  mouvements 
verticaux de  la  lithosphère. Mais  elle  est  également  responsable  d’une  variation  globale  du 
niveau marin et contribue ainsi au signal eustatique (Gurnis 1990b ; Gurnis 1992 ; Husson 

and Conrad 2006 ; Moucha et al. 2008 ; Conrad and Husson 2009) contenu dans le signal du 

niveau marin relatif.  

 Topographie dynamique et niveau marin relatif 

Localement, au niveau des marges, les mouvements verticaux engendrés par la 

topographie dynamique perturbent  l’enregistrement du niveau marin. Le niveau marin relatif 
observé  à partir de  l’étude stratigraphique peut donc contenir une part  importante du signal 
des mouvements verticaux. Ainsi un résultat important des différentes observations et 

estimations  du  signal  de  topographie  dynamique  est  qu’aucune  plate- forme ne peut être 

considérée comme stable au cours du temps (Moucha et al., 2008). Ceci remet alors en cause 

les  mesures  des  variations  eustatiques  au  cours  des  temps  géologiques  qui  s’appuient  sur 
l’étude  stratigraphique  de  bassins  situés  au  niveau  des  marges  passives, supposées 

tectoniquement stables (ceci sera détaillé dans la partie 1.3.2.2. de ce chapitre). Par exemple, 

Miller et al. (2005) ont fourni une charte eustatique à partir de données sismiques issues de la 

marge du New-Jersey. Leurs résultats montrent une amplitude eustatique largement inférieure 

à celle présentée sur les autres chartes eustatiques (e.g. Vail et al. 1977a ; Haq et al. 1987; 

Haq and Al-Qahtani 2005). L’écart atteint par exemple environ 200 m au milieu du Crétacé. 

Différents  travaux ont  ainsi  exploré  la  possibilité  de  l’existence  d’un  signal  de  topographie 
dynamique qui pourrait expliquer cette différence (Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et al. 

2008 ; Müller et al. 2008). Certains  résultats  suggèrent  l’existence  d’une  topographie 
dynamique  négative  qui  peut  s’expliquer  par  la  présence  du  slab  Farallon  issu  de  la 
subduction de la plaque Pacifique sous la marge Nord-Ouest américaine (Conrad et al. 2004 ; 

Spasojevic et al. 2008 ; Müller et al. 2008). Cependant  les estimations de  l’amplitude de  la 

subsidence ainsi engendrée diffèrent selon les modèles de -100 m à plus de -300 m depuis 55 

millions d’années. D’autres résultats suggèrent au contraire un soulèvement de 100 à 200 m 
sur les derniers 30 millions d’années (Moucha et al., 2008). La marge Nord-Est américaine ne 

peut  donc  être  représentative  d’un  signal  de  variations  du  niveau  marin  au  cours  des  temps 
géologiques à l’échelle globale. Ainsi  certaines observations des variations du niveau marin 
relatif peuvent être dominées par les mouvements verticaux induits par la topographie 

dynamique (Lovell 2010 ; Petersen et al. 2010). Les variations eustatiques induites par la 

topographie dynamique sont enregistrées par le niveau marin relatif. Les mécanismes des 

variations eustatiques par la topographie dynamique présentés ci-après conduisent donc 

également à la variation du niveau marin relatif. 
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 Topographie dynamique et eustatisme 

Lorsque les déformations dues à la topographie dynamique se situent au niveau de la 

lithosphère océanique, elle modifie le volume des bassins océaniques et engendre ainsi une 

variation globale du niveau marin (Husson and Conrad 2006 ; Moucha et al. 2008) (figure 

10). Le déplacement des continents au-dessus des flux dans le manteau engendre une 

variation globale du niveau marin enregistré également dans le niveau marin relatif (Conrad 

and Husson, 2009) (figure 10).  

 

Figure 10 : Mécanismes de variations du niveau marin provoquées par la topographie 
dynamique (Conrad and Husson, 2009) 

Les  estimations  de  l’amplitude  des  variations  eustatiques  engendrées  par  la 
topographie dynamique diffèrent suivant les modèles. Gurnis (1993) estime une augmentation 

du niveau marin global de +100 à +200 m. En effet, il montre que la topographie dynamique 

négative correspondant aux zones de subduction, est principalement située au niveau des 

surfaces continentales. Il montre également que l’augmentation de la vitesse de déplacement 
des plaques, associée à la présence de dorsales océaniques plus larges (voir la partie tectono-

eustatisme de ce chapitre) conduit à une augmentation de la topographie négative au niveau 

des  zones  de  subduction.  L’ensemble  du  plancher  océanique  se  trouve  alors  en  moyenne 
soulevé par rapport aux continents, ce qui conduit à une augmentation du niveau marin. 

Cependant Husson and Conrad (2006) ont montré que l’amplitude et le sens de variation du 
niveau marin global engendrés par une variation de la vitesse des plaques dépendent de 

l’origine de cette variation de vitesse et de l’échelle de temps sur lesquelles cela se produit. Ils 
montrent que sur de courtes échelles de temps (inférieures à 20 Ma), la variation de 

topographie dynamique due à une variation de la vitesse des plaques engendre une variation 

eustatique de  l’ordre de 22 m, donc plus  faible que les variations engendrées par  le  tectono-

eustatisme. Par contre, à  long terme,  le signal de topographie dynamique amplifie de l’ordre 
de 80 m l’augmentation du niveau marin engendrée par la présence d’un plancher océanique 
jeune,  causée  par  une  augmentation  de  la  vitesse  d’expansion  océanique  ou  lors  de  la 
dislocation d’un supercontinent. Conrad and Husson (2009) estiment que lors de la dispersion 

des continents, au cours du dernier cycle de Wilson, le mouvement des continents vers une 
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topographie dynamique négative conduit à une augmentation du niveau marin de  l’ordre de 
1m/Ma. 

Ainsi les mouvements verticaux engendrés par la topographie dynamique sont 

responsables de variations du niveau marin global. De plus ils peuvent dominer les 

enregistrements des variations du niveau marin relatif avec des amplitudes pouvant atteindre 

2km, donc largement supérieures aux variations eustatiques. Le signal de topographie 

dynamique  doit  donc  être  pris  en  compte  dans  l’interprétation  des  enregistrements 
stratigraphiques. 

La topographie dynamique est donc un processus qui agit de façon très importante sur 

les mouvements verticaux et les variations à long terme du niveau marin et qui ne peut être 

négligé.  

1.2.1.5. Les variations du géoïde 

Le géoïde est une surface équipotentielle du potentiel de pesanteur de la Terre. Il 

coïncide avec la surface des océans si celle-ci  est  au  repos,  soit  en  l’absence  de  l’effet  des 
marées, des vagues, des variations stériques (variations de température et densité), de la 

circulation océanique etc. Ainsi les variations du niveau marin enregistrent les variations du 

géoïde.  

Les variations du géoïde dépendent de la variation de la répartition des masses de la 

subsurface jusqu’au noyau. Un déficit de masse, soit une anomalie de densité locale négative, 
entraîne localement un potentiel de gravité plus faible et donc un minimum du géoïde. 

Inversement  un  excès  de  masse  correspond  à  un  maximum,  comme  il  l’est  illustré  sur  la 
figure 11. 

 

Figure 11 : Ondulations du géoïde en fonction des anomalies de densités présentes sous 
la surface de la Terre solide 

Selon  la profondeur et  la  taille de  l’anomalie de  densité,  l’amplitude de  l’ondulation 
du géoïde sera plus ou moins importante. Pour une même anomalie de densité, plus d est 

élevée,  plus  l’amplitude  de  l’ondulation  est  faible.  Pour  une  profondeur  donnée,  plus  R est 

grand, plus l’amplitude et la longueur d’onde de l’ondulation seront élevées. 
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L’amplitude  et  les  échelles  spatio-temporelles des variations du géoïde dépendent 

donc de la nature des anomalies de densités et de leur variabilité dans le temps.  

 

Figure 12 : Hauteurs du géoïde (grandes longueurs d’onde, source : Cnes, GRGS, 
CNRS) 

Les  variations  du  géoïde  de  petites  longueurs  d’onde  sont  corrélées  avec  la 
topographie et la bathymétrie (Watts and Ribe 1984, Ricard et al. 2006). Les fosses 

océaniques représentent un déficit de masse et correspondent ainsi à une déflection du géoïde. 

Les reliefs, tels que la chaîne andine, sont des excès de masse qui sont donc associés à un 

bombement du géoïde (figure 12). A court terme, le géoïde est perturbé par des processus 

hydrologiques tels que la fonte des glaciers ou la tectonique, lors de mouvements cosismiques 

par exemple. A moyen terme, il est perturbé lors des cycles glaciaires-interglaciaires.  

Les variations grandes longueurs d’onde  du  géoïde,  soit  supérieures  à  1  000 
kilomètres, sont expliquées par une contribution des anomalies de densité dans le manteau 

(Hager et al. 1985 ; Ricard et al. 2006). Dans  le cas d’un manteau sans flux dynamique, un 
excès de masse dans le manteau conduit à une anomalie positive du géoïde (figure 11 et 

schéma le plus à gauche de la figure 13 issue de King 2007) mais les flux dans le manteau 

induits par les anomalies de densité entraînent une déformation des différentes interfaces 

internes et en surface. Celles-ci créent alors des déficits ou excès de masse au niveau de ces 

interfaces. La réponse du géoïde correspond alors à la contribution des anomalies de densité 

dans le manteau mais également à l’effet de la déformation des différentes interfaces (Ricard 

et al. 1984 ; Hager et al. 1985). 

 

 

http://www.futura-sciences.com/fr/definition/t/univers-1/d/cnes_3642/
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Figure 13 : Variations du géoïde et topographie dynamique (King, 2007) 

Dans  le  cas  d’un  manteau  isovisqueux,  un  excès  de  densité  conduit  des  flux 
descendants qui entraînent une déflection importante de la surface. Ce signal domine alors la 

réponse du géoïde en induisant une anomalie négative mais de faible amplitude car atténuée 

par la présence de l’excès de masse dans le manteau (schéma au centre de la  figure 13 issue 

de King 2007). Dans  le  cas  d’un  manteau  avec  une  structure  de  viscosité  dépendante  de  la 
profondeur, les flux sont freinés par une viscosité plus importante en profondeur, ce qui 

conduit à une déflection plus faible de la surface. La réponse du géoïde est alors dominée par 

la  présence  de  l’excès  de  densité  dans  le  manteau  mais  atténuée  par  le  déficit  en  surface 
(schéma le plus à droite de la figure 13 issue de King 2007). Les  réponses du géoïde et de la 

Terre solide sont alors anti-corrélées (Hager et al. 1985 ; King 2007). La structure de 

viscosité dans le manteau est alors déterminante sur le signal du géoïde et de la topographie 

dynamique.  Les  observations  du  géoïde  permettent  d’apporter  une  contrainte  à  la 
modélisation des flux dans le manteau et ainsi à l’estimation de la topographie dynamique. 

La figure 14 permet de comparer les prédictions du signal de topographie dynamique 

et celui du géoïde. 
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Figure 14 : Comparaison entre le signal de topographie dynamique estimé par Conrad 

and Husson (2009) et le signal de grande longueur d’onde du géoïde (figure issue de 
Ricard et al. 2006) 

Il  est  possible  d’observer  que  le  signal  du  géoïde  est  plus  faible  que  celui  de  la 
topographie dynamique (de  l’ordre de  100 m pour le géoïde alors qu’il peut être de 2km 

pour la topographie dynamique). Le signal est anti-corrélé entre la topographie dynamique et 

le géoïde au niveau de la zone de subduction de l’Ouest de l’Amérique du Sud de même que 

celle au niveau du Sud-Est de l’Asie pour lesquelles le géoïde montre une anomalie positive 
tandis  que  la  topographie  dynamique  est  négative. L’observation  d’un  signal  plus  faible  du 
géoïde et d’une anti-corrélation entre ce dernier et la topographie dynamique correspondrait 

donc aux conditions présentées précédemment pour un manteau avec une viscosité 
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dépendante de la profondeur et un excès de masse associé ici au slab qui conduit des flux 

descendant dans le manteau. Par contre leur signal est corrélé au niveau  de  l’Afrique  pour 
laquelle le géoïde et la topographie dynamique sont positifs. De même au niveau de l’Inde, le 
géoïde et la topographie dynamique sont négatifs. Ces observations suggèrent une 

contribution plus importante de la déflection des interfaces que celle des anomalies de densité 

dans le manteau sur le signal du géoïde.  

Les anomalies dans le manteau induisent des variations du géoïde et donc du niveau 

marin,  de  l’ordre  de   100  m  sur  des  longueurs  d’onde  supérieures  à  1  000  km  sur  un 
intervalle de temps supérieur au million d’années. 

1.2.1.6. La Divagation polaire (True polar wander) 

 

 

Figure 15 : Mécanisme de la divagation polaire (True Polar Wander, TPW) (Evans, 

2003) 
Les masses figurées en gris clair et gris foncé représentent respectivement des déficits et excès de masses dans le 

manteau.  

La divagation polaire est le basculement de la terre solide par rapport à son axe de 

rotation.  L’axe  de  rotation  s’oriente  en  fonction  du  maximum  du  moment  d’inertie  de  la 
planète. Celui-ci est déterminé par la répartition des masses en surface et en profondeur de la 

planète, contrôlée par les forces centrifuges : les excès de masse tendent à être rassemblés 

vers  l’équateur  alors  que  les  déficits  le  sont  vers  les  pôles.  La  redistribution des masses 

conduit au basculement de toute la terre solide par rapport à son axe de rotation (figure 15) et 

conduit ainsi à un déplacement de la position du pôle au cours du temps. La dérive du pôle est 

donc gouvernée par des processus rapides, comme la redistribution des masses due à la fonte 

de calottes glaciaires au cours du temps (Peltier 1998a ; Vermeersen and Sabadini 1999 ; 

Cambiotti et al. 2010 ; nous reviendrons sur cet aspect dans la partie 1.2.2.1) et, sur des 

temps  supérieurs  au  million  d’années,  par  les  anomalies de densité dans le manteau et le 

mouvement des plaques continentales (Ricard 1992 ; Mound et al. 1999). La réponse de la 

Terre solide aux variations des forces centrifuges induites par une dérive polaire entre deux 

positions distinctes, conduit à des variations du niveau marin à long terme dont la géométrie 
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est définie par une harmonique sphérique de degré 2 et d’ordre 1, avec ainsi une géométrie en 
« quadrants » (Sabadini et al. 1990 ; Mound and Mitrovica 1998) illustrée sur la figure 16. 

Les variations du niveau marin induites pour chaque quadrant dépendent de la position 

instantanée du pôle et de la direction de son mouvement dans ces quadrants : si le pôle dérive 

au sein d’un quadrant, le niveau marin baisse alors que lorsqu’il quitte un quadrant, le niveau 

marin augmente (Sabadini et al. 1990 ; Mound and Mitrovica 1998). 

 

Figure 16 : Effet du basculement de la Terre solide par rapport à son axe de rotation sur 
le niveau marin (Perron et al., 2007) 

Déplacement du pôle Nord d’une planète avec vitesse de rotation  à partir d’une position initiale (’,’) (a) 
vers la position actuelle (b),  étant la distance angulaire entre ces deux positions. La figure c montre la 

géométrie en quadrant des variations du potentiel centrifuge et donc du niveau marin. Celles-ci sont égales à 0 

le long des 2 grands cercles perpendiculaires au trajet du pôle. 

Sabadini et al. (1990) ont été les premiers à quantifier cet effet. En appliquant un 

mouvement constant de l’axe de rotation de 1°/Ma, ils estiment une variation à long terme du 
niveau marin d’environ 10 mètres. Considérant cette vitesse comme une limite minimum, ils 
sont les premiers à conclure que ce mécanisme doit être considéré comme un processus 

important pour générer des variations du niveau marin sur 1 à 10 Ma (variations du troisième 

ordre). Mound and Mitrovica (1998) ont étendu cette analyse à des temps plus longs, de 10 à 

100 Ma (variations du second ordre), avec une estimation de 50 à 100 mètres de variations du 

niveau marin suivant la position géographique. Perron et al. (2007) ont même envisagé que la 

divagation polaire sur Mars, en réponse à la formation du dôme de Tharsis, soit responsable 

de la déformation plurikilométrique des paléo-littoraux présumés Arabia et Deuteronilus, 

engendrée donc par les variations du niveau marin associées à cette dérive. 

Ces estimations sont les résultats de la modélisation des effets du basculement de la 

Terre solide par rapport à son axe de rotation sur le niveau marin. Ainsi elles dépendent 

fortement des paramètres suivants : 

 Les mesures de la position de l’axe de rotation au cours du temps 

La  vitesse  moyenne  de  la  dérive  du  pôle  pour  le  20ème  siècle  est  de  l’ordre  de  10 
cm/an (Vermeersen and Sabadini, 1999), elle est obtenue par des mesures astronomiques. 

Pour effectuer des estimations plus anciennes, par exemple pour le Mésozoïque, il faut 

s’appuyer sur les mouvements apparents du pôle magnétique enregistré à partir des roches des 
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surfaces continentales et la reconstruction des mouvements des plaques à partir du repère 

considéré fixe des points chauds (Evans, 2003). Ceci permet d’accéder à la « vraie » valeur de 

la dérive du pôle de rotation et non à sa valeur apparente « contaminée » par le propre 

mouvement des plaques continentales. Cependant les points chauds ne sont pas totalement 

fixes, ce qui peut entraîner une imprécision des estimations (Evans, 2003). 

 Du modèle de la structure interne de la Terre solide 

La réponse de la Terre solide aux variations des forces centrifuges dépend des 

propriétés rhéologiques des lithosphères océanique et continentale, mais aussi de celles des 

manteaux supérieur et inférieur. Ces propriétés étant encore mal contraintes, suivant le 

modèle de structure interne de la Terre utilisé, les prédictions sur les variations du niveau 

marin en seront impactées. Par exemple, Mound and Mitrovica (1998) ont montré que le 

choix  de  l’épaisseur  de  la  lithosphère  impacte  de  façon  plus  importante  les  prédictions  des 
variations du niveau marin que la variation de viscosité du manteau en fonction de la 

profondeur. Leur modèle ne prenant pas en compte les variations latérales de l’épaisseur de la 
lithosphère,  ils  montrent  en  effet  qu’en  doublant  l’épaisseur  de  la  lithosphère  globale,  les 
prédictions des variations du niveau marin peuvent être doublées. 

D’après  ces  estimations,  le  basculement  de  la Terre  solide  par  rapport  à  son  axe  de 
rotation est un processus induisant des variations du niveau marin à long terme, de 1 à 100 Ma 

avec des amplitudes qui ne peuvent être négligées car pouvant atteindre 100 mètres si la 

rhéologie  est  favorable.  Même  si  les  estimations  de  l’amplitude  engendrée  sont  fortement 
dépendantes du modèle de la structure interne de la Terre encore mal contraint, il est établi 

que cette amplitude varie suivant la situation géographique : ce processus n’affecte pas de la 
même  façon  l’ensemble de  l’océan global mais entraîne des variations  régionales du niveau 
marin. 

1.2.2. Processus opérant à court et à moyen terme 

Les processus présentés ici impliquent des variations du niveau marin inférieures au 

million d’années.  

1.2.2.1. Les variations climatiques 

Les variations du niveau marin induites par les changements climatiques sont 

actuellement  au  cœur  d’enjeux  socio-économiques.  Actuellement  c’est  l’impact  de 
l’augmentation de la température moyenne sur les variations du niveau marin qui est essentiel 

à évaluer du fait de la vitesse à laquelle se produisent ces variations de température. Sur 

l’ensemble  du  Quaternaire  ce  sont  les  cycles  glaciaires/interglaciaires  qui  contrôlent les 

variations du niveau marin. En effet l’un des principaux facteurs contrôlant à moyen terme les 
changements  du  climat  est  le  taux  d’ensoleillement  à  la  surface  de  la  Terre.  Celui-ci est 

contrôlé par les paramètres orbitaux de la Terre, tels que son excentricité,  l’obliquité  et  la 
précession de son axe de rotation. Tout d’abord avancée comme théorie à partir du milieu du 

XIX
ème

 siècle, et précisée ensuite par M. Milankovic au siècle suivant, l’influence cyclique de 
la variation de ces paramètres sur le climat n’ a été réellement observée qu’à partir des années 
70 grâce aux analyses du rapport O

18
 dans les glaces de l’Antarctique. Ainsi l’alternance des 

périodes glaciaires et interglaciaires observées pour le Quaternaire, a pu être reliée à ces 

forçages astronomiques cycliques (excentricité : 100 000 et 400 000 ans ; obliquité : 41 000 

ans ; précession : 19 000 et 23 000 ans).  
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Evaluer  l’amplitude  et  la  vitesse  des  variations  du  niveau  marin  provoquées  par  les 
changements du climat dans le passé et depuis un siècle devient un objectif important afin 

d’évaluer leur impact et d’essayer d’en faire des prédictions pour les années à venir. Pour cela 
discriminer les principaux facteurs contrôlant les variations du niveau marin induites par les 

variations climatiques  est  essentiel  afin  d’identifier  et  d’évaluer  chacun  de  leur  impact  et 
notamment actuellement afin de comprendre  lesquels  sont  les plus  susceptibles d’engendrer 
les variations du niveau marin et dans quelles mesures.  

 Impact des variations de températures sur les océans : 

variations du volume d’eau dans les océans 

La masse  volumique de  l’eau de mer varie  suivant  les conditions de température, de 
pression et également de sa salinité. Suivant ces conditions le volume d’une colonne d’eau va 
donc varier. Les  variations  climatiques  sont  à  l’origine  de  variations  des  conditions  de 
température et de salinité dans les océans. Les variations du niveau marin engendrées par ces 

variations stériques ont donc une composante thermostérique, par exemple une augmentation 

de la température entraîne une élévation du niveau marin, et une composante halostérique, 

une diminution de la salinité engendrée par exemple par l’apport d’eau douce entraînera une 
diminution du niveau marin. La contribution de ces composantes pour les variations du niveau 

marin actuel est très étudiée. Antonov et al. (2002) et par la suite Ishii et al. (2006) ont montré 

que si  l’on considère l’échelle globale,  la hausse du niveau marin engendrée par l’expansion 
halostérique depuis les  50  dernières  années  est  négligeable  devant  celle  due  à  l’expansion 
thermostérique (hausse de seulement 0,04  0,01 mm/an du niveau marin global, pour des 

mesures à 700 m, sur les 1,8 0,5 mm/an estimés pour la période de 1961 à 2003 selon le 

4ème rapport du GIEC en 2007). Nous parlerons donc ici seulement de l’effet de l’expansion 
engendrée par les variations de température.  

Les observations actuelles montrent que la contribution majeure des variations de 

température  sur  la  hauteur  d’eau  globale  provient des  eaux  superficielles  de  l’océan 
(Cazenave et al. 2008 ; Antonov et al. 2005), entre 0 à 1000 mètres soit au-dessus de la 

thermocline séparant les eaux profondes des eaux superficielles soumises totalement aux 

variations de température atmosphériques (environ 300 m pour les océans Pacifique et Indien 

et 1000 m pour  l’Atlantique Lombard et al. 2005a). Ainsi afin d’observer  les conséquences 
d’une  variation  de  température  sur  une  colonne  d’eau,  nous  faisons  une  estimation  de  la 
variation  de  hauteur  d’eau  consécutive  à  une  variation  de  température  T concernant une 

épaisseur d’eau E suivant  le coefficient de dilatation de l’eau de mer  (

฀

.  -!  ;  = 

2,6.10
-4

 °C
-1).  Ainsi  selon  cette  relation,  l’augmentation  de  la  température  atmosphérique 

moyenne d’environ 0,74° pour la période de 1906 à 2005 d’après le dernier rapport du GIEC 
serait responsable d’une augmentation d’environ 19 cm de la hauteur d’eau. Il en est de même 
pour le Crétacé, dont la température est supposée avoir été plus élevée qu’actuellement avec 
une estimation de 3 à 5°C de plus (cette estimation sera plus précisément discutée dans le 

Chapitre 3). Cette augmentation serait donc  responsable d’une élévation d’environ 80 à 130 
cm  de  hauteur  d’eau.  Une  telle  augmentation  de  température  est  proche  des  prédictions 
prévues pour 2100 : de 2 à 3,6° selon les estimations dans le 4ème rapport du GIEC, ce qui 

engendrerait  jusqu’à  une  augmentation  d’environ  94  cm  de  hauteur  d’eau.  Cependant  cette 
relation sous-entend que la variation de température est la même sur l’ensemble de la tranche 
d’eau jusqu’à 1000 m, or même si en effet  les eaux superficielles sont les plus sensibles aux 

variations de température, celle-ci  n’est  pour  autant  pas  homogène  sur  l’ensemble  de  la 
tranche d’eau jusqu’à la thermocline. Nous pouvons donc considérer que ces estimations sont 
surestimées.  De  même,  l’impact  des  variations de température en surface se répercutent 



! #(!

également sur les eaux plus profondes et montrent donc une expansion thermostérique même 

si elle est plus faible que sur les eaux superficielles (Lombard, 2005).  

Pour les estimations actuelles, les bases de données des mesures hydrographiques 

permettent  de mesurer  de  façon plus  réaliste  l’impact  de  l’expansion  thermostérique  sur  les 
eaux océaniques au cours du temps à partir de 1950 (date minimum des mesures présentes 

dans les bases de données). Ces mesures donnant le profil de température, salinité et pression, 

la hauteur stérique peut être calculée : 

฀

9#"*:(') $  #:$  (')(') *:
"

:(')  ,  

avec z la profondeur, zref la profondeur dite de référence, en général de 700m ou 

3000m, qui correspond aux profondeurs standards des mesures (Lombard, 2005) , ref la 

densité à une température de 0° et une salinité de 35 PSU (unité de salinité pratique, 

« Practical Salinity Unit »). 

Ainsi  il  est  estimé  que  de  1993  à  2003  l’expansion  thermostérique  est  responsable 
d’environ  30%  de  la  hausse  du  niveau  marin  durant  cette  période  (Cazenave and Llovel, 

2010) et  d’environ  20  à  25% de  1950  à  2000,  correspondant  à  une  vitesse  d’environ  0,4   

0,05 mm/an (Lombard et al., 2005b) pour cette période. Cependant pour ces estimations 

globales il est important de noter  qu’un biais  existe  en  raison  de  la  répartition  des  données 
hydrographiques  principalement  concentrées  dans  l’hémisphère  Nord.  De  plus  ce  signal 
global n’est pas uniforme. En effet Cabanes et al. (2001) et ensuite Lombard et al. (2005a) 

ont montré que les variations spatiales du niveau marin actuel observables depuis les 

premières cartes acquises par le satellite Topex/Poseidon à partir de 1992, sont contrôlées par 

l’expansion thermostérique, même si  localement les variations de salinité peuvent également 
engendrer  des  variations  de  hauteur  d’eau,  comme  le  montre  Antonov et al. (2002) pour la 

mer du Labrador où une augmentation de la salinité compense les effets thermostériques. Ces 

variations spatiales présentent également une variabilité temporelle, les deux étant dominées 

par la variation décennale du phénomène ENSO (El Niño Southern Oscillation) (Levitus et al. 

2005 ; Lombard et al. 2005a). 

Ainsi  les  variations  de  températures  agissent  sur  le  volume  d’eau  de  l’océan  global 
mais avec des amplitudes peu élevées, n’excédant pas quelques mètres. Outre ce signal global 
uniforme, les observations actuelles montrent que cette expansion induit également un signal 

non  uniforme.  Son  temps  d’action  dépend  de  la  durée  de  la  période  d’augmentation ou de 

baisse de la température. Elles impactent donc actuellement sur des temps courts puisque 

l’augmentation de température depuis un siècle est rapide mais elle est également dépendante 
des cycles à moyen terme de l’ensemble du Quaternaire, sur des périodes de l’ordre de 10 000 
ans. 
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A  l’échelle  globale  l’expansion  thermostérique  n’explique  que  30%  de  la  hausse 
actuelle du niveau marin. Un autre effet est à prendre en compte pour expliquer les variations 

du  niveau  marin:  l’impact  de  la  fonte  ou  de  la  mise en place de calottes ou de glaciers 

continentaux. Ceci implique en effet différents processus que nous présentons dans la sous 

partie suivante. 

 Impact de la mise en place ou fonte d’un volume de glace 

Les variations du volume de glace au cours des cycles glaciaires interglaciaires du 

Quaternaire  induisent un échange entre  les  réservoirs d’eau de  la Terre mais  également une 
réponse de la Terre solide comme en témoigne le soulèvement de la Fennoscandie, région 

englacée il y a 20 000 ans, durant le dernier maximum glaciaire. Actuellement le 

réchauffement rapide des températures atmosphériques peut précipiter la fonte des calottes 

Antarctique et du Groenland ainsi que les glaciers terrestres. Il est alors capital d’identifier de 

quelle manière la variation du volume de glace au cours du temps peut impacter les variations 

du niveau marin et ainsi comment le prendre en compte pour les observations actuelles.  

Les conséquences d’une variation de volume de glace sur  le niveau marin  relatif ont 
été exprimées par Farrell and Clark (1976) sous  la  forme  de  l’équation  du  niveau  marin. 

Celle-ci peut être dans un premier temps résumée de la façon suivante : 

฀
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Avec  représentant une variation du niveau marin, rsl pour le niveau marin relatif 

qui est variable suivant la localisation, x et au cours du temps t, eus pour le niveau marin 

global identique spatialement et variant au cours du temps. Le paramètre iso représente la 

réponse de la Terre solide à la charge et la fonte de glace (processus glacio et hydro 

isostatiques).  En  effet,  l’impact  global  et  uniforme  sur le niveau marin de la variation du 

volume de glace s’accompagne d’une réponse de la Terre solide à la redistribution des masses 
en profondeur et en surface et une déformation de la surface du géoïde, tout ceci conduisant 

alors à des variations non uniformes  du  niveau  marin,  comme  l’ont  montré  Clark et al. 

(1978), illustré sur la figure 17. 

Le modèle de Clark et al. (1978) est construit pour une Terre visco-élastique avec une 

symétrie sphérique (seules les variations rhéologiques radiales sont permises). La fonction de 

Green utilisée permet de sommer les effets cumulés d'une collection de charges/décharges 

ponctuelles, et ainsi de quantifier les changements de forme de la Terre solide en réponse à la 

fonte des calottes glaciaires. Une version préliminaire, mais néanmoins explicite de l'équation 

du niveau marin (« Sea Level Equation », SLE) est donnée par Farrell and Clark (1976). 

Trois termes déterminent le changement du niveau marin en fonction de la position sur Terre 

et du temps : (i) la réponse élastique à la décharge en glace, (ii) la réponse élastique à la 

charge en eau, (iii) la réponse visqueuse de la Terre solide aux charges/décharges en eau et 

glace. 
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Figure 17 : Signatures du niveau marin relatif à la suite de la fonte des calottes glaciaires 
du dernier maximum glaciaire en fonction de la situation géographique Clark et al. 

(1978) 
La figure A montre l’évolution du trait de côte par rapport à l’actuel pour des régions plus ou moins éloignées 
de la région glaciaire, à gauche de l’axe, à 15 000, 5 000 et 1 000 ans après sa fonte. Pour chaque région, 

l’évolution du niveau marin relatif est indiquée sur la figure B. 

Sur la base de ce modèle, Clark et al. (1978) montrent que les régions proches de la 

charge de glace, comme la région I, devraient être identifiées par une baisse du niveau marin 

relatif, du fait d’un soulèvement continu du continent,  alors qu’au contraire  les  régions plus 
éloignées comme la III, devraient montrer une forte hausse du niveau marin relatif, suivie 

d’une lente baisse. 

Par la suite, l’estimation des conséquences de la fonte de glace sur la Terre solide et le 

niveau marin a continué de faire l’objet de nombreux travaux et l’expression de l’équation du 
niveau  marin  a  évolué  en  fonction  de  l’augmentation  des  observations  disponibles  et  de  la 
compréhension des différents processus et paramètres à prendre en compte. Par exemple, la 

considération de la modification de la rotation de la Terre par la redistribution des masses et 

ainsi son impact sur le niveau marin n’était pas prise en compte par le modèle de Farrell and 
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Clark (1976) alors que depuis, son effet a été beaucoup questionné et pris en compte (Peltier 

1982 ;Milne and Mitrovica 1998 ;Johnston and Lambeck 1999).  

L’équation  du  niveau  marin,  dans  sa  version  plus  aboutie,  peut  s’écrire  de  la  façon 
suivante (relation 5) (Peltier, 2004) afin de traduire l’état du niveau marin S à un temps t, une 
latitude  et longitude  qui est fonction de  l’action de ces processus sur chaque élément de 
l’espace  au cours du temps : 

 

฀

0#**"$ =#**"$ *"% *% ># %*%*"%$?> # *"  "%$!# %*%*"%$?! # *"  "%$  #"$
5




" 
 (5) 

La résolution de cette équation du niveau marin implique alors la connaissance des 

dimensions de la charge de glace ou d’eau (L), donc l’histoire glaciaire de la Terre ainsi que 
ses propriétés rhéologiques, afin de pouvoir traduire la réponse de la Terre solide à la charge 

de glace (avec ici la fonction viscoélastique de Green exprimée GL) et aux perturbations du 

potentiel centrifuge (T) (la réponse de la Terre solide est alors exprimée avec GT) en raison 

de la redistribution des masses, en prenant également en compte les variations du potentiel 

gravitationnel (

฀

#"$ ) associées, qui déterminent la forme et la hauteur du géoïde. Ceci est 

modulé par la fonction « océan » (

฀

=#**"$) qui prend la valeur 1 pour un lieu inondé au 

temps t et 0 ailleurs. L’histoire glaciaire de la Terre et ses propriétés rhéologiques contrôlent 
en effet  l’amplitude  et  la  longueur  d’onde  spatiale  et  temporelle  de  la  réponse  de  la  Terre 
solide et  la déformation du géoïde, à cet effet de charge/décharge d’un volume de glace ou 
d’eau  sur  la  lithosphère. Cependant  ces  deux paramètres  sont  mal  contraints  et traduits par 

différents modèles. Ici le formalisme de cette équation impose, par l'usage de la fonction de 

Green, de préserver une structure rhéologique radiale. Nous verrons dans cette partie que cette 

approximation de premier ordre ne peut être évitée qu'à la condition de changer la méthode de 

résolution (pour une résolution purement numérique). 

Ainsi,  tout  d’abord,  nous  discutons  des  paramètres  nécessaires  à  la  résolution  de 
l’équation du niveau marin pour présenter ensuite les différents processus pris en compte par 

les modèles actuels. 

 Reconstruction de l’histoire glaciaire de la Terre 

L’objectif  des  modèles  actuels  de  l’histoire  glaciaire  est  d’estimer  l’épaisseur  de  la 
glace et son extension pour un temps donné, en plusieurs points de la surface de la Terre. 

Comme  nous  allons  le  discuter,  les  observations  ne  fournissant  qu’une  approximation  des 
dimensions des calottes glaciaires passées, ceci laisse la possibilité de l’existence de plusieurs 
modèles différents, avec différentes extensions des calottes, différentes épaisseurs et 

différentes localisations géographiques de l’épaisseur maximale.  
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L’estimation du volume de glace durant  le Quaternaire peut être évaluée à partir des 
mesures  isotopiques  de  l’oxygène  sur  des  fossiles  ou  sédiments  (Schackleton, 1987) (les 

méthodes pour reconstruire les variations du niveau marin à partir des observations 

géologiques seront détaillées dans la partie 1.3). De même, pour évaluer le volume de glace 

associé au dernier maximum glaciaire (il y a environ 20 000 ans), les enregistrements du 

niveau marin relatif, par les coraux par exemple ou encore les enregistrements sédimentaires 

de la migration des traits de côtes, sont également utilisés (Yokoyama et al. 2001; Fleming et 

al. 1998; Milne et al. 2002; Lambeck et al. 2002b ; Peltier and Fairbanks 2006). Je reviendrai 

sur les méthodes utilisées dans la partie 1.3. Les observations éloignées des régions 

anciennement  englacées  sont  privilégiées  comme  c’est  le  cas  par  exemple  dans  Fairbanks 

(1989), afin d’assurer un minimum de contamination du signal par les autres effets de la fonte 
de glace, tel que le réajustement isostatique, pour ainsi isoler seulement l’apport d’eau dans le 
bassin océanique global par la fonte du volume de glace présent au dernier maximum 

glaciaire. Pour l’ensemble des observations, les corrections à leur apporter sont donc liées aux 
estimations faites à partir de la résolution de l’équation du niveau marin dépendantes alors du 

choix du modèle de Terre et de la répartition de la glace (Nakada and Lambeck 1988; Peltier 

1994 ; Fleming et al. 1998 ; Lambeck et al. 2002b; Milne et al. 2002 ;Milne and Mitrovica 

2008) . Les différentes observations et corrections qui leur sont apportées fournissent alors 

différentes estimations de la hauteur du niveau marin associée au dernier maximum glaciaire : 

de 105 à 175 m (Yokoyama et al., 2001), la valeur actuellement admise se situant autour de -

125  5  m  par  rapport  à  l’actuel (Fairbanks 1989; Fleming et al. 1998; Yokoyama et al. 

2001). Pour ces deux méthodes (mesures isotopiques et niveau marin relatif), le volume de 

glace est alors estimé en « volume équivalent niveau marin ». Son estimation varie donc 

également suivant les différents travaux, autour de 46 à 52.10
6
 km

3
.  

Cependant ceci ne  fournit pas d’information sur  la position géographique des limites 

des charges de glace ni de leur épaisseur.  

Les traces laissées par la dernière grande extension de glace associée au dernier 

maximum glaciaire telles que les moraines, permettent d’avoir une estimation de la situation 
géographique et de  l’extension de celle-ci (par exemple Dyke and Prest 1987 et Dyke et al. 

2002 pour la calotte Laurentide, Larsen et al. 1999 pour la Scandinavie, Svendsen et al. 1999 

pour  l’Eurasie). Mais  les  limites peuvent différer  selon les auteurs. Par exemple, Clark and 

Mix (2002) décrivent deux scénarios pour l’extension des calottes glaciaires de l’hémisphère 
Nord pour le dernier maximum glaciaire : un dit maximum correspondant à une plus grande 

extension des calottes glaciaires avec la présence des calottes Inuite, de la mer de Barents et 

de Kara absentes du scénario minimum (figure 18).   
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Figure 18 : Exemple de deux scénarios différents de l’extension des calottes glaciaires au 
dernier maximum glaciaire (Clark and Mix, 2002)  

(a) le scénario minimum et (b) maximum. Les lettres identifient les calottes: L: Laurentide; C: Cordillères; I: 

Inuite, G: Groenland; B: Britannique; S: Scandinavie; Ba: mer de Barents Sea; K: mer de Kara 

Pour ce qui est de l’épaisseur passée de la glace, elle ne peut être mesurée directement. 
C’est le paramètre le moins contraint des modèles de reconstruction de l’histoire glaciaire. En 
plus de l’épaisseur maximale des calottes, il faudrait pouvoir connaître la durée de leur fonte 
et leur distribution au cours de celle-ci  mais  également  le  temps  qu’il  a  fallu pour son 

développement avant  d’arriver à son épaisseur maximale (Lambeck, 1997). Ceci peut être 

déduit des modèles dynamiques de l’écoulement de la glace (comme Winguth et al. 2005 pour 

la Scandinavie et Dyke et al. 2002 pour  la  calotte  Laurentide)  permettent  d’estimer  le 
comportement de la calotte durant sa fonte ou son développement. Mais ces modèles sont mal 

contraints car ils sont par exemple très sensibles aux conditions climatiques (températures, 

précipitations…)  et  aux  caractéristiques  de  la  base  de  la  calotte  (du  sol  sous-jacent), mal 

connues dans le passé. 

Les modèles de  l’histoire glaciaire utilisés pour la résolution de  l’équation du niveau 
marin sont souvent ajustés par les résultats de la modélisation de celle-ci. En effet une 

première  estimation  de  l’histoire  glaciaire  est  utilisée  pour  estimer  les  variations  du  niveau 
marin relatif, ces résultats sont ensuite comparés aux observations du niveau marin relatif et le 

modèle glaciaire ainsi que le modèle de Terre sont alors ajustés pour mieux correspondre aux 

observations,  comme  c’est  le  cas  par  exemple  pour  les  modèles  Lambeck et al. (1998), 

Lambeck (1997) et Peltier (2004). Ces modèles glaciaires sont donc associés à un modèle de 

Terre. 
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Parmi  les  modèles  de  l’histoire  glaciaire  utilisés  pour  la  résolution  de  l’équation  du 
niveau marin, le modèle global ICE-5G de Peltier (2004) est le  plus  utilisé.  C’est  une 
évolution des précédentes versions, ICE-3G (Tushingham and Peltier, 1991) et ICE-4G 

(Peltier, 1994). Par rapport aux précédentes, le modèle ICE-5G est contraint par de nouvelles 

données de niveau marin relatif et de géomorphologie, conduisant notamment à une nouvelle 

distribution  de  la  calotte  pour  l’Eurasie  et  une  épaisseur  de  glace  plus  fine  de  la  calotte 
britannique (discuté dans Peltier et al. 2002) et du Groenland, mais également contraint avec 

des données de géodésie (Argus et al., 1999) et de gravimétrie (Lambert et al., 2001), 

notamment  pour  l’Amérique  du  Nord  avec  également  une  prise  en  compte  de  modèles 
dynamiques de l’écoulement de la glace (Tarasov and Peltier, 2004) pour cette même région. 

Un autre modèle global existe, mais il n’est pas publié en tant que base de données : le 

modèle RSES décrit dans Kaufmann and Lambeck (2002). Il regroupe différents modèles 

régionaux : Lambeck et al. (1998) pour la Fennoscandie et mer de Barents, Lambeck (1993) 

pour les îles britanniques, Nakada and Lambeck (1988) pour l’Antarctique et ICE-1 de Peltier 

and Andrews (1976) pour Laurentide et Groenland. Ce dernier modèle implique que ce 

modèle global est moins bien contraint pour ces régions, comme il  l’est  précisé  dans 
Kaufmann and Lambeck (2002).  

Ainsi chacun fournit une reconstruction différente de l’histoire glaciaire. Par exemple 
pour la Fennoscandie, le modèle ICE-5G (Peltier, 2004),  le  maximum  d’épaisseur  de  la 
calotte est centré sur la Suède alors que dans Lambeck et al. (1998) il est situé sur le golfe de 

Bothnie même si  l’épaisseur prévue par les deux modèles est similaire, environ 2 400 m. De 
même ICE-5G implique une plus grande extension et épaisseur pour le Nord (Svalbard) que 

Lambeck et al. (1998). Ces différences impacteront donc les estimations faites à partir de la 

résolution de l’équation du niveau marin. 

 La structure de la Terre et ses propriétés rhéologiques dans les modèles pour la 
résolution de l’équation du niveau marin 

Les propriétés élastiques et de viscosité de la Terre contrôlent l’amplitude, le temps et 
la  longueur  d’onde  de  la  réponse  de  la  Terre  solide.  Pour  ce  qui  est  de  la  lithosphère,  les 
travaux de England and Houseman (1986) sur la déformation de la lithosphère continentale et 

de Watts (2001) sur la flexure de la lithosphère, ont permis de préciser la structure de la 

lithosphère et sa réponse aux contraintes, résumées par exemple dans Jackson et al. (2008). 

Pour les couches internes, les observations géophysiques, notamment sismique, ont permis 

d’évaluer  la  structure  radiale  de  la  Terre  et  la  tomographie  a  pu  mettre  en  évidence  les 
variations latérales, notamment de la température. Les propriétés du manteau, en particulier sa 

viscosité, sont contraintes notamment grâce aux observations de la réponse de la Terre solide 

suite à la fonte de la charge de glace. Comme la reconstruction de l’histoire glaciaire, celle-ci 

est ajustée par la modélisation de l’équation du niveau marin. Plusieurs modèles de Terre sont 
donc développés pour s’ajuster au mieux aux observations des variations du niveau marin. 

Comme nous  l’avons  indiqué précédemment,  la méthode de  résolution de  l’équation 
du niveau marin, telle qu’elle est décrite par Farrell and Clark (1976) implique un modèle de 

structure de la Terre dit 1-D, traduisant les variations des propriétés élastiques et de viscosité 

de chaque couche, seulement dans une direction, en fonction de la profondeur. Ceci est le cas 

par exemple pour les modèles Lambeck et al. (1998) ;Kaufmann and Lambeck (2002) et 

VM1, VM2, VM3 décrits dans Peltier (2004) (figure 19).  
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Figure 19 : Variation de la viscosité du manteau en fonction de la profondeur dans les 
modèles VM1, VM2 et VM3 de la structure radiale viscoélastique décrite dans Peltier 

(2004) 

Ces modèles avec une géométrie et une symétrie sphérique se basent alors sur le 

modèle de Terre PREM (Preliminary Reference Earth Model) de Dziewonski and Anderson 

(1981) comme il  l’est précisé par exemple dans Mitrovica and Forte (1997) ; Lambeck et al. 

(1998) et Peltier (2004). Ce modèle est établi à partir des données sismiques pour la définition 

de la distribution radiale de la densité et des propriétés élastiques. A partir de cela trois 

couches sont donc généralement considérées (Lambeck et al. 1998 et Peltier 2004 par 

exemple) : avec la lithosphère et le manteau supérieur séparé du manteau inférieur. Un 

nombre supérieur de couches est parfois utilisé pour caractériser le manteau (Forte and 

Mitrovica 1996 et Peltier 1998a). De même, les modèles de Terre utilisés imposent une Terre 

incompressible, son volume est considéré quasiment constant sous l'action d'une pression 

externe. 

Pour ce qui est de la  lithosphère, sur des millions d’années, elle se déforme de façon 
visqueuse sous une contrainte (England and Houseman, 1986) mais sur les cycles glaciaires, 

de l’ordre de 100 000 ans,  les modèles considèrent une lithosphère d’épaisseur constante qui 
répond de façon élastique. Pour le manteau, il est considéré comme viscoélastique sur les 

périodes des cycles glaciaires (Wu and Peltier, 1982), avec une rhéologie Newtonienne, donc 

avec une relation linéaire entre la contrainte et la déformation associée. Les paramètres qui 

varient d’un modèle à l’autre sont alors : 

 L’épaisseur de la lithosphère élastique : elle peut varier de 70 à 200 km par 
exemple 

 La viscosité attribuée pour le manteau en fonction de la profondeur : elle 
peut s’étendre de 1019

 à 10
24

 Pas. 
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Ces propriétés sont alors déduites de  l’inversion des observations de  la réponse de  la 

Terre  solide  à  la  charge  de  glace  et  des  modèles  utilisant  l’équation  du  niveau  marin  (par 
exemple : Cathles 1975 ; Wu and Peltier 1982 ; Kaufmann and Lambeck 2002). Les 

observables postglaciaires, en particulier  l’observation  de  la  réponse  isostatique  de  la Terre 
solide, représentent donc des données essentielles pour contraindre la viscosité du manteau 

(ceci sera détaillé lors de la description de la réponse isostatique de la Terre solide dans cette 

partie). 

De nombreux travaux se sont questionnés sur la validité de tels modèles de Terre, avec 

une structure 1-D et une rhéologie linéaire. En effet, considérer une  telle  structure n’est pas 
réaliste  au  vu  des  variations  latérales  de  l’épaisseur  de  la  lithosphère, ou encore en 

considérant les observations de la tomographie montrant des variations latérales de 

température dans le manteau, associées à des variations latérales de la viscosité. De même, la 

rhéologie du manteau sur les cycles glaciaires est encore débattue. En effet, les 

expérimentations en laboratoire sur des roches et minéraux à hautes pressions et températures 

et soumis à de fortes contraintes, montrent que la vitesse de déformation ( ) augmente de 

façon non linéaire avec la contrainte (

฀

) et suit alors une loi de puissance (relation (6)) telle 

qu’elle est décrite dans Wu (1995). 

 
ij

n

EA '1 
 

(6) 

avec n, compris entre 2 et 6 et 

฀

-  +

!
%<@ %<@  la contrainte déviatorique équivalente 

et 

฀

%<@  les composantes déviatoriques de la contrainte. A est le paramètre de fluage, il dépend 

du type du matériau.  

Pour des contraintes plus faibles, la déformation est plutôt linéaire (soit n=1). La 

transition entre une rhéologie linéaire et non linéaire se situe dans le manteau supérieur mais 

ceci est mal contraint (Wu, 1995).  Considérer  une  rhéologie  linéaire  pour  l’ensemble  du 
manteau est donc sûrement une forte approximation (Giunchi and Spada, 2000) (Milne and 

Shennan, 2007). 

Comme nous  l’avons  indiqué précédemment, pour prendre en compte ces variations, 

que ce soit de la rhéologie ou la prise en compte des variations latérales de la viscosité et de 

l’épaisseur de  la  lithosphère, un modèle avec une résolution numérique en éléments finis ou 
volumes finis est nécessaire. Ainsi, de nombreux travaux utilisant cette méthode numérique 

ont  pour  but  d’évaluer  l’impact  du  choix  d’une  rhéologie  non  linéaire,  que  ce  soit  pour  la 
totalité du manteau (eg Wu 1993 ; Wu 1999) ou seulement pour le manteau supérieur associé 

à un manteau inférieur avec une rhéologie linéaire (eg Gasperini et al. 1992 ; Gasperini et al. 

2004 ; Dal Forno et al. 2005 ; Dal Forno and Gasperini 2007).  Si  l’utilisation  d’une 
rhéologie non linéaire pour l’ensemble du manteau a été rejetée, notamment parce que cela ne 
permettait  pas  d’obtenir  une  bonne  correspondance  avec  les  observations  du  niveau  marin 
relatif pour les régions en périphéries des anciennes régions englacées (Wu 1993 ;Wu 1995), 

une rhéologie dite mixte (manteau supérieur non linéaire et manteau inférieur linéaire), 

permet  d’obtenir  une  meilleure  correspondance  avec  les  observations, par exemple pour 

l’ancienne  calotte  Laurentide  (Dal Forno et al. 2005 ; Dal Forno and Gasperini 2007), 

qu’avec l’utilisation d’une rhéologie purement Newtonienne pour l’ensemble du manteau. Wu 
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(2002) montre lui, également pour la Laurentide, qu’une rhéologie composite mais avec cette 
fois une rhéologie non linéaire pour le manteau inférieur, présente une meilleure 

correspondance  avec  les  observations  qu’avec  l’utilisation  d’un  modèle  de  Terre  avec  une 
rhéologie  non  linéaire  pour  l’ensemble  du  manteau  ou  avec  une  zone  non  linéaire  sous  la 
lithosphère sur un manteau linéaire. Ces travaux utilisent une géométrie de Terre non 

sphérique, n’autorisant pas de résultats à l’échelle globale. Giunchi and Spada (2000) sont les 

premiers à appliquer une telle méthode numérique avec une géométrie sphérique, ceci afin 

d’évaluer  l’effet  du  choix  d’une  rhéologie  non  linéaire  pour  le  manteau  supérieur  sur  les 
déformations grandes longueurs d’ondes  postglaciaires.  Ils  concluent  alors  que  ces 
déformations deviennent insensibles à la viscosité du manteau inférieur si une rhéologie non 

linéaire est adoptée pour le manteau supérieur, ce qui les conduit à conclure que, dans une 

telle configuration,  les déformations grandes longueurs d’onde ne peuvent être utilisées pour 
contraindre la viscosité du manteau inférieur. Récemment, Wu and Wang (2008) ont 

également  utilisé  cette  méthode  pour  une  géométrie  sphérique  et  l’histoire  glaciaire  décrite 
par le modèle ICE-4G (Peltier, 1994).  Ils  estiment  que  l’épaisseur  de  glace  de la calotte 

Laurentide doit être modifiée et selon cette nouvelle configuration, ils montrent que 

l’utilisation d’un modèle de Terre avec une rhéologie non  linéaire dans  le manteau  inférieur 
permettrait de mieux correspondre aux observations du niveau marin relatif, aux taux de 

soulèvement observé par les GPS et aux observations de la gravité pour la région Laurentide, 

que les modèles de Terre avec une rhéologie non linéaire pour le manteau supérieur ou pour 

l’ensemble du manteau. 

Ainsi, si les observations et les résultats des modèles ne permettent pas de trancher sur 

la nature de la rhéologie du manteau inférieur et supérieur, ils montrent qu’il est nécessaire de 
considérer une rhéologie autre que linéaire pour tout le manteau dans la modélisation des 

effets de la fonte d’une calotte glaciaire. 

Les mêmes interrogations sont soulevées pour les variations latérales de la viscosité 

dans  le manteau et de  l’épaisseur de  la  lithosphère. Les premiers modèles  incluant de telles 
variations latérales étaient associés à une géométrie non sphérique de la Terre (eg Sabadini et 

al. 1986 ; Giunchi et al. 1997 ; Kaufmann and Wu 2002b)  avec  ensuite  l’utilisation  d’une 
histoire glaciaire plus réaliste et des variations de viscosité latérales définies à partir de la 

tomographie sismique (eg Wu 2005 ; Kaufmann et al. 2005). Les résultats de ces modèles 

permettent alors de conclure dans un premier  temps que  l’impact de  l’introduction de  telles 

variations latérales est suffisamment important pour être détecté par les mesures géodésiques 

telles que les GPS. Par exemple, Kaufmann and Wu (2002a) montrent, avec  l’exemple de  la 
Fennoscandie  et  de  la  mer  de  Barrent,  que  l’influence  des  variations  de  viscosité  sur  les 
signatures post- glaciaires peut être non négligeable, avec des différences de 1 à 2 mm/an par 

rapport aux prédictions des modèles 1-D comparées aux observations GPS. De même, les 

observations  du  niveau  marin  relatif  sont  utilisées  pour  observer  l’influence  de  la  prise  en 
compte des variations latérales d’épaisseur et de viscosité. Cependant, pour ces dernières, en 
comparant les prédictions des modèles et les observations, il est montré que les données 

situées à l’intérieur des anciennes régions glaciaires ne permettent pas de traduire les effets de 

ces variations alors que cela est discernable avec les données en périphérie de ces régions. Ces 

mêmes conclusions sont obtenues également par des modèles avec une géométrie sphérique 

(Wu and van der Wal, 2003). En effet, par exemple, Wu et al. (2005) montrent  qu’il  est 
possible  de  discerner  l’effet  de  l’utilisation  des  variations  latérales  de  viscosité  avec  les 
observations des variations du niveau marin relatif en périphérie des anciennes calottes. De 

même, Zhong et al. (2003) et Spada et al. (2006) montrent que la variation latérale de 

l’épaisseur  de  la  lithosphère  permet  d’obtenir  une  meilleure  correspondance  avec  les 
observations du niveau marin relatif, proches de la périphérie des régions anciennement 
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glacées en particulier pour la Fennoscandie. Cependant, Spada et al. (2006) n’obtiennent pas 
une  telle  correspondance  pour  d’autres  régions  telles  que  la  baie  d’Hudson.  En  effet  la 
comparaison des prédictions du niveau marin avec un modèle de Terre 1-D et 3-D avec les 

observations montre très peu de différences. Wang and Wu (2006) utilisent une autre méthode 

numérique de  résolution de  l’équation du niveau marin  (méthode CLFE, « Coupled Laplace 

Finite Element ») permettant d’inclure des variations latérales de viscosité non négligeables et 
leur modèle prend en compte l’autogravitation de la Terre, qui ne l’est pas dans le modèle de 
Spada et al. (2006). Avec  cet  autre  modèle,  ils  montrent  que  l’introduction  des  variations 
latérales de l’épaisseur de la lithosphère et de viscosité dans le manteau, permet une meilleure 

correspondance avec des données du niveau marin relatif à l’échelle globale qu’un modèle 1-

D.  

D’après ces résultats, considérer les variations latérales de l’épaisseur de la lithosphère 
et de la viscosité dans le manteau pour les modèles de Terre utilisés pour la résolution de 

l’équation  du  niveau  marin,  permettrait  d’obtenir  des  prédictions  plus  proches  des 
observations notamment pour le niveau marin relatif. Ainsi, même si le modèle de Terre 

radial est toujours utilisé (eg Peltier 2004) et considéré comme étant une bonne représentation 

de la viscosité du manteau pour les régions anciennement glacées (Paulson et al., 2005), 

l’impact de l’utilisation d’une structure plus réaliste est discernable et semble mieux expliquer 
les observations.  

Ainsi le choix du modèle de Terre et du modèle de l’histoire glaciaire est déterminant 

pour les prédictions des modèles de la résolution de l’équation du niveau marin. Le choix du 
modèle de glaciation semble impacter de façon plus importante les estimations devant le 

choix du modèle de structure de la Terre (Kaufmann and Lambeck, 2002). De même, Spada et 

al. (2006) montrent que les variations du niveau marin sont plus sensibles à la reconstruction 

de l’histoire glaciaire qu’à la structure de la Terre. Pour autant, Whitehouse et al. (2006) ont 

montré que les différences sur le signal du réajustement isostatique pour la région de 

Fennoscandie, si deux modèles de Terre 1D et 3D sont utilisés avec le même modèle de 

reconstruction de la calotte glaciaire, ne sont pas à négliger. De même, Engelhart et al. (2011) 

comparent pour la côte Est de l’Amérique du Nord, les observations des variations du niveau 

marin relatif Holocène avec les prédictions du niveau marin relatif, à partir de deux modèles 

de Terre 1-D et de  l’histoire  glaciaire  différente (ICE-5G ; VM5a Peltier and Drummond, 

2008 ; ICE-6G et VM5b Engelhart et al., 2011). Leurs résultats montrent que l’utilisation du 
modèle ICE-6G de même que la réduction de la viscosité dans le manteau supérieur du 

modèle VM5b permettent une meilleure correspondance avec  les données, alors qu’il  existe 
d’importants  écarts  avec ICE-5G et VM5a. Cependant les prédictions ne traduisent pas 

correctement les observations pour l’ensemble de la région. Ils concluent alors que ces écarts 
peuvent traduire l’importance de l’effet des variations latérales de la viscosité dans le manteau 
supérieur. 

La structure de la Terre et l’histoire glaciaire sont donc les paramètres en entrée de la 
modélisation  de  la  résolution  de  l’équation  du  niveau  marin. Comme nous  l’avons  indiqué, 
celle-ci a évolué suivant les processus pris en compte. Nous présentons ici ces différents 

processus qui constituent actuellement l’équation du niveau marin. 
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 Composante eustatique : variations du volume d’eau dans  le bassin 
océanique (glacio-eustatisme) 

Le  stockage  de  l’eau  sous  forme  de  calottes  glaciaires  ou  leur  fonte  suivant  les 
changements  climatiques  contrôlent  le  volume d’eau  dans  le  bassin  océanique. L’amplitude 
des variations du niveau marin induites dépend donc du volume de glace stocké qui sera 

ensuite amené à fondre et donc à apporter un volume d’eau supplémentaire au volume d’eau 
présent avant la fonte. Ainsi, pour estimer cette amplitude il faut connaître le volume total de 

glace à un temps donné. Seule la quantité de glace stockée sur les continents doit être prise en 

compte, puisque les glaces « océaniques »,  lorsqu’elles  se  forment,  déplacent  environ  le 
même volume d’eau qu’elles ajoutent  lorsqu’elles  fondent  (modulo les variations de densité 

liées à la salinité), ce qui n’a donc pas d’impact sur le niveau marin face à l’amplitude générée 
par la fonte des calottes continentales.  

Actuellement le volume de glaces « continentales »  sur  Terre  est  d’environ  30.106
 

km
3
. Ainsi, si ce  volume n’existait pas à certaines périodes géologiques (comme le Crétacé 

par exemple mais cela sera discuté plus précisément dans le Chapitre 3) ou s’il était amené à 

fondre,  l’impact  sur  le  niveau  marin  serait  une  augmentation  d’environ  74  mètres  (si  l’on 
prend en compte la perte de volume lors du passage de  l’état  solide à  liquide) par  rapport à 
l’actuel 
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 (V pour volume et S pour surface).  Si  l’on  prend  en  compte  le 

réajustement isostatique engendré par ce poids supplémentaire d’eau, cette fonte conduirait à 
une augmentation du niveau marin d’environ 54 m, ce qui est en accord avec l’estimation de 
Miller et al. (2005). 

De même, il possible d’estimer que le volume de glace, associé à un niveau marin plus 
bas d’environ 120 m il y a 20 000 ans, était d’environ 47,65.106

 km
3
. Ceci est en accord avec 

les estimations de 46 à 52.10
6
 km

3
 discutées précédemment. 

D’après  le  dernier  rapport  du  GIEC  en  2007,  la  fonte  des  calottes  actuelles  et  des 
glaciers a conduit à une augmentation du niveau marin de 1,1  0,5 mm/an sur 1961-2003 et 

de 2,8  0,7 mm/an pour 1993-2003. La plus forte contribution à la hausse du niveau marin 

actuelle vient de la fonte des glaciers, en effet la seule fonte de ceux-ci a entraîné une 

augmentation du niveau marin de 0,5  0,18 mm/an de 1961-2003 et de  0,77 0,22 mm/an 

pour 1993-2003, alors qu’elle est  inférieure à 0,2 mm/an de par la  fonte de l’Antarctique ou 
du Groenland pour les mêmes périodes. De plus, depuis 2003 la fonte des glaciers s’accélère. 
Ainsi, de 2005 à 2010, la contribution de la fonte des glaciers et des calottes à la hausse du 

niveau marin est à près de 80% contre 55% de 1993 à 2007 (Cazenave and Llovel, 2010). Les 

conséquences de cette fonte rapide des calottes de glace n’engendrent cependant pas qu’une 
variation  du  volume  d’eau  dans  le  bassin  global,  elles  s’accompagnent  également  d’une 
signature variable spatialement des variations du niveau marin. Ceci est décrit par exemple 

dans Mitrovica et al. (2009) : une masse de glace exerce une attraction gravitationnelle sur les 

masses  d’eau  qui  l’entourent. Ainsi,  si  la  calotte  fond,  la  force  gravitationnelle  exercée  par 
celle-ci diminue. Ceci provoque alors une migration de l’eau,  de  la  périphérie  de  la  calotte 
vers le  large. Il est estimé que, jusqu’à 2000 km de la calotte, cette migration domine, ce qui 
entraîne  une  baisse  du  niveau  marin,  alors  qu’au  loin,  la  migration  de  l’eau  s’ajoute  à 
l’augmentation du volume d’eau dans le bassin global, ce qui conduit alors à une hausse du 
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niveau  marin  d’une  amplitude  supérieure  à  la  signature  eustatique,  comme  illustré  sur  la 
figure 20 (Mitrovica et al., 2009).  

 

Figure 20 : Signatures spatiales des variations du niveau marin dans le cas d’une fonte 
de l’Ouest de la calotte Antarctique (Mitrovica et al., 2009) 

Estimations des variations du niveau marin faites à partir du modèle de Kendall et al. (2005) prenant en 

compte la rotation de la Terre, la structure calotte marine (cette structure sera décrite plus loin dans cette 

partie) et considérant une géométrie variable des traits de côtes au cours du temps. Les estimations sont 

normalisées par l’amplitude eustatique associée à la fonte totale de l’Ouest de la calotte, soit environ 5 mètres 
d’après le 4ème rapport du GIEC.  

Cette distribution spatiale est importante à considérer pour les prédictions des 

variations  du  niveau  marin  actuelles  car,  suivant  la  situation  géographique,  l’impact  de  la 
hausse du niveau marin sera plus important, comme par exemple ici pour la côte Est des 

Etats-Unis  où,  selon  ces  prédictions,  la  hausse  du  niveau  marin  serait  d’environ  1,3 m plus 
élevée que l’amplitude eustatique associée, soit une élévation totale de 6,3m (Mitrovica et al., 

2009). D’autres estimations avec des amplitudes différentes existent, par exemple Bamber et 

al. (2009) obtiennent des amplitudes plus faibles pour cette même région. Ces différences 

s’expliquent par le choix du modèle de la structure élastique de la Terre utilisé ou la méthode 
de résolution de l’équation du niveau marin utilisée (Mitrovica et al., 2011). Mitrovica et al. 

(2011) montrent également que la considération  d’une  structure  de  Terre  3-D a un effet 

négligeable sur les prédictions et concluent ainsi que la complexité apportée par ce type de 

modèle n’est pas nécessaire dans ce cas pour ces estimations. 

Ainsi  le  stockage ou  la  fonte  d’un  volume de  glace peut entraîner des variations du 

niveau marin global puisqu’il modifie  le  volume d’eau  total dans  le  bassin global,  avec des 
amplitudes pouvant être  importantes, d’environ 100 m, sur des temps inférieurs à 100 000 

ans. Cependant, ces estimations dépendent  fortement de  l’évaluation du volume de glace au 
cours du temps, or celui- ci  reste  mal  connu.  Pour  le  cas  d’une  fonte  rapide  comme 
actuellement ce processus implique également une signature non uniforme des variations du 

niveau marin. 

 Composante isostatique (glacio-hydro isostasie) 
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La  mise  en  place  ou  la  fonte  d’une  calotte  de  glace  sur  la  lithosphère  engendre  des 
réajustements isostatiques entraînant donc des mouvements verticaux de la Terre solide. Cette 

déformation isostatique a deux composantes : glacio-isostatique et hydro-isostatique (Clark et 

al., 1978). En effet, la décharge ou la charge de l’étendue glaciaire produit un soulèvement ou 
une subsidence respectivement de la lithosphère par le fluage du manteau (figure 21) mais 

également  le volume d’eau ajouté ou enlevé dans  le bassin océanique engendre de  la même 
façon un réajustement isostatique.  

 

Figure 21 : Principe du réajustement glacio-isostatique 
Les flèches rouges indiquent le soulèvement, les bleues la subsidence;  l’étendue latérale maximale de la 

calotte glaciaire; 0 , la déflection initiale sous le poids de la glace; , le soulèvement associé à la fonte de la 

glace. 

Le soulèvement ou la subsidence de la lithosphère perdure après la fonte complète des 

calottes,  comme  c’est  le  cas  actuellement  pour  la  Fennoscandie  ou  la  baie  d’Hudson.  Le 
manteau  n’ayant  pas  un  comportement  purement  élastique,  le  temps  de  réponse  à  la 
déformation  et  le  retour  à  l’état  initial,  jusqu’à  l’équilibre isostatique, dépendent des 

propriétés  rhéologiques  et  de  la  structure  de  l’ensemble  lithosphère,  manteau  supérieur  et 
inférieur. La réponse de la Terre solide dépend donc de ce temps de réponse (temps de 

relaxation ), son amplitude est décroissante dans le temps (relation (7) ; Turcotte and 

Schubert, 2002), à partir du début du délestage de la lithosphère, associé à la fonte, jusqu’à 
l’équilibre isostatique. 
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Avec ݉ étant le déplacement vertical de la lithosphère induit par la fonte de glace, t 

correspondant à l’âge à partir duquel  la calotte de glace commence à fondre, et 
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l’estimation de la déflection initiale sous le poids de la glace (à partir du principe d’isostasie). 
EG est l’épaisseur de la glace, G la densité de la glace et m la densité du manteau. 

Suivant  l’étendue  des  calottes  glaciaires,  le  signal  engendré  peut  être  global  car  la 
redistribution des masses dues aux réajustements isostatiques concerne alors l’ensemble de la 
Terre solide. Cependant ses effets sont fortement dépendants de la localisation par rapport aux 

régions glaciaires (comme cela a été indiqué précédemment dans cette partie et illustré par la 

figure 17). En effet, proche de celles-ci, la déformation de la Terre solide est dominante 

devant le signal global du glacio-eustatisme, avec des vitesses pouvant atteindre 10 mm/an de 
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soulèvement comme c’est le cas pour la baie de Bothnie dans le centre de la Fennoscandie (eg 

Johansson et al. 2002). Ainsi le niveau marin relatif dans ces régions montre une chute. De 

même, la charge supplémentaire d’eau dans les bassins océaniques engendre alors une baisse 
du niveau marin.  

Les réseaux GPS permettent actuellement de mesurer directement les vitesses 

verticales de la lithosphère, engendrées par ce processus (eg le réseau BIFROST, The 

Baseline Inferences for Fennoscandian Rebound Observations Sea Level and Tectonics, 

Milne et al. 2001), de même que les enregistrements des variations du niveau marin relatif, 

passées ou récentes, avec les marégraphes qui enregistrent à la fois les mouvements verticaux 

et les variations du niveau marin (ceci sera développé dans le chapitre 2) ou encore avec les 

mesures des vitesses de variation du champ de gravité par le satellite GRACE (Gravity 

Recovery and Climate Experiment) (eg Tamisiea et al. 2007 ; Steffen et al. 2009). Dans le 

cadre  de  la  résolution  de  l’équation  du  niveau  marin,  ces observations  du  signal  isostatique 
permettent de contraindre les modèles en les comparant aux prédictions et représentent des 

contraintes importantes pour l’estimation de la viscosité (Paulson and Richards, 2009). Dans 

cet  objectif,  la  Fennoscandie  a  fait  par  exemple  l’objet  de  nombreux  travaux  (eg  Cathles 

1975 ; Fjeldskaar 1994 ;Mitrovica 1996 ; Milne et al. 2001), conduisant à des estimations 

différentes de la viscosité ou de l’épaisseur de la lithosphère élastique (Steffen and Wu, 2011), 

allant par exemple d’une viscosité moyenne du manteau de 10
21

 Pa.s à 3-10.10
20

 Pas.s pour le 

manteau supérieur et 2-4.10
21

 Pa.s pour le manteau inférieur. Certains modèles tels que 

Peltier (2004) et Paulson et al. (2007), permettent d’évaluer  l’impact actuel de  l’ajustement 
isostatique à l’échelle globale. Le signal spatial attendu est donc connu mais sa quantification 

dans le cadre de la résolution de l’équation du niveau marin dépend des modèles de glaciation 
et de Terre utilisés. De plus, afin de traduire correctement les effets de charges, hormis la 

définition de l’extension et de l’épaisseur de l’histoire glaciaire, les éléments suivants doivent 
également être pris en compte et intégrés à l’équation du niveau marin :  

 La migration des traits de côtes  

Les  premières  formulations  de  l’équation  du  niveau  marin  imposaient  une  surface 
constante du bassin océanique global au cours du temps. Or, les traits de côtes migrent dans 

les  terres  ou  vers  l’océan  suivant  les  hausses  ou  baisses  du  niveau  marin.  La  surface 
supportant la charge des eaux océaniques varie donc au cours du temps, ce qui doit alors être 

pris  en  compte  dans  les  modèles,  ceci  en  l’absence  ou  présence  de  calottes  marines  (elles 
seront décrites par la suite dans cette partie). Lambeck and Nakada (1990) et Johnston (1993) 

sont les premiers à considérer cela dans le cadre de la modélisation des effets postglaciaires. 

Par la suite Peltier (1994) propose une méthode utilisant la fonction océan mais de façon à ce 

qu’elle  soit  fonction  du  temps,  afin de prendre ainsi en compte les transgressions et 

régressions et donc les migrations des traits de côtes associés depuis le dernier maximum 

glaciaire. Il considère les traits de côtes actuels et ceux au temps t0 correspondant au 

maximum glaciaire. Milne and Mitrovica (1998), Milne and Mitrovica (1998) et Milne et al. 

(1999) proposent sur la base de la méthode employée par Johnston (1993) une approche 

incrémentale, avec une discrétisation de la période t0 à t en N pas de temps, afin de traduire 

l’évolution  des  traits  de  côtes  durant  cette  période.  Ceci  permet,  selon  Mitrovica  (2003), 

Lambeck et al. (2003), Mitrovica and Milne (2003) et Kendall et al.  (2005), de réduire une 

surestimation ou sous estimation des prédictions du niveau marin liées à la méthode de Peltier 

(1994) comme  il  l’est montré  sur  la figure 22 (Mitrovica, 2003). En effet Mitrovica (2003) 

estime que l’utilisation de la méthode de Peltier (1994) peut engendrer pour certaines régions 

une  erreur  maximum  de  l’ordre  de  l’amplitude  eustatique,  soit   125m sur la période du 

dernier maximum glaciaire à aujourd’hui. 
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Figure 22 : Principe de la migration des traits de côtes et erreurs associées (Mitrovica, 

2003) 
indique le principe de la migration du trait de côte, (B) montre l’erreur associée à la méthode de Peltier (1994) 

par la partie grisée, (C) la méthode itérative de G. A. Milne and Mitrovica (1998) et l’erreur associée en gris. O 
est la fonction océan. T0 correspond au temps initial, au moment du maximum glaciaire;  et  sont les 

coordonnées des lieux correspondants. 

Peltier and Drummond (2002) apporte alors une modification de leur méthode 

(Peltier, 1994) en ajoutant la prise en compte du « broad shelf effect » soit la considération de 

la morphologie en grand plateau de certaines côtes. En effet ils considèrent que, pour les côtes 

étroites,  l’empiètement de  l’océan est  faible et qu’ainsi  l’impact  sur  la prédiction du niveau 

marin  pour  ces  régions  est  négligeable  alors  qu’il  est  important  pour  les  côtes  avec  une 
morphologie en plateau qui favorise un large empiètement de l’océan. Il n’y a pas de détails 
sur la méthode employée pour inclure cet effet mais les résultats montrent que ceci améliore 

de façon importante leur méthode de la prise en compte de la migration des traits de côtes au 

cours  du  temps  dans  l’équation  du  niveau  marin  (Mitrovica 2003 ; Kendall et al. 2005) et 

ainsi leurs prédictions des variations du niveau marin pour les régions concernées, telles que 

la côte Est de l’Amérique du Sud (Peltier and Drummond, 2002). 



! %$!

Ainsi  l’absence  de  la  considération  de  la  migration  des  traits  de  côtes ou les erreurs 

liées au type de méthode utilisée peuvent engendrer une sur ou sous- estimation d’amplitude 
importante, supérieure à 100m, sur les prédictions du niveau marin. 

 Les calottes marines 

Les  calottes  glaciaires  se  prolongent  parfois  sur  l’océan,  comme  c’est  le  cas  par 
exemple de la calotte Ouest de l’Antarctique. Une grande partie se situe alors sous le niveau 
marin. Ainsi, lorsque ces portions fondent, elles ne contribuent pas aux variations du niveau 

marin  de  la  même  façon  qu’un  inlandsis  situé  uniquement  sur  un  socle  continental. 
Notamment,  lors  de  leur  fonte,  un  flux  d’eau  va  venir  occuper  la  place  libérée  par  la  glace 
(schéma B de la figure 23) et donc apporter une charge d’eau.  

 

Figure 23 : Calottes marines et non marines Kendall et al. (2005) 
A: variation eustatique du niveau marin à la suite de la mise en place au temps tj-1 d’une calotte située 

uniquement sur un socle continental, et suite à sa fonte jusqu’au temps tj . B: Même principe que pour A mais 
pour une calotte dite marine, qui se prolonge sur l’océan. 

Milne et al. (1999) montrent que cet effet a un impact sur le niveau marin relatif, à la 

fois pour les régions proches des côtes concernées mais également pour les régions très 

éloignées. Cela conduit à une baisse du niveau marin global. Deux approches différentes sont 

utilisées pour prendre en compte cet effet (Mitrovica and Milne 2003 ; Kendall et al. 2005). 

Milne et al. (1999) et Lambeck et al. (2003) incorporent les effets de la charge locale de l’eau 
et  les  effets  gravitationnels  associés  au  flux  d’eau  en  modifiant  l’équation  du  niveau  marin 

alors que Peltier (1998b) calcule a posteriori le volume  total du  flux d’eau dans  les  régions 
concernées et son impact sur les variations eustatiques. 

Milne et al. (1999) montrent que si cet effet n’est pas pris en compte, cela conduit à 
une surestimation du niveau marin relatif pour les régions proches des calottes et une sous- 

estimation du volume de glace du dernier maximum glaciaire d’environ 10%. En effet, pour 

les régions avec des calottes marines au dernier maximum glaciaire comme pour la baie 

d’Hudson ou le golfe de Bothnie, les prédictions du niveau marin relatif peuvent être affectées 
jusqu’à 100m Kendall et al.  (2005).  
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Ainsi le réajustement isostatique suite à la mise en place ou à la fonte de calottes 

glaciaires  sur  la  lithosphère  induit des variations du niveau marin  relatif,  à  l’échelle globale 

mais de façon non uniforme. Son temps caractéristique dépend de la durée des périodes 

glaciaires/interglaciaires et du temps de relaxation du manteau avec une amplitude 

décroissante au cours du temps. Cependant la redistribution des masses engendrée par le 

réajustement isostatique implique d’autres processus faisant varier le niveau marin.  

 Composante rotationnelle, divagation polaire 

La redistribution des masses, suite au réajustement isostatique, perturbe la rotation de 

la Terre, ce qui déforme le géoïde et la Terre solide et affecte ainsi le niveau marin relatif, sur 

le même principe que celui que nous avons décrit dans la partie 1.2.1.6. Cet effet n’était pas 
pris en compte dans  l’équation du niveau marin  de Farrell and Clark (1976) qui ne prenait 

pas en compte la rotation de la Terre. Par la suite, de nombreux travaux, tels que Wu and 

Peltier (1984) ; Bills and James (1996), ont permis d’étendre cette théorie pour y inclure les 
effets rotationnels. Milne and Mitrovica (1996) et Milne and Mitrovica (1998) sont les 

premiers à  les  intégrer  à  l’équation  du  niveau  marin.  Les  effets  de  la  divagation polaire 

dominent  et  produisent  un  signal  caractéristique  de  degré  2  et  d’ordre  1,  prenant  donc  la 
forme  de  quadrants,  avec  des  effets  nuls  au  niveau  de  l’équateur  et  entre  les  quadrants, 
comme il l’est illustré sur la figure 24 (Mitrovica et al., 2005).  

 

Figure 24 : Signal du niveau marin relatif engendré par les effets rotationnels (Mitrovica 

et al., 2005) 
Impact de l’intégration des effets rotationnels sur les prédictions du niveau marin relatif dans le cadre de la 
résolution de l’équation du niveau marin pour le dernier maximum glaciaire. Ces prédictions ont été réalisées 

selon la méthode présentée par (Mitrovica et al., 2005), avec un modèle de Terre imposant une lithosphère 

purement élastique d’une épaisseur de 100km, un manteau supérieur avec une viscosité de 1021
 Pas et celle du 

manteau inférieur de 2.10
21

Pas  

Milne and Mitrovica (1996), Milne and Mitrovica (1998) et Peltier (1998a) montrent 

ainsi que si ces effets ne  sont pas pris en compte dans  la résolution de  l’équation du niveau 
marin, les prédictions du niveau marin relatif depuis le dernier maximum glaciaire peuvent 

être affectées d’erreurs d’une amplitude  jusqu’à 7 à 8 m dans  les quadrants. De même, cela 
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peut produire des erreurs de plus de 0,15 mm/an sur les prédictions des variations actuelles du 

niveau marin, ce qui est discuté également par Mitrovica et al. (2001). Cependant, si le signal 

spatial du niveau marin relatif engendré par les effets rotationnels est établi, plusieurs travaux 

ont montré que les prédictions de son amplitude par ces modèles, étaient fortement 

dépendantes du modèle de Terre choisi, que ce soit de la viscosité du manteau inférieur ou de 

l’épaisseur de la lithosphère élastique (eg Mitrovica and Milne 1998 ; Johnston and Lambeck 

1999 ; Nakada 2000). Récemment, l’amplitude du signal a été remise en cause par Mitrovica 

et al. (2005) sur la base des résultats de Nakada (2002). En effet, ces derniers ont testé la 

sensibilité des prédictions des vitesses de la divagation polaire à la rhéologie de la lithosphère 

et ont ainsi mis en évidence une incohérence : les prédictions de la vitesse de la divagation 

polaire actuelle prédite en utilisant un modèle de Terre avec une lithosphère élastique sont 

différentes de celles obtenues avec une lithosphère viscoélastique, même si la viscosité de 

cette dernière devient très élevée (10
26

 Pas par exemple). Mitrovica et al. (2005) montrent 

alors que les prédictions de la vitesse actuelle de la divagation polaire sont surestimées car le 

formalisme  de  la  théorie  utilisée  jusqu’à  présent  impose  l’utilisation  du  même  modèle de 

Terre pour le calcul de la déformation de la Terre et du forçage du potentiel centrifuge, en 

réponse  à  la  mise  en  place  d’une  charge  en  surface,  que  pour  le  calcul  de  l’aplatissement 
existant de la planète, ce qui conduit à une sous-estimation de celui-ci. Or, plus la planète est 

aplatie, plus son vecteur rotation est stable en présence d’une charge en surface, ce qui induit 
donc une vitesse de divagation polaire plus faible. Ainsi Mitrovica et al. (2005) a revisité la 

théorie  existante  afin  d’écarter  ce  problème  et,  en  plus,  de  tenir  compte  des  effets  de  la 

convection  mantellique  sur  l’aplatissement  de  la  Terre.  Ils  montrent  alors  que  les  effets 
rotationnels sont surestimés pour les observables telles que le niveau marin relatif. Cette 

nouvelle forme a été utilisée par la suite pour des travaux sur les prédictions de la vitesse 

actuelle de la divagation polaire engendrée par la fonte du dernier maximum glaciaire 

(Nakada 2009 ; Matsuyama et al. 2010). 

Ainsi  l’équation du niveau marin permet de regrouper et d’établir  la relation entre les 
processus contrôlant les variations du niveau marin lors des variations climatiques entraînant 

la mise en place et la fonte de calottes glaciaires, en assurant que la surface des océans reste 

une surface de potentiel gravitationnel constant. Cette équation a évolué depuis sa formulation 

par Farrell and Clark (1976) et elle diffère suivant les modèles existants, ce qui implique des 

variations  des  estimations  qu’ils  permettent  de  calculer.  Or,  actuellement,  il  est  essentiel 
d’estimer l’impact du réchauffement sur le niveau marin, ainsi,  les estimations des variations 

du niveau marin causées par la fonte des calottes depuis le dernier maximum glaciaire sont 

particulièrement importantes afin de retirer cet effet aux observations actuelles et isoler ainsi 

les variations engendrées par le réchauffement. Pour cela, les différentes mesures des récentes 

variations du niveau marin sont « décontaminées » du signal post- glaciaire, comme par 

exemple pour les enregistrements des marégraphes (Peltier 2001, ceci sera largement 

développé dans le Chapitre 2). Il en est de même pour les mesures de l’altimétrie satellitaire, 
pour lesquelles Peltier (2001) et Douglas and Peltier (2002) suggèrent une correction de -0,3 

mm/an à cause de l’augmentation de la capacité des bassins océaniques, suite à la déformation 

de la Terre solide depuis le dernier maximum glaciaire. Plus tard, Peltier (2009) obtiennent la 

même valeur avec le modèle plus récent ICE-5G (VM2) (Peltier, 2004). Tamisiea (2011) 

montrent cependant que des erreurs importantes peuvent être engendrées lors de la correction 

des différents types de mesures, particulièrement pour les mesures des variations de la masse 

d’eau  des  océans  par  le champ de gravité (actuellement par le satellite GRACE). Pour la 

correction des mesures altimétriques, il montre que celle-ci peut être comprise entre -0,15 à -

0,5 mm/an. De même les corrections sont fortement dépendantes des modèles utilisés. Par 

exemple, Kendall et al. (2006) montrent  l’impact  de  l’utilisation  de  différents modèles de 
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Terre, notamment l’effet de l’intégration des variations latérales de la viscosité du manteau et 
de  l’épaisseur  de  la  lithosphère.  Ils  mettent  en  évidence  que  la  prise  en  compte  de  telles 
variations peut engendrer des différences entre les prédictions d’un modèle 1-D et 3-D pour 

300 sites d’enregistrements marégraphiques, de plus de 0,2 mm/an pour 50% des sites et 0,5 
mm/an pour 25%. De même, plus tard, Davis et al. (2008) montrent pour la côte Est des 

Etats-Unis,  que  la  considération  d’une  structure  3-D, avec des variations latérales de la 

viscosité du manteau inférieur, conduit à des différences de 0,5 mm/an par rapport aux 

prédictions pour ces sites avec un modèle 1-D. Ceci  contribue  à  montrer  l’importance  de 
considérer des structures 3-D pour  la  correction  des  mesures  des  marégraphes,  ce  qui  n’est 
actuellement pas le cas à l’échelle globale.  

Ainsi les observations des effets des processus liés à la fonte des calottes glaciaires 

sont nécessaires pour contribuer à mieux contraindre les modèles les corrections estimées. 

C’est  l’un  des  objectifs  du  groupe  de travail PALeo constraints on Sea-level (PALSEA) 

PAGES (Past Global Changes)/IMAGES (International Marine Past Global Changes 

study)/WUN (World University Network) (Mitrovica et al., 2011) qui regroupent les travaux 

de modélisations et d’observations des causes et des signatures des variations du niveau marin 

avec différentes approches, données et période de temps.   

1.2.2.2. Stockage des eaux continentales et effets anthropiques 

Plus  il y a d’eau stockée sur les continents, moins celle-ci arrive  jusqu’aux océans et 
inversement. Ainsi, par ce processus, les variations du stockage des eaux continentales 

influent sur les variations du niveau marin global. 

Les eaux continentales sont stockées sur les continents via différents réservoirs tels 

que le manteau neigeux, la végétation, les aquifères et nappes phréatiques, les eaux contenues 

dans le sol ou dans les réservoirs de surface tels que les lacs. Les variations de la quantité 

d’eau  contenue  dans  ces  réservoirs  dépendent  du  bilan  entre  les  précipitations, 
l’évapotranspiration et le ruissellement vers les océans (Milly and Shmakin, 2002). Ainsi elles 

sont liées aux variations climatiques qui influent sur ces trois composantes. Elles sont 

également fortement liées à des processus anthropiques qui agissent sur les réservoirs de 

surface ou subsurface. Ces différents processus sont décrits par exemple par Sahagian (2000) 

et Gornitz (2001). Les processus induisant une baisse du niveau marin sont notamment la 

construction  de  barrages  et  l’irrigation  qui  limitent  l’écoulement  de  l’eau  vers  les  océans, 
tandis que ceux engendrant une hausse du niveau marin sont la déforestation et le pompage 

des nappes phréatiques. En effet, la déforestation induit une diminution de 

l’évapotranspiration et de  l’infiltration d’eau dans  le  sol,  favorisant  son écoulement vers  les 
océans. De même, le pompage des nappes phréatiques se fait plus vite que le stockage de 

l’eau  dans  celle-ci pour des usages agricoles  ou autres,  l’eau  se  retrouvant  ainsi  finalement 
dans les océans. Même si l’effet de ces processus est connu, il est très difficile de chiffrer leur 
contribution sur le stockage des eaux continentales et ainsi leur impact sur le niveau marin en 

raison d’un  manque d’information  et  de  suivi  des  différentes  composantes. Le  processus  le 
mieux connu est  l’effet de la construction des barrages. Par exemple, Chao et al. (2008) ont 

estimé à -0,55 mm/an  l’effet de  la construction des barrages  (plus de 30 000)  sur  le niveau 
marin global, durant les 50 dernières années. Ces processus anthropiques agissent également 

sur les mouvements verticaux de la lithosphère. En effet l’extraction de fluides de subsurface 
et le drainage des eaux de surface engendrent un affaissement du sol. C’est le cas par exemple 
au Sud de la Louisiane, où l’extraction de fluides entraîne une subsidence estimée de 8 à 23 
mm/an (cf. Letetrel 2010) Il en est de même pour les extractions d’eaux souterraines à Venise 
et en Floride ou les pompages de Pétrole au Venezuela.  
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Avant le  lancement de la mission GRACE,  les estimations de  l’effet du stockage des 
eaux continentales sur le niveau marin étaient réalisées à partir des modèles développés pour 

les études du climat (e.g. Milly et al. 2003 ; Ngo-Duc et al. 2005). Par la suite les données de 

GRACE ont permis d’évaluer cet impact. Par exemple, Llovel et al. (2010) ont estimé à -0,22  0,05 mm/an  l’effet de la variation du stockage des eaux continentales sur le niveau marin 

global, sur la période de 2003 à 2009, à partir de l’observation par GRACE des grands bassins 
hydrologiques tels que  l’Amazone,  le Mississipi,  le Gange et autres. Dans  le dernier rapport 
du GIEC, la contribution de ce processus est considérée comme étant inférieure à 0,5 mm/an. 

Ainsi le stockage des eaux continentales contribue à des variations du niveau marin 

global  avec  de  faibles  vitesses.  De  plus,  il  n’agit  pas  à  long  terme  mais  présente des 

variabilités interannuelles ou décennales Milly et al. (2009). La contribution des processus 

anthropiques sur le stockage des eaux continentales n’est pas encore bien connue , par contre 
leurs effets sur les mouvements verticaux de la lithosphère sont mieux connus et peuvent 

engendrer des mouvements verticaux importants. 

1.2.2.3. Autres processus 

D’autres processus peuvent impacter les variations du niveau marin et les mouvements 

verticaux mais avec des amplitudes et une variabilité bien connue ou une localisation précise. 

C’est le cas des effets de marées, océaniques ou terrestres. L’attraction gravitationnelle de la 
Lune et  du  Soleil  peut  en  effet  engendrer  des  amplitudes  importantes  mais  c’est  un 
phénomène  périodique  qui  n’intervient  pas  dans  l’étude  de  l’évolution  des  variations  du 
niveau  marin,  si  ce  n’est  pour  retirer  son  signal  aux  observations  des  marégraphes  ou  des 

GPS. Ceci peut être fait précisément par le biais de modèles car les différentes composantes 

sont maintenant bien décrites, de même que des modèles sont utilisés pour traiter l’effet de la 
pression atmosphérique et de la surcharge océanique qui peut entraîner des mouvements 

verticaux associés à chaque marée. 

Le volcanisme, par le gonflement ou le dégonflement au niveau du volcan, peut 

induire des mouvements verticaux et des variations du niveau marin relatif bien visibles dans 

les enregistrements marégraphiques et géodésiques, comme le montre Cazenave et al. (1999) 

pour le volcan Socorro. De même la sismicité peut engendrer des mouvements verticaux et 

des variations du niveau marin relatif, brefs mais de grande amplitude.  
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1.3. Observations et quantification des variations du niveau 
marin et des mouvements verticaux terrestres 

Suivant les intervalles de temps observés, les méthodes et instruments utilisés pour 

mesurer ou reconstruire les variations du niveau marin, relatif ou absolu, diffèrent. Ainsi, dans 

cette partie, les différents moyens  d’observations  des  variations  du  niveau  marin  et  des 
mouvements  verticaux  de  la  lithosphère  sont  décrits  pour  l’actuel  puis  sur  les  temps 
géologiques, ceci afin de faire un état des lieux des moyens disponibles pour quantifier ces 

variations et leurs limites.  

1.3.1. Observations et quantification des variations actuelles 

Les observations dites actuelles correspondent aux mesures disponibles enregistrées 

sur des temps inférieurs au siècle. 

1.3.1.1. Mesures des variations du niveau marin 

La mesure directe des récentes variations du niveau marin, est acquise à partir de deux 

types  d’instruments : les marégraphes et les altimètres. Les observations acquises par les 

altimètres et les marégraphes diffèrent principalement par le type de mesure : les marégraphes 

mesurent le niveau marin relatif alors que les altimètres, le niveau absolu. Elles diffèrent 

également  par  la  durée  de  leur  temps  d’observation,  certains  marégraphes  fournissant  des 
données  depuis  le  siècle  dernier,  alors  que  l’observation  continue  par  les  altimètres  n’a 
commencé que depuis moins de vingt ans.  

 La marégraphie 

Les marégraphes sont les premiers instruments permettant de mesurer les variations du 

niveau marin.  Cette  étude  s’effectuait  au  XVIIIème
 siècle par simple lecture de la hauteur 

d’eau  sur  une  échelle  graduée, l’échelle  de  marée  située  au  niveau de certains ports. Les 

marégraphes mécaniques se sont développés ensuite au XIX
ème

 siècle, permettant ainsi un 

enregistrement  automatique  des  hauteurs  d’eau  mesurées  par  le  marégraphe.  Les  premiers 
instruments mécaniques sont des marégraphes à flotteurs. Le principe de mesure s’appuie sur 
le déplacement vertical d’un  flotteur dans un tube,  le puits de tranquillisation, qui permet de 
filtrer mécaniquement les oscillations de faibles longueurs d’onde de la surface de l’eau. Les 
déplacements verticaux du flotteur sont tracés sur un rouleau de papier qui fournit alors un 

enregistrement automatique des hauteurs d’eau en fonction du temps. L’un des exemples  les 
plus connus de ce type de marégraphe est celui installé à Marseille depuis 1885. Les 

instruments se sont ensuite perfectionnés. En effet des marégraphes permettant un 

enregistrement numérique et un accès à distance pour collecter les données ont été 

développés, c’est le cas des marégraphes à ultrasons, dont les enregistrements reposent sur la 

mesure du temps de propagation de l’aller- retour d’une onde acoustique entre l’émetteur et la 
surface  de  l’eau.  Les  marégraphes  à  pressions,  eux,  mesurent  la  pression  exercée  par  la 
colonne  d’eau  au-dessus  de  l’appareil  immergé. Dans tous les cas, les stations mesurent et 

enregistrent la hauteur de la surface de la mer au point précis où il se situe à chaque heure de 

la journée. Ils sont installés sur la côte, souvent dans les ports, et fournissent alors des 

mesures par rapport à une référence terrestre locale définie par rapport à des repères matériels 

proches  du  socle  de  l’instrument.  Ceci  doit  ainsi  assurer  la  continuité  et  la  cohérence  des 
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observations, même s’  il  y a  remplacement de  l’instrument.  Les mesures fournies sont donc 

locales et relatives. 

Par la suite  j’ai utilisé  la base de données des mesures marégraphiques  fournie par le 
PSMSL (Permanent Service for Mean Sea Level). Le PSMSL a été établi en 1933, il est 

responsable de la collecte, de l’analyse, de  l’interprétation, de  la diffusion et de  l’archivage 

des données du niveau marin issues du réseau mondial de marégraphes. Il fournit la plus 

grande base de données des mesures marégraphiques. Celles- ci sont fournies sous forme de 

moyennes mensuelles ou annuelles. Les premières sont obtenues à partir des moyennes 

journalières, moyennes de  la hauteur d’eau mesurée à chaque heure de la journée, alors que 

les moyennes annuelles sont calculées à partir des moyennes mensuelles, en prenant en 

compte le nombre de données manquantes. Cependant, lorsque les lacunes sont trop 

importantes le PSMSL le signale. Les données sont également disponibles suivant deux 

formats :  d’une  part,  les  données  « metric », moyennes mensuelles et annuelles du niveau  

marin fournies par les responsables de chaque station, et enregistrées directement dans des 

fichiers, sans aucun contrôle du PSMSL, et d’autre part, les données « RLR » (Revised Local 

Reference), moyennes mensuelles et annuelles produites par le PSMSL. Ces dernières ont 

l’avantage  d’avoir  subi plusieurs contrôles et traitements (détaillés dans Woodworth and 

Player 2003), visant à vérifier la continuité et la stabilité locale de la référence du marégraphe 

ainsi que l’état de celui-ci. Le niveau zéro de référence est ensuite redéfini par le PSMSL pour 

chacun des marégraphes (ce nouveau repère de marée est le TGBM (Tide Gauge Bench 

Mark)). Ceci se fait suivant un choix arbitraire d’environ  7  000  mm  en  dessous  du  niveau 
moyen de la station. Ce choix a notamment pour objectifs de permettre que toutes les mesures 

de niveau marin, passées et à venir, aient une valeur positive et qu’il n’y ait aucune ambiguïté 

possible avec d’autres références locales du marégraphe (Wöppelmann, 1997).  

L’intérêt principal de l’utilisation des données marégraphiques est leur longue période 

d’observation,  certains  ont commencé à enregistrer depuis environ un siècle. Des 

enregistrements suffisamment longs sont en effet  essentiels  pour  l’étude  de  l’évolution 
récente du niveau marin. En effet, ils permettent alors de s’affranchir des variations de courte 
période, interannuelles ou décennales. La longueur des enregistrements nécessaire pour 

obtenir une tendance fiable a été discutée: au moins 50 ans pour Peltier and Tushingham 

(1989), 60 ans pour Douglas (1991) et Douglas (1992), puis enfin 80 ans d’après  l’étude de 

Douglas (2001).  

Ces données présentent cependant certaines limites, concernant particulièrement leur 

échantillonnage spatial et temporel. En effet, la longueur totale des séries temporelles des 

différentes stations diffère beaucoup et elles ne sont pas toutes continues. En effet les 

marégraphes n’ont pas commencé à enregistrer en même temps, de même que certains se sont 

arrêtés alors que d’autres continuent encore leurs mesures. De plus, certains ont parfois cessé 

temporairement leur enregistrement pour le reprendre ensuite, pouvant ainsi laisser des 

lacunes dans les séries temporelles. Par ailleurs, les enregistrements longs restent une minorité 

sur la totalité des enregistrements. Par exemple, environ 22% de la totalité des mesures RLR 

de la base du PSMSL sont des séries temporelles supérieures à 50 ans d’enregistrements. La 

distribution géographique des stations n’est également pas homogène, elle  n’offre  pas  une 
couverture globale des océans car elles sont situées essentiellement sur les côtes et 88% des 

données proviennent de l’hémisphère Nord, où sont également concentrés les enregistrements 
longs. Ceci est illustré sur la figure 25 qui  permet  d’observer la répartition des stations 

marégraphiques issues de la base de données RLR du PSMSL. La représentation en rouge des 

stations ayant enregistré depuis au moins 50 ans met en évidence leur concentration dans 

l’hémisphère Nord. 
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Figure 25 : Distribution géographique des stations marégraphiques sélectionnées pour la 
base de données RLR du PSMSL 

Les points rouges représentent les stations marégraphiques dont la longueur des enregistrements est supérieure 

à 50 ans; les points noirs représentent les stations marégraphiques dont la longueur des enregistrements est 

inférieure à 50 ans. 

L’estimation de la vitesse de variation du niveau marin pour le siècle dernier est 

d’environ 1,7 mm/an avec une erreur inférieure à  0,5 mm/an d’après les travaux de Douglas 

(2001); Church and White (2006) et Holgate (2007). Mais les résultats peuvent différer 

suivant la prise en compte des mouvements verticaux des stations. En effet une autre limite 

vient  de  la  contamination  du  signal  des  variations  du  niveau  marin  par  d’autres  signaux 
générés par les mouvements verticaux de la lithosphère sur laquelle sont fixés. les 

marégraphes Corriger les enregistrements des marégraphes des mouvements verticaux devient 

alors un objectif important et fait l’objet de plusieurs travaux, afin de caractériser et d’estimer 
correctement la hausse  actuelle  du  niveau  marin.  Afin  de  s’en  affranchir,  le  plus  souvent, 
seule une correction des vitesses des mouvements verticaux dues au signal postglaciaire est 

apportée,  basée  sur  l’estimation  faite  par  les  modèles,  notamment  celui  de  Peltier (2001), 

comme  il  l’est  discuté  dans  la  partie  1.2.2.1.  L’objectif  à  venir  est  de  pouvoir  utiliser  les 
mesures des GPS proches de stations marégraphiques pour les corriger des mouvements 

verticaux ainsi observés (ceci est également abordé dans la partie 1.3.1.2). Ainsi par exemple 

Bouin and Wöppelmann (2010) estiment la vitesse de la hausse du niveau marin à 1,67  0,50 

mm/an  en  corrigeant  les  mesures  des  marégraphes  avec  les  estimations  d’une  sélection  de 
stations GPS. Cette contamination du signal par les mouvements verticaux peut cependant 

représenter un avantage pour la mesure des mouvements verticaux de la lithosphère, comme il 

l’est décrit par la suite et utilisé dans le chapitre 2. 

 L’altimétrie 

Le  relevé  continu  des  mesures  de  hauteur  d’eau  avec  une  précision  de quelques 

dixièmes de mm/an a débuté avec Topex/Poseidon en 1992 et s’est poursuivi avec Jason. Le 
principe de mesure se traduit par la combinaison d’un altimètre radar, qui mesure la distance 
entre le satellite et la surface océanique sous le satellite en mesurant le temps de propagation 



! &"!

aller-retour  des  ondes  qu’il  émet, et de systèmes de localisation, comme les plateformes 

DORIS (Doppler Orbit determination and Radiopositioning by Satellite). Celles-ci 

représentent un réseau d’environ 60 balises au sol qui émettent en direction du satellite. Elles 

permettent de calculer à chaque instant la position du satellite à 1 ou 2 cm près et son altitude 

par  rapport à un  repère terrestre,  l’ellipsoïde de  référence. Le niveau des océans correspond 

alors à la différence  entre  l’altitude  du  satellite  par  rapport  à  l’ellipsoïde de  référence  et  la 
distance satellite-océan obtenue avec  le  radar. Les principales  sources d’erreurs proviennent 
de  la  traversée  des  ondes  électromagnétiques  dans  l’atmosphère  et  la  détermination  de la 

position du satellite dans un référentiel terrestre. Des corrections sont ainsi nécessaires pour 

prendre  en  compte  le  ralentissement  des  ondes  du  radar  en  traversant  l’atmosphère.  Le 

satellite survole une même région tous les 10 jours. Au cours de ce cycle orbital le satellite 

effectue une couverture quasi complète des océans, observant 90% de leur surface avec un 

échantillonnage homogène. Celle-ci  est  simplement  limitée  par  l’inclinaison  de  l’orbite  du 
satellite impliquant que les données soient acquises de Ѹ65 à 65ƕ de  latitude. Une moyenne 
des  hauteurs  d’eau  est  calculée  sur  10  jours,  sur  l’ensemble  du  domaine  océanique,  ce  qui 
permet d’étudier la variabilité temporelle du niveau marin. Plusieurs corrections géophysiques 
sont apportées à l’aide de modèles, notamment pour prendre en compte les effets de marées. 

Les mesures sont également corrigées des effets du signal postglaciaire, en retranchant -0,3 

mm/an,  selon  l’estimation  des  modèles.  Cependant  Tamisiea (2011) montre  qu’il  est 
inapproprié de déterminer une correction unique du signal postglaciaire, au vu des 

incertitudes des différents paramètres des modèles tels que l’histoire glaciaire ou le modèle de 
Terre (discutés dans la partie 1.2.2.1) qui mènent ainsi à différentes estimations possibles de 

la correction à apporter. Il montre en effet que suivant le modèle de Terre utilisé, l’estimation 

de l’effet du signal postglaciaire sur les mesures des altimètres peut s’étendre de -0,15 à -0,5 

mm/an. De même au-delà des différentes estimations possibles suivant les modèles, cette 

correction doit être dépendante de la répartition spatiale des données : elle ne peut être 

identique pour une étude globale ou régionale. 

Le principal avantage des mesures altimétriques pour  l’observation des variations du 

niveau marin, est leur couverture globale des océans et un principe d’acquisition permettant 
d’obtenir  des  mesures  absolues.  L’altimétrie  a  permis  pour  la  première  fois  la  mise  en 
évidence des variations régionales du niveau marin, même si l’ensemble des données indique 

une hausse moyenne du niveau marin avec une vitesse de 3,18  0,6 mm/an entre 1992 et 

Février 2012 (résultat provenant des données fournies par AVISO, qui comprend la correction 

de -0,3 mm/an du signal postglaciaire). En effet, comme le montre la figure 26, il existe une 

variabilité régionale évidente des vitesses de variations du niveau marin, concentrées 

particulièrement entre -10 et 10 mm/an. Par exemple il est possible d’observer une baisse du 

niveau marin au niveau du Pacifique, près des côtes américaines ou une forte augmentation au 

Nord de l’Australie.  
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Figure 26 : Vitesses de variations du niveau marin entre 1992 et 2012 (source AVISO, 
données issues des mesures de Topex/Poseidon, Jason 1 et 2, corrigées du baromètre 

inverse)  

Les  seules  données  marégraphiques  permettaient  d’observer  la  hausse  récente  du 
niveau marin mais une telle variabilité spatiale était inconnue en raison de la distribution des 

données.  

 La gravimétrie  

La gravimétrie, en particulier grâce à la mission GRACE (Gravity Recovery and 

Climate Experiment) ne fournit pas de mesure directe du niveau marin, contrairement aux 

deux modes de mesures précédents, mais elle présente également des intérêts multiples pour 

l’étude  de  l’évolution  du  niveau  marin.  Lancée en Mars 2002, cette mission permet de 

mesurer pour la première fois les variations spatio-temporelles du champ de gravité à 

l’échelle globale avec une précision,  jusque-là jamais atteinte, de quelques millimètres sur la 

hauteur  du  géoïde,  avec  une  résolution  temporelle  d’un  mois  et  une résolution spatiale 

d’environ 300 à 400 km au sol (Cazenave et al., 2009). Le principe d’acquisition consiste à 
mesurer  par  un  système  d’émetteur/récepteur  embarqué,  la  vitesse  entre  deux  satellites 
identiques, placés sur une même orbite, ceci associé à un système de positionnement de ces 

satellites par GPS. Les variations locales de la gravité modifient en effet la distance entre les 

deux satellites. La résolution spatio-temporelle permet de détecter les variations de la gravité 

résultant principalement de la redistribution de masse des enveloppes fluides superficielles, 

telles  que  l’atmosphère,  les  océans  et  les  réservoirs  d’eaux  continentales  et  des  calottes 
polaires. Ceci permet alors d’estimer les variations de masse d’eau de ces divers réservoirs et 
donc la contribution de chaque composante dans la hausse du niveau marin, à savoir la 

quantification de l’évolution du stockage des eaux continentales ou l’établissement d’un bilan 
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de masse des calottes polaires (Cazenave et al., 2009). L’observation sur  les océans permet 
d’y évaluer les redistributions de masses d’eau et ainsi par exemple d’estimer la contribution 
des apports de masse d’eau douce à la hausse du niveau marin global. La combinaison avec 
les mesures altimétriques permet également d’estimer  la contribution stérique aux variations 
du niveau marin. Ces mesures doivent être également corrigées des effets du signal 

postglaciaire. Des valeurs différentes de cette correction ont été appliquées, de 1 mm/an par J 

Willis et al. (2008) et Leuliette and Miller (2009) estimée à partir du modèle de Paulson et al. 

(2007) et de 2 mm/an par Cazenave et al. (2009) à partir du modèle de Peltier (2004). Peltier 

(2009) a réévalué ensuite celle-ci à 1,8 mm/an. Tamisiea (2011) montre de la même façon 

que, pour la correction des mesures altimétriques, il est inapproprié de déterminer une 

correction unique du signal postglaciaire car elle est dépendante des modèles utilisés et doit 

être adaptée à la sélection et au type de données. Il estime que, suivant le modèle de Terre 

utilisé,  l’estimation  de  l’effet  du  signal  postglaciaire sur les mesures de GRACE peut 

s’étendre de -0,5 à -1,9 mm/an, ce qui représente un écart important.  

1.3.1.2. Mesures des mouvements verticaux actuels 

Il  existe  plusieurs  types  d’instruments  capables  de  mesurer  directement  les 
mouvements verticaux de la croûte. Ils sont décrits ici en précisant leurs limites et le type 

d’utilisation qu’ils permettent. 

 Les instruments géodésiques 

Ce sont les stations VLBI (Very Long Baseline Interferometry), radiotélescopes qui 

captent les signaux des quasars (noyaux de galaxies lointaines très énergétiques) et les 

stations  SLR  (Satellite  Laser  Ranging),  réseau  d’instruments  au  sol  qui  mesurent 
instantanément le temps de trajet de signaux lasers vers des satellites équipés des réflecteurs 

adaptés. Ces instruments peuvent fournir des estimations satisfaisantes des vitesses de 

mouvements verticaux dans un repère géocentrique, avec une précision de quelques 

millimètres (Heki 1996 ; Argus et al. 1999). Cependant ce sont des structures coûteuses et 

difficiles à mettre en place, ce qui limite le nombre de stations. Leurs mesures sont donc peu 

utilisées ou essentiellement pour des estimations locales. Par exemple Argus et al. (1999) 

utilisent les mesures VLBI pour estimer les vitesses des mouvements verticaux au niveau du 

Canada et les confronter aux estimations du modèle du signal postglaciaire ICE-4G (Peltier, 

1994). De même Peltier (1995) confronte les mesures VLBI au modèle ICE-3G et ICE-4G. 

Les plateformes  DORIS  mises  en  place  à  l’origine  pour  le  calcul  de  la  position  du 
satellite Topex/Poseidon, ont également été utilisées pour des applications tectoniques. Le 

principe  de  mesure  s’appuie  sur  la  mesure  du  décalage  doppler  de  la  fréquence  de  signaux 
radioélectriques,  entre  le  moment  de  l’émission  par  les  balises  au  sol  et  la  réception  par  le 
récepteur du satellite. Ceci permet d’obtenir une mesure de la vitesse relative du satellite par 
rapport aux balises et donc d’en déduire sa trajectoire précise, mais également le déplacement 

des balises à la surface de la Terre avec une précision sur la mesure des vitesses verticales, de 

quelques mm/an. Soudarin et al. (1999) ont montré, en comparant des mesures GPS avec 

celles des plateformes DORIS, que les vitesses des mouvements verticaux séculaires peuvent 

être détectées et quantifiées avec ce système. De la même façon, Cazenave et al. (1999) puis 

plus récemment Ray et al. (2010) obtiennent également une bonne correspondance avec des 

mesures des mouvements verticaux à partir d’autres  types d’instruments. L’avantage de ces 
données est la longueur des séries temporelles, de plus de 17 ans pour la plupart des stations. 

En  effet  seuls  deux  types  d’antennes  sont  utilisés,  ce  qui  permet  ainsi  un  enregistrement 

continu sans changement de type de matériel. Elles présentent également un réseau de stations 
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réparties uniformément à la surface de la Terre (49% se situent dans l’hémisphère Nord Willis 

et al. 2005) contrairement aux autres instruments géodésiques qui sont concentrés 

principalement dans cet hémisphère. Cependant leur nombre reste limité (une soixantaine de 

stations au sol), ce qui réduit les applications pour des études à l’échelle globale. 

Les GPS (Global Positioning System) sont actuellement les instruments les plus 

utilisés pour  mesurer  les  mouvements  verticaux.  Ils  mesurent  le  temps  de  trajet  d’ondes 
électromagnétiques émises par des satellites et reçues par des stations au sol. La distance entre 

le  satellite  et  la  station  en  est  ensuite  déduite.  Ce  système  a  l’avantage  d’être plus facile à 

mettre en place et moins coûteux que les autres instruments géodésiques, permettant ainsi une 

couverture géographique importante. Leur précision est principalement limitée par les 

erreurs : horloges des récepteurs et émetteurs, calcul des positions des satellites, et par les 

perturbations  liées  à  la  réfraction  des  ondes  lors  de  la  traversée  de  l’ionosphère  et  la 
troposphère, problème majeur des instruments géodésiques. Ce dernier est corrigé par le biais 

de modèles. Il en existe de nombreux en raison de la difficulté de modéliser certains 

paramètres tels que la composante humide dans la troposphère (Schaer et al., 1999). Ces 

effets affectent particulièrement la composante verticale des mesures GPS et, afin de réduire 

leur impact, les séries temporelles doivent être suffisamment longues, au moins dix ans, pour 

s’affranchir  également  des  variations  de  courtes  périodes,  des  signaux  saisonniers  par 
exemple. Pour cela il faut des stations enregistrant sans interruption, ce qui est souvent 

difficile en  raison de changements  fréquents du  type d’instrument. Le système de  référence 
terrestre par rapport auquel les mesures sont exprimées doit être stable sur toute la période 

d’observation  de  même  que  les  modèles  et  corrections  utilisés  doivent  être  identiques. 
Actuellement les séries temporelles de certaines stations commencent à être suffisamment 

longues  pour  être  exploitées  pour  l’estimation  des  vitesses  des  mouvements  verticaux 

séculaires, avec des précisions très satisfaisantes, de moins de 1 mm/an sur les vitesses des 

mouvements verticaux (Bouin and Wöppelmann 2010 ; Letetrel 2010; Santamaría-Gómez et 

al. 2011). Un objectif important est de pouvoir utiliser les GPS afin de caractériser le signal 

des mouvements verticaux au niveau des stations marégraphiques. Ceci a fait par exemple 

l’objet  de  l’étude  de  Bouin and Wöppelmann (2010) et est au centre de projets comme le 

projet TIGA (Tide Gauge, décrit par exemple dans Schöne et al. 2009), développé en 2001 

par l’IGS. 

 La gravimétrie 

Les gravimètres absolus au sol permettent de mesurer l’accélération d’une masse dans 
le vide. Les mesures répétitives permettent d’identifier les variations de gravité aux points où 
ils sont installés. Van Camp et al. (2005) montrent que ces mesures peuvent permettre 

d’évaluer  la vitesse des mouvements verticaux séculaires associés avec une précision de 0,5 
mm/an.  En  effet,  les  faibles  variations  d’altitudes  des  stations  au  sol  provoquées  par  une 

redistribution de masse induite par exemple par le signal postglaciaire, entraînent des 

variations de gravité mesurées par ces gravimètres. La qualité des mesures dépend de 

l’instrument  mais  également  des  modèles  de  corrections  des  contributions  géophysiques 

(marées  terrestres,  effets  atmosphériques,  compaction  du  sol…)  Ce  système  est  de  plus  en 
plus développé pour être associé aux mesures GPS car il représente un mode absolu donc 

indépendant de toutes références terrestre contrairement aux GPS. Mazzotti et al. (2007) ont 

utilisé ces mesures combinées aux observations GPS et des marégraphes pour la région des 

Cascades. De même, Lambert et al. (2001) ont confronté les mesures de gravimétrie absolue 

avec les estimations des modèles ICE-3G et ICE-4G du signal postglaciaire pour l’ancienne 
région glacée Laurentide. Cependant  c’est  un  système  souffrant  d’un  changement  régulier 
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d’instrument et il est difficile de maintenir la stabilité des stations, il est encore peu développé 
actuellement.  

La gravimétrie par satellite, avec actuellement la mission GRACE, permet également 

de déterminer les variations de gravités. Les mesures des anomalies de gravité observées sont 

utilisées particulièrement pour les confronter aux estimations des modèles du signal 

postglaciaire (Paulson et al. 2007 ; Tamisiea et al. 2007).  

 Les enregistrements des variations du niveau marin relatif 

Le signal des marégraphes contenant la contribution des mouvements verticaux de la 

lithosphère, des méthodes ont été développées afin de pouvoir  les extraire. Pour ceci,  l’idée 
principale  de  ces  méthodes  est  d’utiliser  les  enregistrements  des  marégraphes  contenant  les 
variations du niveau marin et les mouvements verticaux avec les enregistrements des 

altimètres  qui  n’enregistrent que les variations du niveau marin absolues. Le principe de 

départ, développé en premier par Mitchum (1998), est de soustraire les mesures des 

marégraphes aux mesures des altimètres. Pour cela, les mesures doivent correspondre à la 

même  période  d’observation.  Ceci  limite  ainsi  malheureusement  la  longueur  des séries 

temporelles des marégraphes à la période d’observation plus courte des altimètres. Mais cette 
méthode représente une méthode de mesure des mouvements verticaux indépendante des 

mesures géodésiques, permettant ainsi de les confronter. Ceci est tout d’abord  appliqué  par 
Nerem and Mitchum (2002) à  l’échelle  globale  sur  114  marégraphes  sur  la  période  1992  à 
2000, avec une précision estimée de 1 à 2 mm/an. Celle-ci avait également été utilisée 

auparavant par Cazenave et al. (1999), montrant une correspondance satisfaisante avec 

d’autres  types  de  mesures. Par la suite une autre méthode a été développée par Kuo et al. 

(2004) avec  l’objectif de tirer profit des enregistrements  longs des marégraphes et améliorer 

ainsi  l’erreur  sur  les  résultats,  estimée  alors  inférieure  à  0,5  mm/an  pour  certaines  régions, 
mais  aucune  application  à  l’échelle  globale  n’a  été  réalisée  pour  l’instant. La  description  et 
discussion de ces méthodes sont largement développées par la suite dans le chapitre 2. 

Ces méthodes représentent donc des alternatives intéressantes aux mesures 

géodésiques. Elles sont prometteuses car elles peuvent être encore développées et les périodes 

d’observations  étant  de  plus  en  plus  longues,  cela  peut  améliorer  d’autant  la  qualité  des 
mesures.  

1.3.2. Reconstruction des variations passées 

Les observations sur des temps plus anciens que le siècle dernier, ne sont accessibles 

que par des enregistrements « fossiles » du niveau marin. Ces derniers sont principalement 

dépendants du repère terrestre et donnent ainsi accès aux variations du niveau marin relatif. 

De  même  il  n’existe  aucune  mesure  directe  des mouvements  verticaux passés,  à  moyen ou 
long terme, de la lithosphère. La quantification ne peut s’appuyer que sur les observations du 
niveau marin relatif pour accéder à la composante des mouvements verticaux de la 

lithosphère. Différents types de mesures sont utilisées suivant les échelles de temps des 

processus  recherchés.  C’est  pourquoi  elles  sont décrites par la suite en regroupant les 

méthodes utilisées principalement pour les reconstructions à moyen terme, autrement dit sur 

les temps correspondant aux cycles glaciaires, et celles pour la reconstruction à long terme, 

soit pour des temps supérieurs au million d’années.  
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1.3.2.1. Reconstruction à moyen terme 

A  partir  des  années  50  les  carottages  des  grands  fonds  ont  permis  d’accéder  à  des 
informations  capitales  pour  l’estimation  de  la  variabilité  du  niveau  marin  durant  le 
Quaternaire, qui est dominé par les cycles glaciaires-interglaciaires. Mais avant cela, 

l’observation des paléorivages a contribué très tôt à se questionner sur les variations du niveau 
marin. Par exemple, avant même le XIX

ème
 siècle,  l’étude  des  paléorivages  du  Golfe  de 

Bothnie a soulevé des questions quant à leur origine eustatique ou tectonique (Dott, 1992). 

Egalement, la découverte de vestiges archéologiques submergés a fourni le témoignage de 

variations du niveau marin sur des milliers d’années.  

 Les terrasses marines et les récifs coralliens 

Les terrasses marines sont d’anciens rivages qui ont été préservés. Leur morphologie 
type est reconnaissable par une surface plane, la plateforme d’abrasion (figure 27), qui est le 

résultat  de  l’érosion  marine  lors  d’un  haut  niveau  marin,  autrement  dit  lors  d’une  période 
interglaciaire. Cette surface est limitée, côté continent, par une falaise (figure 27). La base de 

celle-ci, ou pied de falaise, est le marqueur du paléo-niveau marin. Différents types de 

terrasses peuvent être  identifiées,  telles que  les  terrasses de dépôt, construites ou d’abrasion 
(Pedoja et al., 2011). Elles présentent des marqueurs plus ou moins identifiables de l’ancien 
niveau marin suivant les morphologies. 

Les terrasses marines sont préservées par les mouvements verticaux de la lithosphère 

au niveau des marges. Par exemple, si le soulèvement est continu durant un interglaciaire, il y 

aura une succession de terrasses. La terrasse la plus élevée sera alors la plus ancienne (figure 

27).  

 

Figure 27 : Morphologie des terrasses marines 
T1 et T2 sont les terrasses marines, la terrasse T1 est la plus ancienne. 

Si  le soulèvement n’est pas continu, s’il y a par exemple des épisodes de subsidence 
de la marge ou un soulèvement plus faible, certaines seront de nouveau exposées à l’érosion 
marine. De même, des terrasses  formées  lors d’une période glaciaire, pendant un bas niveau 
marin, seront par la suite érodées par le haut niveau marin de la période interglaciaire suivante 

ou elles seront immergées, en particulier si un mouvement de subsidence est associé à la 

remontée du niveau marin. Les terrasses marines représentent ainsi un parfait exemple de 

l’interaction  entre  les  mouvements  verticaux  de  la  lithosphère  et  les  variations  eustatiques. 
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Elles sont donc utilisées à la fois pour quantifier les mouvements verticaux et les variations 

eustatiques. Ces deux paramètres sont liés par la relation suivante (8) (Lajoie, 1986) :  

 

฀
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(8) 

Cette relation comporte deux inconnues, V qui correspond à la vitesse des 

mouvements verticaux (soulèvement ou subsidence) et e qui  est  l’altitude,  par  rapport  au 
niveau marin actuel, de l’ancien haut niveau marin responsable de la formation de la terrasse. 
Les autres paramètres,  l’altitude actuelle E de la terrasse et A son âge, sont mesurés. Ainsi, 

pour quantifier les mouvements verticaux, il faut avoir connaissance de l’amplitude eustatique 
du niveau marin associée à la terrasse et inversement, il faut avoir une estimation de 

l’amplitude des mouvements verticaux pour déterminer les variations eustatiques. 

Pour déterminer les mouvements verticaux, la datation de la terrasse permet de 

l’associer  à  un  stade  isotopique  et  de  connaître  ainsi  l’altitude  du  haut  niveau  marin 
correspondant à ce stade (les stades isotopiques sont décrits par la suite). Ceci permet alors de 

calculer la vitesse moyenne des mouvements verticaux depuis ce stade. Les marges d’erreurs 
doivent  prendre  en  compte  les  sources  d’erreurs  dues  au  matériel  utilisé  pour  mesurer 
l’altitude actuelle de la terrasse et la précision des datations. Egalement la précision des 

estimations dépend de la préservation du pied de falaise ou autres marqueurs, essentiels pour 

identifier correctement le paléo niveau marin (Pedoja, 2003). Pedoja et al. (2011) ont 

constitué une importante base de données des mouvements verticaux calculés à partir des 

terrasses marines datées du dernier interglaciaire. Ils fournissent ainsi une synthèse à l’échelle 
globale des mouvements verticaux depuis le dernier interglaciaire. Je reviendrai dans le 

chapitre 2 sur la détermination des mouvements verticaux à partir des terrasses marines, de 

même que sur les résultats de Pedoja et al. (2011). 

Les variations eustatiques sont le plus souvent estimées à partir des terrasses 

coralliennes.  Les  coraux  bâtisseurs  sont  en  effet  à  l’origine  des  plus  grands  récifs.  Ils 
développent  leurs  squelettes calcaires grâce à  l’absorption des nutriments organiques  rejetés 
par des algues unicellulaires (les zooxanthelles) contenues dans les tissus des coraux. Ces 

algues  ont  besoin  d’une  lumière  suffisante  pour  effectuer  la  photosynthèse,  du  dioxyde  de 
carbone  et  de  composés  azotés ou  phosphorés  dissous  dans  l’eau  ou  libérés  par  les  coraux. 
Les conditions optimales sont donc des eaux chaudes et peu profondes pour la réalisation de 

la photosynthèse. Ils se développent alors à une profondeur inférieure à 20 mètres, au niveau 

des côtes. Pour maintenir ces conditions nécessaires à leur viabilité, ils se développent 

verticalement au rythme de la montée du niveau marin. Pour cela ils représentent un marqueur 

important des variations du niveau marin.  

Le forage des récifs et ensuite la datation (par datation absolue Uranium/Thorium et 

radiocarbone) des différents étages permettent  de  déterminer  l’altitude  du  niveau  marin  par 
rapport au niveau actuel. Une datation précise des récifs est essentielle pour reconstituer 

correctement  l’évolution  du  niveau  marin.  Le  plus  souvent,  ce  sont  les  enregistrements  du 
dernier maximum glaciaire et du dernier interglaciaire qui sont les plus utilisés (Camoin et al., 

2001). Plus les fossiles sont anciens, plus il est difficile d’obtenir  une  datation  précise  en 
raison, d’échantillons rares et de leur altération diagénétique. Plusieurs études (e.g. Camoin et 

al. 2001 ; Andersen et al. 2008 ; Stirling and Andersen 2009) explorent la possibilité d’utiliser 
des  fossiles  très  anciens,  parfois  d’un  âge  estimé  jusqu’à  600  000  ans  mais  avec  une 
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incertitude  d’environ  15  000  ans  (Andersen et al., 2008). Ainsi ils sont particulièrement 

utilisés pour la période du dernier maximum glaciaire. Ils représentent une source de données 

essentielle  et  très  utilisée  pour  reconstruire  l’évolution  du  niveau  marin  depuis  le  dernier 
maximum glaciaire et évaluer ainsi le volume de glace correspondant à cette variation (voir 

partie 1.2.2.1.). La figure (figure 28) suivante représente les variations du niveau marin 

construites depuis le dernier maximum glaciaire à partir des données des récifs coralliens. Elle 

met  en  évidence  l’augmentation  du  niveau  marin  depuis  le  dernier  maximum  glaciaire 
identifié  à  partir  de  chacun  des  différents  récifs.  Elle  montre  également  qu’il  est  difficile 
d’obtenir une valeur précise de l’amplitude du bas niveau marin associé au dernier maximum 

glaciaire car les résultats montrent ici une amplitude autour de 135 à 115 m au-dessous du 

niveau marin actuel. 

 

Figure 28 : Les variations du niveau marin depuis le dernier maximum glaciaire 
construites à partir des récifs coralliens (modifié de Peltier 2002) 

La carte permet de localiser les différents récifs. Les lignes correspondent aux prédictions du modèle du signal 

postglaciaire pour chacun des sites. 
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Afin  d’évaluer  le  volume de  glace  associé  aux périodes  de glaciation  il  est  essentiel 
d’accéder  à  la  composante  eustatique  seule,  non  contaminée  par  les  mouvements  verticaux 
dus au signal postglaciaire et à l’environnement tectonique du site. Comme il l’a été expliqué 

dans la partie 1.2.2.1. de ce chapitre, les zones éloignées des anciennes régions glaciaires sont 

privilégiées afin de réduire au maximum la composante isostatique. De même, les 

enregistrements de récifs issus de lieux avec des contextes géodynamiques différents sont 

utilisés. Les mouvements tectoniques sont pris en compte en se basant sur l’altitude à laquelle 
se situe la terrasse marine associée au dernier interglaciaire, formée il y a environ 125 000 

ans. A partir de cette altitude le taux de soulèvement est déterminé (avec la relation (8)) puis 

utilisé pour corriger les enregistrements du niveau marin issus des récifs coralliens. La 

correction des mouvements verticaux dus à la tectonique avec un taux constant spatialement 

et  temporellement  est  encore  débattue.  Elle  est  à  l’origine  par  exemple  du  débat  sur 
l’estimation  de  l’amplitude  du  bas  niveau  marin  associé  au  dernier  maximum  glaciaire 
(Camoin et al. 2004 ; Fleming et al. 1998 ; Yokoyama et al. 2001). Celui-ci est en général 

admis pour être d’environ 125  5 m en dessous du niveau actuel (Fairbanks 1989; Fleming 

et al. 1998; Yokoyama et al. 2001) mais différentes estimations existent, de 105 à 175 m 

(Yokoyama et al., 2001). Beaucoup de récifs utilisés pour déterminer ce niveau et le volume 

de glace associé sont situés au niveau de marges actives. C’est le cas par exemple de l’île de 
la Barbade, de la Papouasie Nouvelle Guinée ou du Vanuatu (cf. carte de la figure 28), situés 

dans des zones de subduction (Camoin et al., 2004). Radtke and Schellmann (2006) discutent 

ainsi la validité de la prise en compte d’un soulèvement constant sur les derniers 130 000 ans 
et spatialement pour un site situé au niveau de l’île de la Barbade (Clermont Nose sur la côte 

Ouest de la Barbade). Cependant  les  enregistrements  ne  permettent  pas  d’observer  et 
d’évaluer  des  variations  de  mouvements  verticaux  au  cours  de  cette  période,  telles  que  des 
mouvements cosismiques ou autres (Radtke and Schellmann, 2006). Dans ce travail nous 

montrons  en  effet  que  l’amplitude  des  mouvements  verticaux  peut  être  très  variable 
spatialement et  suivant  la période de temps observée, notamment entre  l’actuel et  le dernier 
interglaciaire (voir le Chapitre 2 partie 2).  

 Les enregistrements isotopiques 

La reconstruction des variations du niveau marin peut être réalisée à partir du rapport 

isotopique  de  l’eau  de  mer  enregistré  dans  le  squelette  des  foraminifères  fossiles,  contenus 
dans les sédiments marins. Les foraminifères, sont des organismes unicellulaires marins 

présents en grande quantité dans toutes les mers du globe. Ils fixent l’oxygène dans leurs tests 

(squelettes) de carbonate. Leur analyse isotopique donne ainsi accès à la composition 

isotopique de l’eau de mer dans laquelle les tests se sont développés. Cette composition varie 
suivant deux paramètres : la variation du volume global de glace et la variation de la 

température de l’eau de mer (Emiliani 1955 ;Lambeck et al. 2002a). Afin de s’affranchir de ce 
dernier  paramètre,  l’analyse  des  tests  des  foraminifères  benthiques  est  privilégiée. En  effet, 
comme ils se développent sur le fond où la température est considérée constante, la 

composition isotopique enregistrée dans leurs tests ne dépend plus que des variations du 

volume de glace. Cette dépendance est due au fractionnement isotopique de l’oxygène lors de 
l’évaporation au niveau des océans de  la zone équatoriale et du transport de la vapeur d’eau 
jusqu’aux pôles (figure 29).  
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Figure 29 : Variations du rapport isotopique de l’eau de mer dues au fractionnement 
isotopique de l’oxygène en période chaude ou froide 

std signifie standard. Le rapport isotopique d’un échantillon est comparé à ce standard qui est utilisé comme 
référence. 
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Lors  de  l’évaporation,  l’isotope  16
O, qui est le plus léger, est préférentiellement 

évaporé, donc prélevé au niveau des océans. Ceci a donc pour conséquence de les enrichir en 
18O. Lors  du  transport  de  cette  vapeur  d’eau  vers  les  hautes  latitudes,  l’isotope  18

O, le plus 

lourd, est préférentiellement condensé et précipité, ce qui appauvrit la vapeur d’eau en isotope 
lourd et l’enrichit en isotope léger. Les précipitations au niveau des pôles sont alors enrichies 
en isotope 

16O. Plus  la glace s’accumule au niveau des pôles, comme c’est  le cas durant  les 
périodes glaciaires, plus celle-ci sera enrichie en 

16
O. Lors des périodes chaudes, la fonte des 

glaces redistribue alors leur forte concentration en 
16

O dans les océans qui sont alors enrichis 

en 
16O par rapport à l’isotope lourd. Le calcul du 18

O par la relation (9), permet de comparer 

le rapport isotopique 
18

O/
16O  d’un  échantillon,  déterminé  par  spectrométrie  de  masse,  avec 

une  référence et d’évaluer ainsi les variations du rapport isotopique des océans au cours du 

temps.  
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Deux standards sont utilisés :  

 SMOW : Standard Mean Ocean Water correspondant au rapport proche de 
la composition moyenne des océans actuels 

 PDB : PeeDee Belemnite correspondant au rapport d’un rostre de bélemnite 
de la formation appelée PEEDEE aux USA 

Les périodes glaciaires sont caractérisées par un rapport isotopique 
18

O/
16

O supérieur à 

la valeur du rapport standard alors qu’il est inférieur pour les interglaciaires (figure 29). Ainsi, 

le 18O est un indicateur du volume global de glace au cours du temps (Lambeck et al., 

2002a). Une valeur faible du 18O  indique  un  faible  volume de  glace,  tandis  qu’une  valeur 
élevée caractérise un volume important. A partir de cela, les variations du niveau marin 

associées à ces variations du volume de glace sont estimées. L’analyse isotopique permet de 

reconstruire  les  variations  du  niveau  marin  jusqu’à  cinq  millions  d’années  comme  il  l’est 
illustré dans (Lambeck et al., 2002a). La figure 30, issue de Waelbroeck et al. (2002) à partir 

des résultats de Shackleton (2000), montre un exemple de reconstitution des variations du 

niveau marin à partir du 18
O depuis 450 000 ans.  



! '#!

 

Figure 30 : Exemple de reconstitution des variations du niveau marin depuis 450 000 
ans à partir des analyses du 18O des foraminifères (Waelbroeck et al., 2002) 

Les croix représentent les valeurs issues de l’analyse des récifs coralliens; la ligne noire correspond aux 
résultats issus de Shackleton (2000) à partir de l’analyse isotopique. La ligne épaisse grise correspond à une 
courbe composite obtenue dans (Waelbroeck et al., 2002) où il est expliqué comment elle est obtenue. Les 

lignes grises fines correspondent à la marge d’erreur de cette estimation. 

Elle confronte également ces résultats avec les données issues des récifs coralliens et 

met ainsi  en  évidence  une  bonne  corrélation  entre  les  résultats  des  coraux  et  l’analyse 
isotopique.  Il  est  à  noter  d’ailleurs  la  concentration  des  données  issues  des  coraux  avant  le 
dernier  maximum  glaciaire,  alors  qu’elles  sont  rares  après  celui-ci,  comme  il  l’a été 

mentionné précédemment. Ces reconstructions permettent de mettre en évidence la périodicité 

des hauts et bas niveaux marins caractéristiques du Quaternaire Les résultats des analyses 

isotopiques ont contribué à la définition des stades isotopiques. Comme le montre la figure 

30,  les  stades  sont  nommés  par  un  premier  chiffre,  incrémenté  à  partir  de  l’interglaciaire 
actuel, soit le stade 1. Les stades correspondant aux interglaciaires portent un chiffre impair 

alors que ceux associés à une période glaciaire portent un chiffre pair. Un deuxième chiffre ou 

une lettre précise est ajouté s’il s’agit d’un stade intermédiaire.  

Ces  reconstructions  permettent  ainsi  d’accéder  à  la  composante  glacio-eustatique du 

niveau marin (Shackleton, 1987). Cependant ces mesures permettent seulement d’obtenir une 
approximation du volume de glace et donc des variations du niveau marin (Shackleton 1987 ; 

Waelbroeck et al. 2002). En  effet  plusieurs  sources  d’erreurs  apportent  des  incertitudes  sur 
ces mesures. Notamment, la température des fonds océaniques supposée stable, peut varier au 

cours du temps induisant  une  variation  de  la  composition  de  l’eau  (Shackleton 1987 ; 

Waelbroeck et al. 2002 ; Lea et al. 2002), de même que la composition moyenne de l’eau de 
fonte des glaces (Mix and Ruddiman 1984 ; Clarke and Marshall 2002). Egalement des 

variations locales du 18
O dans les océans peuvent être provoquées par les circulations 

océaniques (Rohling and Bigg 1998 ; Shackleton 1987 ; Labeyrie et al. 1996 ; Lea et al. 

2002). Ainsi  l’amplitude des hauts niveaux et bas niveaux marins durant le Quaternaire a été 
et continue à être réévaluée et discutée à partir de la corrélation entre les enregistrements des 
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terrasses marines et les analyses isotopiques (e.g. Pedoja et al. (2011) pour le stade isotopique 

MIS 5e).  

 L’archéologie 

Un  exemple  connu  de  traces  d’occupation  humaine  en  présence  d’un  niveau  marin 
différent du niveau actuel est  la découverte de la grotte Cosquer située à Marseille. L’entrée 
de cette grotte se trouve à 37 mètres en dessous du niveau marin actuel. Pourtant, des 

peintures rupestres y ont été retrouvées indiquant alors que le niveau marin devait être plus 

bas pour rendre la grotte accessible. Les peintures représentent des bisons, des pingouins et 

des phoques qui témoignent d’un climat froid et confirment donc l’hypothèse d’un bas niveau 
marin. Ceci est également confirmé par la datation des peintures au C14 qui permet d’estimer 
que celles-ci ont été réalisées entre 27 000 et 19 000 ans avant notre ère (Lambeck and Bard, 

2000a), soit au cours de la dernière période glaciaire. Lambeck and Bard (2000a), ont fait une 

synthèse de ce type d’observation le long de la côte française de la Méditerranée, afin de les 

confronter aux prédictions de modèles du signal postglaciaire. En effet, sur les côtes 

françaises de la Méditerranée, de nombreux vestiges, dont la grotte Cosquer, témoignent 

d’une  augmentation  du  niveau  marin  relatif  depuis  le  dernier  maximum glaciaire. Ces 

observations donnent accès à une estimation des variations du niveau relatif. Elles témoignent 

à la fois des variations des mouvements verticaux de la lithosphère et de la composante 

eustatique. Ainsi, de la même façon que les terrasses marines, pour reconstruire uniquement 

les  variations  de  la  composante  eustatique,  il  faut  faire  une  estimation  de  l’amplitude  des 
mouvements verticaux au niveau du site étudié. A  l’inverse, pour quantifier  les mouvements 
verticaux, il faut une estimation de l’amplitude des variations eustatiques. Ainsi, Sivan et al. 

(2001) ont estimé, à partir d’observations archéologiques  le  long de  la côte israélienne de  la 
Méditerranée et des prédictions de modèles du signal postglaciaire, la contribution de la 

composante eustatique et des mouvements verticaux depuis 8 000 ans. De même, Lambeck et 

al. (2004) ont observé la profondeur, par rapport au niveau marin actuel, des casiers à 

poissons  de  l’époque  romaine  le  long  de  la  côte  ouest  italienne  dans  le  but  d’évaluer  les 
variations eustatiques depuis 2 000 ans. Pour cela, ils ont utilisé d’autres observations, comme 
l’altitude du plaéorivage daté entre 129 000 et 119 000 ans, afin d’estimer  les mouvements 
verticaux dûs à la tectonique, qui ont affecté le site. De même ils utilisent les prédictions de 

modèles du signal postglaciaire afin de le prendre en compte. Cependant ces estimations 

présentent  des  imprécisions,  puisque  l’évaluation  de  la  composante  isostatique  dépend  des 
paramètres  des  modèles  et  que  la  paléocôte  ne  permet  pas  de  reconstruire  toute  l’histoire 
tectonique de la région (Lambeck et al., 2004).  

1.3.2.2. Reconstruction à long terme 

 A partir des données stratigraphiques 

La reconstruction des variations du niveau marin sur des temps supérieurs au million 

d’années se fait principalement via la stratigraphie, en analysant  les séquences de dépôt dans 
les bassins sédimentaires. Les mouvements verticaux sont également déduits à partir des 

données 1D (coupes et puits) ou 2D (profils sismiques). Dans un premier temps, les facteurs 

de  contrôle  de  l’enregistrement  sédimentaire  seront  présentés  pour  discuter  ensuite  des 
méthodes existantes pour caractériser les variations du niveau marin à partir des données 

stratigraphiques.  
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 Facteurs de contrôle de l’enregistrement  sédimentaire  et notion de 

niveau marin relatif  

L’enregistrement  sédimentaire  dans  un  bassin  dépend  de  trois  paramètres  (Jervey 

1988 ; Posamentier et al. 1988 ; Catuneanu et al. 2009) (figure 31) : 

 Les variations eustatiques, 

 Les mouvements verticaux de la lithosphère, 

 Le flux sédimentaire. 

 

Figure 31 : Facteur de contrôle de l’enregistrement sédimentaire 

Une  augmentation  du  niveau  marin  absolu  crée  de  l’espace  disponible  pour 
l’accumulation des sédiments, de même qu’en cas de subsidence. Egalement, un apport plus 

ou moins important ou rapide de sédiments agit sur le comblement de cet espace disponible. 

L’espace résiduel correspond à la bathymétrie qui est donc  le résultat des variations du  flux 
sédimentaire,  de  l’eustatisme  et  des  mouvements  verticaux  de  la  lithosphère.  L’espace 
d’accommodation est l’espace disponible pour le remplissage sédimentaire. Il est défini par la 
zone  entre  l’interface  eau/air  et  le  socle  (figure 31). Les variations de cet espace sont 

contrôlées par les variations eustatiques et les mouvements verticaux de la lithosphère, elles 

sont  indépendantes  des  variations  du  flux  sédimentaire.  Les  variations  de  l’espace 
d’accommodation  enregistrent  donc  les  variations  du  niveau  marin  relatif  (figure 31). Un 

cycle de variations du niveau marin relatif, soit un cycle d’augmentation et de diminution, est 
décrit par une séquence sédimentaire (Posamentier et al., 1988).  

L’interaction entre les variations du niveau marin relatif et celles du flux sédimentaire, 
conduit à des géométries différentes des séquences sédimentaires (figure 32 colonne de 

droite). Elles peuvent  être  interprétées  en  terme  d’influence  dominante  de  l’un  de  ces 
processus,  en  évaluant  le  rapport  A/S,  rapport  entre  l’espace  d’accommodation  (ou  marin 
relatif) A et le flux sédimentaire S (figure 32). 
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Figure 32 : Géométries sédimentaires corrélées à différentes valeurs du rapport A/S 
(Homewood et al., 1999) 

L’analyse de ce bilan caractérise ainsi  les cinq types de migration du littoral, tels que 
la rétrogradation ou l’aggradation, comme il l’est décrit sur la figure 32. L’avancée du littoral 
sur le domaine continental, qui caractérise la rétrogradation, signe alors une transgression: la 

variation du niveau marin relatif est plus importante que l’apport sédimentaire. A l’inverse, le 
recul du littoral vers le domaine marin, qui caractérise la progradation, est interprété comme 

une régression du niveau marin relatif. 

Les séquences de dépôts ont des épaisseurs différentes et correspondent à des durées 

variables d’un cycle de variations du niveau marin. Par exemple,  la  figure 33 représente une 

séquence de 3ème ordre, soit d’une durée de l’ordre de 1 à 3 Ma décrite tel que le définit  le 
modèle de Vail (Vail et al., 1977b) : avec un prisme de bas niveau (LPW sur la figure 33) 

correspondant à un bas niveau eustatique, un cortège transgressif (TST sur la figure 33) et 

prisme de haut niveau (HPW sur la figure 33). Ce modèle a été élaboré par (Vail et al., 1977b) 

à partir de son hypothèse du tout eustatique pour les variations du niveau marin relatif. 
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Figure 33 : Séquence de dépôt décrite selon le modèle de Vail (Homewood et al., 1999) 

Les séquences enregistrant les hautes fréquences de variations du niveau marin sont 

imbriquées  dans  les  plus  basses.  L’enregistrement  stratigraphique  est  donc  constitué  de 
l’ensemble  de  ces  différents  cycles,  comme  il  l’est  présenté  sur  la  (figure 34) issue de 

Guillocheau (1995).  

 

Figure 34 : Cycles des variations du niveau marin au cours du temps enregistrés dans les 
bassins et leur origine tectonique ou eustatique (Guillocheau, 1995) 



! '(!

A partir de ces enregistrements, plusieurs méthodes permettent d’évaluer les variations 
du niveau marin relatif.  

 Mesure de l’espace d’accommodation 

Comme il l’a été présenté précédemment, la variation de l’espace d’accommodation ne 
dépend que des mouvements verticaux de la lithosphère et des variations du niveau marin 

eustatiques. Ainsi mesurer les variations de l’espace d’accommodation permet de s’affranchir 
des effets du flux sédimentaire. Sa mesure donne accès aux variations du niveau marin relatif. 

L’espace d’accommodation correspond à  l’espace  total entre  le  socle et  le  niveau marin, ce 
qui  correspond  également  à  la  somme  de  l’espace  entre  le  niveau  marin  et  le  sommet  de 

l’épaisseur  de  sédiments,  soit  la  bathymétrie  et  de  l’espace  correspondant  à  l’épaisseur  de 
sédiments (entre le socle et le sommet de l’épaisseur de sédiments) non compactés, comme il 
l’est représenté sur la figure 35. 

 

Figure 35 : Définition de l’espace d’accommodation en fonction de la bathymétrie et de 
l’épaisseur des sédiments 

Robin (1997) a  développé  une  méthode  afin  de  mesurer  l’espace  d’accommodation, 
que ce  soit à  l’échelle de  l’affleurement ou du bassin  sédimentaire. Elle comporte plusieurs 
étapes qui consistent en l’identification des isochrones des surfaces de première inondation et 

de  maximum  d’inondation  et  leur  datation  par  calage  biostratigraphique.  L’épaisseur 
sédimentaire est mesurée à partir des enregistrements diagraphiques le long des puits qui 

permettent  d’accéder  à la profondeur des séquences. La compaction au cours du temps 

réduisant le volume sédimentaire, les épaisseurs sédimentaires mesurées doivent être 

corrigées de cet effet afin d’estimer l’épaisseur sédimentaire qui a été réellement accumulée. 
Pour cela, des lois ont été établies afin de prendre en compte la relation entre la profondeur et 

la  porosité  pour  différentes  lithologies  et  calculer  ensuite  l’épaisseur  sédimentaire 
décompactée (ces lois sont décrites dans Allen and Allen 1990). Les faciès sédimentaires 

permettent de reconstituer les environnements de dépôts et de déterminer ainsi les 

paléobathymétries associées. La quantification des paléobathymétries est  l’étape qui apporte 
la source d’erreur la plus importante à cette méthode Robin (1997).  

A partir de ces mesures il reste alors à discriminer le signal eustatique qui est variable 

au cours du temps, de celui des mouvements verticaux qui est variable au cours du temps et 

spatialement. (Robin, 1997) a mis au point par exemple une méthode permettant la 

discrimination de l’influence des mouvements verticaux tectoniques de celui de l’eustatisme, 
à  partir  de  la  mesure  de  l’accommodation  à  l’échelle  d’un  bassin,  par  l’application  d’un 
filtrage des variations de grandes longueurs d’onde.  
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Figure 36 : Principe de la quantification du niveau marin relatif et de la construction de 
la charte associée. (Vail et al., 1977b) 

Si le signal tectonique peut être connu ou modélisé, il est alors possible d’accéder à la 
composante eustatique. La méthode de « backstripping »  s’appuie  sur  ce  principe.  Elle  est 
appliquée sur les bassins des marges passives considérées stables, générés simplement par 

l’effet  de  la  subsidence  thermique  post-rifting.  L’empilement  vertical  des  sédiments  est 
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décompacté et le signal de subsidence  étant modélisé  permet  ainsi  d’accéder  aux variations 
eustatiques (Kominz, 2001). La principale  limite  de cette méthode est que, comme  il  l’a été 
discuté précédemment, les marges passives ne peuvent être considérées comme 

tectoniquement stables. Elles enregistrent notamment le signal de la topographie dynamique 

qui doit ainsi être pris en compte dans les enregistrements sédimentaires. 

 Mesure de l’onlap côtier 

La  sismique  réflexion  a  permis  d’obtenir  une  visualisation  de  l’architecture  des 
séquences de dépôts dans les bassins. A partir de cela, dans les années 70, le groupe Exxon 

qui a contribué au développement de la stratigraphie sismique, présente une application de 

l’étude  de  ces  enregistrements : la quantification des variations du niveau marin relatif au 

cours du temps, exprimée sur une charte. Le principe de construction d’une charte de niveau 
marin relatif est présenté sur la figure 36 issue de Vail et al. (1977b). 

Cela  consiste  d’abord  à  identifier  sur  l’enregistrement  sismique  les  différentes 
séquences de dépôts en repérant les limites de séquence (séquence boundary figure 33) et les 

différentes terminaisons, principalement celles des dépôts côtiers (figure 36a). Une 

terminaison en onlap (figure 33) caractérise une architecture transgressive. Repérer ainsi les 

terminaisons en onlap des dépôts côtiers (de la plaine côtière, non du littoral) permet de 

pointer l’extension maximale du niveau marin relatif pour une séquence donnée. Les données 
de puits permettent de contrôler l’âge des différentes séquences et de déterminer les différents 
faciès. La construction de la charte stratigraphique (figure 36b) permet ensuite de visualiser 

les informations obtenues en fonction d’une échelle des temps géologiques. L’épaisseur d’une 
séquence  est  obtenue  à  partir  de  l’enregistrement  sismique  et  permet  ainsi  de  déterminer 
l’amplitude  de  l’augmentation  du  niveau  marin  associé,  avec pour  référence  la  séquence  la 
plus ancienne. Cette mesure, confrontée à  l’échelle des  temps géologiques grâce à  la charte 
stratigraphique, permet alors de construire la charte des variations du niveau marin relatif 

(figure 36c). 

 Les chartes eustatiques 

Le  concept  d’eustatisme ayant été défini auparavant (Suess, 1888) mais jamais 

quantifié, Vail et al. (1977a) ont recherché à partir de leurs observations locales du niveau 

marin  relatif,  un  signal  commun  à  l’échelle  globale.  En  effet  seules  des  observations  de 
variations du niveau marin synchrones sur différents continents, peuvent attester de 

l’existence  d’une  composante  purement  eustatique  qui  était  jusque-là soupçonnée mais non 

prouvée (voir partie 1 de ce chapitre). Ainsi, en comparant leurs courbes locales du niveau 

marin relatif construites à partir de profils au niveau de marges passives, ils mettent en 

évidence  des  similitudes  sur  l’enchaînement  des  transgressions  et  régressions  au  cours  des 
intervalles de temps observés. Ils montrent en effet que les discordances qui délimitent les 

différentes séquences de dépôts dans les différents bassins qu’ils ont observés, peuvent être 
considérées comme étant synchrones sur l’ensemble des marges passives Vail et al. (1977a). 

Ils proposent ainsi de caractériser les variations du niveau marin par une charte globale du 

Cambrien au Quaternaire. La figure 37, issue de Miller et al. (2005) regroupe les chartes 

eustatiques produites par le groupe Exxon. Comme  il  l’était proposé par Vail et al. (1977a), 

ces chartes deviennent un standard universel et la charte de Haq et al. (1987) (en marron sur 

la figure 37) est encore utilisée comme référence. Par la suite ils produisent une charte à partir 

de la plateforme Arabe (Haq and Al-Qahtani (2005) en gris sur la figure 37).  
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Figure 37 : Chartes eustatiques du groupe Exxon (Vail et al. (1977a) en vert ; Haq et al. 

(1987) en marron ; Haq and Al-Qahtani (2005) en gris) (Miller et al., 2005) 

Ces résultats mettent en évidence des variations globales de basses fréquences, avec 

deux grands cycles de régression/transgression. Un cycle se situe durant le Paléozoïque puis 

un autre durant le Méso-Cénozoïque dont le maximum eustatique de grande amplitude, 

jusqu’à  250  mètres  d’après  ces  chartes,  est  situé  durant  le  milieu du Crétacé, autour de 90 

millions d’années. D’autres chartes ont été produites à partir de la méthode de backstripping 
(décrite précédemment). Celles-ci sont regroupées sur la figure 38 issue de Miller et al. 

(2005).  
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Figure 38 : Chartes eustatiques réalisées à partir de la méthode du backstripping  
(Miller et al., 2005) 

Au  premier  ordre,  la  chronologie  et  l’existence  des  deux  cycles  transgression-

régression à l’échelle globale fait l’unanimité quelle que soit la méthode utilisée. De même la 
présence d’un haut niveau marin autour de 90 millions d’années n’est pas discutée. Par contre 

l’amplitude  de  ce  haut  niveau  marin  diffère  suivant  les  auteurs,  avec  des  estimations  de 
l’ordre de 100 m (Watts and Steckler 1979 ; Kominz 1995 ; Sahagian et al. 1996 ; Miller et al. 

2005) jusqu’à 250 à 350 m (Vail et al. 1977a ; Pitman 1978 ; Hallam 1984 ; Haq et al. 1987 ; 

Haq and Al-Qahtani 2005). L’origine de ces différences et  les processus associés à ce  haut 
niveau eustatique seront détaillés dans le chapitre 3.  
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Ces  chartes  globales  soulèvent  également  de  nombreux  débats  quant  à  l’origine  des 
variations de 2nd et 3ème ordre. Celles du 2nd ordre sont d’une durée d’environ 10 millions 
d’années et celles du 3ème ordre, de 1 à 5 millions d’années. Vail et al. (1977a) proposent le 

glacio-eustatisme  pour  expliquer  l’existence  de  telles  variations  rapides  (inférieures  à  100 
Ma)  à  l’échelle  globale.  Ils  en  concluent  alors  que  ceux-ci sont le résultat de variations 

eustatiques. Dès les années 80 Pitman and Golovchenko (1983) soulèvent  que  l’origine 
glacio-eustatique  est  contestable  du  fait  qu’il  n’y  ait  pas  suffisamment  d’arguments 
permettant de mettre en évidence des périodes glaciaires, particulièrement durant le 

Mésozoïque. L’existence de variations de 2nd et 3ème ordre n’est pas remise en cause mais 

leur origine eustatique est contestée (Miall and Miall, 2001). L’établissement de  l’existence 
d’un tel signal durant cette période continue à faire débat (Price, 1999) et l’objet de nombreux 

travaux, particulièrement pour le Mésozoïque (e.g. Stoll and Schrag 1996 ; Miller et al. 

2003 ; Koch and Brenner 2009 ; Galeotti et al. 2009).  

La méthode de Vail et al. (1977a) est également critiquée. Les critiques portent 

notamment sur le découpage stratigraphique utilisé ainsi que les datations utilisées (Miall and 

Miall, 2001). De plus les données sources utilisées ne sont pas disponibles. Egalement plus 

récemment la considération des mouvements verticaux au niveau des marges passives, 

notamment par la topographie  dynamique,  remet  en  question  l’interprétation  eustatique  des 
variations observées à partir des bassins et ainsi de la validité des chartes eustatiques 

existantes. 

Ainsi, le modèle global de variations du niveau marin et sa caractérisation au cours du 

temps par les chartes eustatiques sont encore utilisés comme référence, au moins pour les 

variations du premier ordre. Cependant leur validité est remise en cause, que ce soit sur la 

nature des processus à  l’origine des  variations observées avec  la  remise en question du tout 

eustatique défendu par le groupe Exxon (Vail et al. 1977a ; Haq et al. 1987) ou sur les 

amplitudes quantifiées. Ceci a été une question importante dans le cadre de mon travail de 

thèse et a motivé le travail présenté dans le Chapitre 3 sur les variations du niveau marin 

durant l’Albien, le Cénomanien et le Turonien. 

 La mesure de l’empiètement continental 

La quantification des variations du niveau marin relatif peut s’effectuer par la mesure 
à un instant donné du pourcentage de domaine continental recouvert par le domaine marin, à 

l’échelle du continent ou d’une  région. Cette migration du  littoral dépend, comme  il  l’a été 
présenté ci-dessus, des variations eustatiques, des mouvements verticaux de la lithosphère et 

du flux sédimentaire. Pour n’observer que les variations du niveau marin relatif,  il faut alors 
prendre en compte la surface correspondant à  l’ensemble du domaine marin mais également 

celle de la plaine côtière (Posamentier et al., 1988). En effet celle-ci correspond à un espace 

libéré par les variations du niveau marin puis totalement comblé par les apports sédimentaires. 

Ainsi, prendre en compte cet espace permet de s’affranchir des effets des variations du  flux 
sédimentaire qui peut conduire à des extensions différentes de la plaine côtière suivant les 

variations du flux sédimentaire pour une même variation du niveau marin relatif. L’ensemble 
[domaine marin et plaine côtière] illustré sur la figure 39, correspond à la définition de 

l’empiètement continental (Posamentier et al., 1988). 
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Figure 39 : Définition de l’empiètement continental 

La mesure de cet empiètement est déterminée à partir des cartes paléogéographiques, 

comme  il  l’est  indiqué  dans  Harrison et al. (1981). Le tracé du paléolittoral permet ainsi 

d’observer l’ennoiement d’un continent ou de l’ensemble des continents si la carte est globale, 
par rapport à l’actuel. Ceci permet la construction de courbes représentant la surface totale de 
continents ennoyés au cours du temps. La figure 40 issue de Miller et al. (2005) regroupe ce 

type de courbes, obtenues à partir de  leurs  résultats  et  ceux  issus  d’autres  travaux  (e.g. 
Harrison 1990 ; Sahagian and Jones 1993 ;Ronov 1994).  

 

Figure 40 : Superficie des régions ennoyées au cours du temps (modifié de Miller et al. 

(2005) 
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La surface ennoyée du continent ainsi obtenue à un instant donné, comparée à la 

surface  totale  du  continent  non  ennoyé  actuel,  avec  sa  topographie  actuelle,  permet  d’en 
déduire  l’amplitude du niveau marin relatif nécessaire pour expliquer cet ennoiement. Ainsi, 
quantifier le niveau marin relatif par cette méthode, revient à mesurer, pour un instant donné, 

l’intersection  de  la  distribution  de  l’altitude  des  continents  (ou  hypsométrie,  cf.  Figure 41) 

avec l’empiètement du domaine marin sur le domaine continental.  

 

Figure 41 : Courbes hypsométriques actuelles des continents (Robin, 2006) 

L’eustatisme  étant  un  signal  global,  pour  le  quantifier  par  cette  méthode  il  est 
obligatoire  de  s’appuyer  sur  des  reconstructions  paléogéographiques  globales.  Par  exemple,  
Harrison et al. (1981) obtient une superficie totale des régions ennoyées à l’échelle globale, 

de 31,5 Mm
2
 vers  100  millions  d’années,  et  ainsi,  avec  la  courbe  hypsométrique  des 

continents actuels, une augmentation correspondante du niveau marin de 172 m. La principale 

limite  de  cette  méthode  est  l’utilisation  de  l’hypsométrie actuelle comme référence. 

L’extension  des  variations  passées  du  niveau  marin  est  en  effet  projetée  sur  la  topographie 
actuelle des continents (Harrison et al. 1981 ;Ronov 1994 ; Algeo and Seslavinsky 1995). Or 

rien n’indique que l’hypsométrie est constante au cours du temps, comme il l’est discuté dans 
Harrison et al. (1981).  Par  exemple  C.  Robin  et  F.  Guillocheau  ont  estimé  l’élévation  des 
reliefs durant le Cénomanien. La figure 42 permet de comparer cette topographie avec la 

topographie actuelle.  
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Figure 42 : Topographie actuelle et estimation de la topographie au Cénomanien (C. 

Robin et F. Guillocheau communication personnelle)  

Ceci  permet  de  constater  que  l’altitude  des  reliefs  durant  le Cénomanien était 

certainement plus faible, en majorité inférieure à 2km, que celle des reliefs actuels. Une 

altitude des continents moins élevée en présence d’un haut niveau marin eustatique, comme 
c’est  le cas pour le Cénomanien, conduirait à un ennoiement des continents supérieur à celle 

obtenue  avec  une  hypsométrie  comparable  à  celle  de  l’actuelle.  Ainsi  considérer 
l’empiètement  continental  sur  une  hypsométrie  plus  élevée  pourrait  conduire  à  une sur-

estimation de l’amplitude du niveau marin relatif.  

L’évaluation de  l’amplitude des variations du niveau marin  relatif par cette méthode 
dépend également de la précision des cartes paléogéographiques. Les reconstructions 

paléogéographiques permettent de visualiser en carte la distribution des environnements de 

dépôts des bassins pour une période donnée. Ces cartes permettent ainsi de repérer la 
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migration du littoral et les dépôts correspondant à la plaine côtière quand cette information est 

disponible. L’amplitude des variations du niveau marin estimée à partir de ces cartes est donc 

très dépendante de la précision spatiale et de la résolution temporelle de celles-ci. Une 

résolution temporelle faible ne fournit qu’une estimation des environnements de dépôts pour 
l’ensemble  d’un  intervalle  de  temps  et  non  pour  un âge donné. La précision est liée à la 

qualité des données sources utilisées pour réaliser la reconstruction (e.g. données de terrains, 

données sismiques, interprétation des chartes stratigraphiques). Il est cependant souvent 

difficile  d’évaluer  cette  précision car ces données sources sont rarement mentionnées ou 

accessibles.  

1.4. Synthèse, discussion et conclusions 

Ce chapitre nous a permis de revoir  les caractéristiques des processus à  l’origine des 
variations du niveau marin eustatique, du niveau marin relatif et des mouvements verticaux de 

la Terre solide. Le Tableau 1 permet  de  faire  une  synthèse  de  l’ensemble  des  processus 
décrits.  

Ce travail permet de mettre en évidence que les variations du niveau marin relatif sont 

le résultat de la contribution de plusieurs processus, différents suivant la période de temps 

considérée. Certains affectent le niveau marin relatif par des variations globales uniquement, 

tels que le glacio-eustatisme ou le tectono-eustatisme,  d’autres  l’affectent à la fois par des 

variations globales et des variations des mouvements verticaux, comme la topographie 

dynamique. Les trois principaux processus qui induisent les plus grandes amplitudes de 

variations du niveau marin relatif sont le climat (glacio-hydro-isostasie), le tectono-eustatisme 

(variation de  l’âge moyen de  la  lithosphère et/ou dynamique des dorsales) et  la  topographie 
dynamique, avec des amplitudes supérieures à 100 mètres. Les variations à court terme sont 

dominées  par  des  longueurs  d’onde  inférieures à 1 000 km tandis que les variations à long 

terme par les variations de très grandes longueurs d’onde, supérieures à 1 000 km. L’origine 
des principaux processus, quelle que soit la période de temps considérée, est donc soit 

climatique, qui regroupe l’expansion thermique, le signal postglaciaire, soit mantellique, avec 
la topographie dynamique, le géoïde et la divagation polaire, soit tectonique avec la 

dynamique  des  dorsales  et  la  variation  de  l’âge  moyen  de  la  lithosphère  océanique.  La 
principale incertitude sur la modélisation du signal induit par ces processus est le peu de 

contraintes sur la structure interne de la Terre, particulièrement la structure rhéologique. 

Comme nous  l’avons discuté dans ce chapitre,  il  existe peu d’observations permettant de la 

contraindre. 

Cette synthèse met également en évidence que les observations et les reconstructions 

des variations du niveau marin fournissent principalement une mesure du niveau marin relatif. 

Seules les observations des altimètres depuis une vingtaine d’années permettent d’accéder à 
une  mesure  absolue  du  niveau  marin.  Les  autres  moyens  d’observation,  marégraphes, 
terrasses  marines,  données  stratigraphiques  ne  peuvent  fournir  qu’une  mesure  du  niveau 
marin relatif. Seule une corrélation des observations à  l’échelle globale de ces résultats peut 
permettre  de  se  questionner  sur  l’existence  d’un signal eustatique. La relation entre la 

déformation de la Terre solide et les variations eustatiques devient alors essentielle à 

considérer. Les mouvements verticaux actuels peuvent être maintenant directement mesurés 

grâce  à  l’installation  des  réseaux  GPS, même si une couverture plus importante avec des 

enregistrements plus longs sont encore nécessaires pour améliorer la précision de la 

caractérisation des mouvements verticaux à l’échelle globale.  
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Tableau 1 : Synthèse des processus  à  l’origine  des  variations  du  niveau  marin 
relatif, eustatique et des mouvements de la Terre solide :  amplitude,  longueur d’onde, 
temps caractéristique, types d’observations et sources d’incertitudes.  

Les références bibliographiques : (1) Cogné et al., 2006; (2) Müller et al., 2008; (3) Hardebeck & Anderson, 

1996; (4) Schackleton, 1987; (5) Cazenave, 2010; (6) Mitrovica et al., 2011; (7) Miller et al., 2005; (8) Farrell, 

1976; (9) Conrad & Husson, 2009; (10) Gurnis, 1993; (11) Hager, 1985; (12) Ricard, 2006; (13) Sabadini et 

al., 1990; (14) Mound et al., 1998; (15) Peltier et al., 2006

Pour ce qui est des observations à long terme, les interprétations ont longtemps été 

dominées par le postulat du tout eustatique avancé par Vail et al. (1977a). Même si elle est de 

plus en plus discutée, la considération d’une origine eustatique des variations du niveau marin 
observées à partir des enregistrements à long terme est encore fortement présente. 

L’intégration  de  la  contribution  de  la  dynamique  du  manteau  sur  les  variations  du  niveau 
marin relatif n’est pas toujours considérée même par des travaux récents, tels que Miller et al. 

(2005).  

Mon travail de thèse se situe ainsi dans contexte où d’une part les variations du niveau 

marin représentent un enjeu socio-économique capital. La compréhension des processus à 

l’origine  de  ses  variations  et  leur  discrimination  est  nécessaire  pour  quantifier  et  pouvoir 
envisager  leur  impact  sur  les  côtes.  D’autre  part,  la  relation  entre  les variations du niveau 

marin et la déformation de la Terre solide est de plus en plus considérée et contribue à 

remettre  en  cause  le  concept  d’eustatisme.  En  particulier  la  contribution  des  mouvements 
verticaux engendrés par la dynamique du manteau. Mais pour cela les observations sont 

nécessaires pour contraindre les modèles et préciser notre compréhension de ce signal.  

Les travaux présentés par  la suite s’inscrivent ainsi dans  l’objectif d'établir des bases 

de données robustes afin de contribuer à l’observation et la caractérisation de l’influence des 
processus qui dominent le signal des variations du niveau marin relatif, ceci à différentes 

échelles spatio-temporelles. 
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Chapitre 2.  

Les variations actuelles du 
niveau marin : caractérisation 

des mouvements verticaux de la 
Terre 

!

!

!

2.1. Introduction 

Les modèles climatiques prédisent une augmentation moyenne du niveau marin de 20 

à 60 cm au-dessus du niveau actuel vers 2 100. Une telle augmentation est préoccupante pour 

les 1,2 milliards de personnes  vivant  sur  le  littoral. L’évaluation des mouvements verticaux 
actuels de la lithosphère est essentielle afin de prendre en compte leur contribution dans 

l’estimation  de  l’impact  de  la  hausse  récente du niveau marin sur les côtes. En effet, leur 

vitesse de variation, inférieure à 10 mm/an, peut être du même ordre de grandeur ou 

supérieure  à  la  vitesse  moyenne  de  l’augmentation  du  niveau  marin  actuelle qui est 

actuellement inférieure à 3 mm/an. De plus, au-delà de cet aspect socio-économique, ils 

représentent également des observations capitales pour la modélisation du signal post- 

glaciaire  et  des  applications  géodynamiques  telles  que  l’évaluation  de  la  rhéologie  et  de  la 
structure interne de la Terre. Comme nous l’avons discuté dans le chapitre 1, les données sont 
nécessaires afin de contraindre les prédictions des modèles, dans le but de distinguer les 

mouvements verticaux de la lithosphère actuels et ainsi les confronter à l’élévation du niveau 
marin. 

Nous  présentons  tout  d’abord  dans  ce  chapitre notre compilation et notre analyse à 

l’échelle  globale  et régionale des tendances des mouvements verticaux actuels à partir des 

mesures des variations du niveau marin relatif des marégraphes et des mesures du niveau 

marin absolu des altimètres. L’analyse du signal de grandes longueurs d’onde extrait à partir 
de ces résultats est ensuite présentée pour finir par une discussion de ces résultats. 
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2.2. Les tendances actuelles des mouvements verticaux le 
long des côtes 

Cette  étude  a  fait  l’objet  d’un  article  (Ostanciaux et al., 2012) présenté ici qui a été 

soumis puis accepté dans la revue Earth-Science Reviews.  

L’objectif de ce travail était de caractériser et analyser les variations des mouvements 

verticaux  actuels  à  l’échelle  globale  et  régionale,  ceci  particulièrement  afin  d’identifier  et 
quantifier les processus à leur origine, notamment le rebond postglaciaire.  

Pour cela nous avons choisi  d’utiliser  une  méthode  indépendante  de l’analyse  des 
données GPS qui a été d’abord développée par Mitchum (1998) : l’utilisation des données des 
marégraphes et des données des altimètres. Les marégraphes étant fixés au sol enregistrent à 

la fois les mouvements verticaux de la lithosphère et les variations  de  hauteurs  d’eau  par 
rapport à une référence terrestre. Les altimètres enregistrent les variations absolues du niveau 

marin  à  l’échelle  globale.  Ainsi  en  retirant  les  amplitudes  des  variations  mesurées  par  les 
altimètres à celles enregistrées par les marégraphes sur le même intervalle de temps, il est 

alors possible d’accéder à la composante des mouvements verticaux de la lithosphère.  

Nous avons ainsi produit une base de données des mouvements verticaux actuels 

récente qui tire profit de la longueur des séries temporelles communes aux deux instruments 

(valeur médiane d’environ 10 ans), supérieure à différentes études existantes utilisant la même 
méthode (e.g. Nerem and Mitchum 2002 ; García et al. 1998). Elle regroupe un plus grand 

nombre de données à  l’échelle globale. Cependant notre approche est plus grossière à cause 
d’une  sélection  moins  précise  des  données  des  marégraphes  qui  peuvent  être  altérées  par 
exemple par d’importantes lacunes dans leur série temporelle. Nous avons choisi de prendre 

en compte un maximum de données en cohérence avec notre volonté d’observer en particulier 
les tendances régionales ou sur de grandes longueurs d’ondes des mouvements verticaux.  

Nous avons ensuite confronté nos résultats avec les travaux existants, que ce soit à 

partir de la même méthode ou d’autres mesures telles que celles des GPS. Ceci nous a permis 
de constater que nos résultats étaient cohérents avec les résultats de ces travaux. Nous avons 

ainsi ensuite compilé l’ensemble  de  notre  base  de  données  avec  ces  bases  de  données 
existantes  afin  d’analyser  les  tendances  observées  par  l’ensemble  de  ces  travaux  combinés 

aux nôtres. Ceci a permis de mettre en valeur des tendances de soulèvement et de subsidence 

similaires à l’échelle globale. L’analyse régionale et globale des résultats de la compilation de 
l’ensemble  de  ces  travaux  avec  notre  base  de  données  a  permis  de  mettre  en  évidence  la 
similitude entre le signal observé et le signal attendu du rebond postglaciaire. Ce travail a 

également permis  d’observer  la  contribution  du  contexte  géodynamique des  marges  dans  le 
signal régional des mouvements verticaux, notamment pour la région des Cascades et des 

zones de subduction au Japon. La confrontation des résultats avec les prédictions des modèles 

du rebond postglaciaire, a montré une bonne corrélation pour la Scandinavie mais des écarts 

existent au niveau des tendances et des vitesses pour les autres régions. Ceci peut mettre en 

évidence les incertitudes des prédictions du rebond postglaciaire via la modélisation. La 

constitution d’une telle base de données peut ainsi contribuer à la calibration de ces modèles.  
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2.3. Extraction du signal à grande longueur d’onde des 
mouvements verticaux actuels 

Les  résultats  précédents  ont  permis  d’évaluer  à  l’échelle  globale  la  vitesse  des 
mouvements verticaux actuels, sur les côtes et les continents, et d’identifier les processus qui 
dominent ces résultats. Ceci a permis de conclure que le signal obtenu est dominé par la 

contribution de la tectonique locale suivant  les régions et à  l’échelle globale, des effets post- 
glaciaires du dernier maximum glaciaire. Ce signal est donc composé de signaux de 

différentes  longueurs  d’onde.  Extraire  le  signal  de  grande  longueur  d’onde  permettrait 
d’obtenir à partir de données réelles une estimation de ce signal, observations capitales pour 
les confronter à la modélisation du signal postglaciaire, signal dominant les mouvements 

verticaux actuels, et pour des applications géodynamiques  telles  que  l’évaluation  de  la 
rhéologie et de la structure interne de la Terre. 

Ainsi l’objectif de cette partie est de tester la possibilité d’extraire le signal de grande 
longueur  d’onde  à  partir  des  données  discrètes  obtenues  par  des  observations in situ 

ponctuelles, et obtenir ainsi une estimation de ce signal.  

2.3.1. Méthode 

Les deux bases de données utilisées correspondent à :  

 la base de données produite à partir des mesures des marégraphes et 

satellites décrite dans la partie 2.2 (Ostanciaux et al., 2012). Elle regroupe 649 

données qui quantifient les vitesses des mouvements verticaux sur 1992-2009. 

Par la suite celle-ci sera nommée VGM. 

 la seconde base de données est une compilation de notre base de données et 

des données issues de la bibliographie (présentées dans la partie précédente, 

Ostanciaux et al., 2012). Elle regroupe 1 407 données décrivant les 

mouvements verticaux aux sites marégraphiques mais également à des stations 

GPS. Celle-ci sera nommée VGM_Compil. 

Ce sont des données discrètes réparties uniquement le long des côtes (VGM) ou 

essentiellement sur les côtes (VGM_Compil), avec une répartition non homogène, une plus 

grande  concentration  des  données  dans  l’hémisphère  Nord  que  dans  l’hémisphère  Sud. Par 
exemple l’Europe est mieux documentée que l’Afrique. Ceci rend ces données peu adaptées à 
l’utilisation  de  méthodes  pour  filtrer  le  signal  obtenu.  De  plus  il  n’y  a  pas  d’incertitudes 
associées à ces mesures. 

Afin  d’obtenir  une  grille  régulière  de  ces  données,  je  les  ai  interpolées  avec  un 
algorithme utilisant les fonctions spline (utilisation de la fonction Surface du logiciel GMT, 

méthode détaillée dans Smith and Wessel (1990). La figure 43 illustre la répartition des 

données pour  les deux bases,  superposées  sur  les grilles obtenues après  l’interpolation. Ceci 
permet de visualiser les points de mesures des deux bases de données représentant les vitesses 

des mouvements verticaux actuels et les données  interpolées.  L’interpolation  implique  que 
des zones, même très éloignées des points de mesures, possèdent un signal. Certaines zones 

ont donc un signal erroné, ainsi par la suite un masque sera construit afin de ne pas prendre en 

compte des valeurs trop éloignées des points de mesures. 
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Figure 43 : Bases de données discrètes et interpolées des mouvements verticaux actuels 
de la lithosphère utilisées  

(A) Base de données VGM superposée à la grille des données interpolées ; (B) Base de données VGM_Compil 

superposée à la grille des données interpolées. Il est à noter que les grilles des données interpolées sont ici 

représentées en totalité alors que certaines régions ont un signal qui n’est pas contraint par des points de 
mesures.  
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Afin  d’extraire  le  signal  correspondant  aux  grandes  longueurs  d’onde,  les  grilles 
obtenues sont filtrées. Pour cela nous avons utilisé les harmoniques sphériques. Les 

harmoniques sphériques sont des fonctions permettant la décomposition de champs tels que 

les champs de gravitation, les champs magnétiques ou la topographie sur une sphère, 

permettant ainsi la réalisation de calculs sur ces champs et leur visualisation. L’amplitude des 
signaux à la surface de la Terre peut être décrite par les harmoniques sphériques de surface 

),( m

lY , d’ordre m et de degré l (avec  et  respectivement la colatitude et la longitude 

d’un point donné sur la sphère), avec : 

฀

4;
8

 est une constante définie par la normalisation ; 

฀

,;
8

 est la fonction de Legendre. 

Nous avons utilisé le logiciel gratuit SHTOOLS développé par M. Wieczorek 

(http://shtools.ipgp.fr/)  qui  fournit  de  nombreuses  routines  qui  permettent  d’effectuer  des 
développements et reconstructions avec les harmoniques sphériques. Ainsi, à partir de nos 

bases de données interpolées, le signal est décomposé avec les harmoniques sphériques pour 

chaque point de la sphère puis ensuite reconstruit. Le signal est alors filtré en choisissant le 

degré maximal voulu pour la reconstruction, les degrés (l) faibles correspondant aux grandes 

longueurs d’ondes (= Circonférence de la Terre/l). 

Les données ayant été au préalable interpolées, les points de la grille éloignés des 

points d’appuis ou contraints par peu de données ne doivent pas être pris en compte. Pour cela 

un masque a été construit de telle sorte qu’il soit dépendant de la répartition des données afin 
de ne faire apparaître que le signal le plus contraint par des points de mesures. Ainsi il a été 

construit afin que les données aient au moins n données voisines situées à une distance D 

inférieure  ou  égale  à  la  longueur  d’onde  caractéristique  du  degré  l choisi pour la 

reconstruction avec les harmoniques sphériques. Le disque ensuite représenté autour de ces 

données a un rayon tel que : r = D/2. Plusieurs valeurs du nombre minimum (n) de données 

voisines ont été testées. La figure 44 illustre le choix de n = 3 ;5 et 8. Comme le montre la 

figure, choisir n = 8 peut réduire de façon importante la couverture des données, notamment 

pour le degré 15. Pour ce qui est de n = 3 et 5, il existe peu de différences pour la couverture 

des données même pour le degré 15. Ainsi, la limite de 5 semble être correcte afin de 

conserver suffisamment de données tout en permettant d’éliminer un signal contraint par peu 
de données.  

Afin de tester cette méthode, nous utilisons des signaux synthétiques décrits par 

différents spectres. Ceux-ci  sont  choisis  afin  qu’ils caractérisent des signaux dont la 

contribution  des  grandes  longueurs  d’onde  (soit  donc  avec  une  magnitude  plus  ou  moins 
élevée pour les faibles degrés) est plus ou moins importante. Leurs spectres suivent alors des 

lois du type 1/l
2
 à 1/l

0,5
 jusqu’à un signal  homogène qui est caractérisé par une contribution 

équivalente des grandes et petites longueurs d’onde, soit présentant un spectre qui suit une loi 
de type 1/l

0
.  

 

http://shtools.ipgp.fr/
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Figure 44 : Masques construits en fonction du nombre minimum (n) de données voisines 
pour chaque point de mesure  

(A), (B) et (C) résultats de la reconstruction jusqu’au degré l=10, associés à un masque avec n=3 (A), n=5 (B), 
n=8 (C), n étant le nombre de voisins minimum choisi ; (D), (E) et (F) résultats de la reconstruction jusqu’au 

degré l=15, associés à un masque pour n=3 (D), n=5 (E), n=8 (F) 

L’objectif  de  ce  test  est  de  vérifier  les conditions pour lesquelles il est possible de 

parvenir à reconstruire un signal connu dans sa totalité à partir de points d'échantillonnages. 

La figure 45 montre par exemple  le cas d’un signal synthétique (figure B) construit avec un 
spectre qui suit une loi du type 1/l

2
 (figure A). 
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Figure 45 : Signal reproduit à partir d’un spectre d’amplitude élevée pour les faibles 
degrés 

(A) : spectre du signal synthétique de magnitude élevée pour les faibles degrés (grandes longueurs d’onde) ; 
(B) : signal synthétique correspondant au spectre décrit par une loi 1/l

2
 ; (C) : échantillonnage du signal 

synthétique aux sites de la base de données réelles VGM_Compil ; (D) : interpolation à partir des données 

discrètes synthétiques ; a) à f) reconstructions produites avec les harmoniques sphériques, tronquées aux degrés 

de 1 à 32. 
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Afin de reproduire le même type de distribution des données que la distribution des 

bases de données, des données discrètes sont extraites du signal synthétique aux mêmes sites 

que ceux des bases de données réelles, tel qu’il l’est illustré sur la figure (C). Ensuite le même 
processus est appliqué, à savoir  l’interpolation de ces données discrètes qui produit  le signal 
figurant sur la figure (D). Des différences sont à noter entre le signal complet de la figure (B) 

et le signal interpolé de la figure (D), par exemple, pour ce dernier la couronne bleu foncé est 

moins large et comporte des taches plus foncées qui se démarquent. La couronne est entourée 

de  bleu  clair  qui  n’apparaît  que  sous  forme  de  liseré  pour  le  signal  complet.  De  même  le 
disque central violet est plus petit et de couleur plus claire que pour le signal complet. Ces 

différences  s’expliquent  par  la  perte  d’information  due  à  l’échantillonnage  puis  à 
l’interpolation.  Ceci  illustre  le  cas  de  l’existence  d’un  signal  complet  mais  qui  n’est  connu 
seulement  qu’en  certains points. Ceci reproduit donc bien le cas dans lequel nous nous 

trouvons :  la  recherche  d’un  signal,  dont  nous  avons  une  estimation  grâce  aux  modèles,  à 
partir de points de mesures. Par la suite la reconstruction jusqu’à un degré l donné des signaux 

synthétiques complets sera comparée à celle des signaux qui ont été échantillonnés. 

L’interpolation,  la décomposition et  la  reconstruction avec  les  harmoniques  sphériques et  le 
filtrage suivant différents degrés produisent les figures de a) à f). Il est possible de remarquer 

que pour l=1 (figure f), seul  le disque violet central n’est pas représenté. Les autres couleurs 
sont présentes de façon presque identique que celles du signal interpolé, avec cependant un 

bleu moins foncé par rapport à celui de la couronne du signal interpolé. Le disque central 

violet  apparaît  légèrement  pour  les  degrés  jusqu’à  l=2 (figure e), devient clairement 

identifiable pour l=4 et a une magnitude similaire à celle du signal interpolé à partir de l=8 

illustré sur la figure c). La reconstruction  jusqu’au  degré  8  permet  alors  de  reproduire  la 
majorité du signal, seuls les détails tels que les taches bleu foncé de la couronne ne sont pas 

représentés  alors  qu’elles  le  sont  sur  la  figure  b),  pour  l=16. La figure a) qui représente la 

reconstruction jusqu’au degré 32 est identique à la figure b). Ces figures montrent clairement 
le filtrage du signal suivant les différents degrés, avec une identification des détails du signal 

pour  une  reconstruction  jusqu’à  des  degrés  plus  élevés,  ici  pour  l=16. De plus le signal 

d’origine est construit avec une forte contribution des faibles degrés,  inférieurs à 10 (spectre 
de la forme 1/l

2
), ce qui est clairement identifiable puisque les reconstructions pour les faibles 

degrés, ici jusqu’au degré 8, reproduisent bien la majorité du signal d’origine.  

Ainsi ces résultats montrent que la distribution des données permet de reconstruire 

convenablement le signal original. 

Afin de savoir si  le signal  interpolé est suffisamment représentatif du signal d’origine 
s’ils sont filtrés  jusqu’à  un  degré  l, les résultats des reconstructions des différents signaux 

synthétiques  interpolés  et  d’origine  sont  comparés. Par exemple, la figure 46 illustre la 

comparaison, pour une  reconstruction  jusqu’au degré 10, des signaux synthétiques complets 

d’origine décrits par un spectre de type 1/l0
 à 1/l

2
 (figures a à d) avec les signaux synthétiques 

qui ont été échantillonnés (figures e à h). 

Le  choix  d’une  reconstruction  jusqu’au  degré  10  est motivé  par  le  fait que le signal 

postglaciaire  est  supposé  être  caractérisé  par  les  grandes  longueurs  d’ondes,  avec  des 
soulèvements  sur  des  distances  supérieures  à  1  000  km,  comme  il  l’est  calculé  par  les 
prédictions des modèles de Paulson et al. (2007) (figure 47) ou de Peltier (1994), par exemple 

pour la Fennoscandie  et  l’Amérique  du  Nord. Parmi ces deux modèles globaux, celui de 

Paulson et al. (2007) est préférentiellement utilisé par la suite car il représente les prédictions 

les plus récentes des mouvements verticaux engendrés par le signal postglaciaire. 
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Figure 46 : Comparaison des reconstructions jusqu’au degré 10 des signaux 
synthétiques complets construits à partir de différents spectres, et celles des signaux 

synthétiques interpolés.  
Figures de a) à d) : signaux synthétiques complets, produits à partir de spectres décrivant une loi de 1/l

0
 à1/ l

2
, 

illustrés sur la colonne la plus à droite. ; de e) à h) : signaux synthétiques qui ont été obtenus après 

échantillonnage des signaux complets puis interpolation. Les zones noires correspondent à l’application du 
masque présenté précédemment (figure 44). 
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Figure 47 : Vitesses des mouvements verticaux de la lithosphère : signal postglaciaire 
issu du modèle de Paulson et al. (2007) 

Sur la figure 46, il est possible d’observer que pour les signaux construits à partir d’un 
spectre du type 1/l

0
 (figures d et h), signifiant une même contribution des grandes et faibles 

longueurs d’ondes, il y a de grandes différences entre le signal complet (figure d) et le signal 
interpolé (figure h). Cela semble sensiblement amélioré pour ceux construits  à  partir  d’un 
spectre du type l

0,5
 (figures c et g), intégrant une contribution un peu plus importante des 

grandes  longueurs  d’ondes, mais  il  est  tout  de  même  très  difficile  d’observer  une 
ressemblance claire. La correspondance entre les deux signaux est plus satisfaisante pour un 

spectre du type 1/l
1
 (figures b et f) et elle  l’est clairement pour des signaux produits à partir 

d’un  spectre  du  type  1/l
2
 (figures a et e) qui induit une forte contribution des grandes 

longueurs  d’ondes. Ceci signifie  donc  qu’un  filtrage  du  signal  interpolé  jusqu’au  degré  10 
permet  d’obtenir  sensiblement  le  même  résultat  qu’un  filtrage  du  signal  d’origine  complet, 
ceci à condition que son spectre soit du type 1/l

2
. La figure 48 permet de visualiser ceci en 

2D, schématiquement. Deux cas sont représentés : le premier (figure A) correspond à un 

signal complet qui est caractérisé par une contribution égale des grandes et petites longueurs 

d’ondes, superposé à un signal de grandes longueurs d’ondes. Lorsque le signal est 

échantillonné en certains points,  cette  figure montre qu’il  ne  sera pas possible d’extraire un 
signal de grandes longueurs d’ondes avec  un  filtrage,  proche  de  celui  du  signal  d’origine, 

contrairement au deuxième cas (figure B) correspondant à un signal avec une forte 

contribution  des  grandes  longueurs  d’ondes.  Pour  ce  dernier  cas,  la  forme  des  signaux 
dominés par les grandes longueurs d’ondes permet d’obtenir un signal reconstruit à partir des 
données interpolées, proche de celui issu du signal complet, pour un filtrage favorisant les 

grandes longueurs d’ondes.  
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Figure 48 : Comparaison schématique d’un signal caractérisé par un spectre de type l0 et 
l2 et de la possibilité de leur reconstruction à partir de leur échantillonnage 

(A) représente le cas d’un signal complet caractérisé par un spectre de type 1/l0, impliquant une contribution 

égale des grandes et faibles longueurs d’onde ; (B) représente le cas d’un signal complet caractérisé par un 
spectre qui favorise une contribution importantes des grandes longueurs d’onde. 

Ces résultats montrent ainsi que cette méthode peut permettre d’extraire correctement 
le signal de grandes longueurs d’onde des données discrètes utilisées dans le cas où le spectre 

du signal est plus proche du type 1/l
2
 que du type 1/l

0,5
, ce qui est supposé pour le signal post- 

glaciaire. 

2.3.2. Résultats 

La figure 49 montre les signaux obtenus lorsque les données des deux bases utilisées 

sont filtrées selon différents degrés : de l=2, ce qui signifie que le plus petit détail sur la 

sphère a une longueur d’onde de 20 000 km, à l=20 correspondant à une longueur d’onde de 2 
000 km. Le principe de masque présenté précédemment est appliqué (zones grisées) afin de ne 

considérer que les résultats contraints par suffisamment de données.  
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L’observation de l’ensemble des résultats permet de constater que pour les deux bases 
de données,  les  figures  (A),  (B),  (E) et  (F), représentant un  filtrage  jusqu’aux degrés 2 et 5, 

montrent des signaux qui présentent moins de détails que ceux illustrés sur les figures (C), 

(D), (G) et (H) correspondant à des degrés plus élevés. En effet, pour les figures (A) et (F) 

dont  le  filtrage  jusqu’au  degré  2  conduit  à  figurer  uniquement les très grandes longueurs 

d’onde, au minimum de 20 000 km, les mouvements observés ont une vitesse maximale de -2 

à 2 mm/an et seules deux grandes régions se distinguent par des tendances différentes. 

L’Amérique du Nord,  l’Antarctique,  le Nord de l’Amérique du Sud et  le Nord Est de l’Asie 
présentent un soulèvement pour les deux bases de données. Celui-ci  s’étend  également  sur 
l’Europe et la presque totalité de l’Asie pour la base de données VGM_Compil et sur la quasi- 
totalité de l’Amérique du Sud pour la base VGM. La totalité de l’Afrique, le Sud de l’Asie et 
l’Australie sont en subsidence selon les résultats des deux bases de données. Cette subsidence 
s’étend, pour la base VGM, à  l’Europe et  l’Ouest de  l’Asie. Le  filtrage  jusqu’à un degré un 
peu plus élevé, l=5 (figures B et F) correspondant à des longueurs d’ondes supérieures à 8 000 
km, permet de distinguer des mouvements sur des régions plus restreintes avec des amplitudes 

supérieures,  allant  jusqu’à  5  mm/an  pour  le  Canada,  pour  les  deux  bases  de  données, à -5 

mm/an pour le Sud de la Méditerranée/ Nord de l’Afrique mais représenté uniquement par la 
base VGM. L’Indonésie  et  l’Australie présentent des  tendances différentes  des résultats des 

figures (A) et (E), avec un soulèvement observé pour les deux bases de données.  

Sur les figures (C) et (G), représentant un filtrage jusqu’au degré 10, permettant donc 
de représenter des longueurs d’onde au minimum de 4 000 km, les régions en soulèvement ou 

subsidence se distinguent clairement, avec des amplitudes plus élevées, supérieures à 5 

mm/an pour  l’Alaska  (base VGM)  et  la  baie  d’Hudson  (VGM_Compil)  et  de  l’ordre  de  -5 

mm/an pour l’Est de la Méditerranée par exemple (pour les deux bases de données). Il est à 
noter  pour  cette  région  qu’une  seule  zone  en  soulèvement  était  observée  à  l’Est  sur  les 
résultats de la figure (B) alors que deux sont distinguées sur la figure (C), à l’Est et à l’Ouest. 
Pour  ce  qui  est  de  la  base  VGM_Compil,  aucune  zone  en  plus  forte  subsidence  n’était 
observée sur la figure (F) alors que sur la figure (G) une zone à l’Ouest est présente. La côte 
Est des Etats-Unis est clairement en subsidence avec une vitesse autour -1 à -2 mm/an pour 

les deux bases de données alors que cela était moins présent pour la base VGM_Compil avec 

un  filtrage  jusqu’au degré 5 (figure (F)). De même la Fennoscandie apparaît en soulèvement 

avec une vitesse d’au moins 2 mm/an pour les deux bases de données alors que sur la figure 
(B) (base VGM et l=5), le Sud de cette région montrait une faible subsidence. 

Le filtrage jusqu’au  degré  20,  représenté  sur  les  figures  (D)  et  (H),  permet  de 
représenter les longueurs d’onde au minimum de 2 000 km. Il est possible d’observer que les 
mêmes  zones  distinguées  avec  le  filtrage  jusqu’au  degré  10,  sont  représentées  de  façon 
similaire, avec le même ordre de grandeur pour les vitesses et les mêmes tendances au 

soulèvement, telles que pour l’Alaska, la baie d’Hudson, la Fennoscandie ou encore le Sud et 
le Nord-Ouest de l’Amérique du Sud, de même que les tendances à la subsidence telles que la 

côte Est des Etats-Unis et les régions en forte subsidence en Méditerranée. En revanche 

l’Australie présente un signal différent avec des zones à  l’Ouest en subsidence et une partie 
Est clairement en soulèvement. De même en Indonésie le soulèvement est beaucoup plus clair 

et localisé, avec une amplitude plus élevée. 
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Figure 49 : Résultats de la reconstruction produite avec les harmoniques sphériques 
jusqu’à différents degrés à partir des bases de données discrètes VGM (colonne gauche) 

et VGM_Compil (colonne droite) 
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Ainsi  d’après  ces  résultats,  quelques  différences  existent entre les signaux des deux 

bases de données, notamment à l’Est de la Méditerranée ou encore la présence au niveau de la 
baie d’Hudson d’un soulèvement avec des vitesses plus faibles pour la base VGM mais qui 

peut s’expliquer dans ce cas par une absence de données dans cette région pour cette base de 
données. Un signal semblable peut être tout de même distingué, en particulier à partir des 

figures (C) et (G), soit de  la  reconstruction  jusqu’au degré 10. De plus,  si  ces  résultats  sont 
comparés aux prédictions des mouvements verticaux postglaciaires, par exemple du modèle 

de Paulson et al. (2007) illustrés sur la figure 47, il est possible de constater que les résultats 

les plus similaires avec ces prédictions sont ceux représentés sur les figures (C) et (G). Ceci 

est discuté plus précisément dans la partie suivante. 

2.3.3. Discussion-Conclusion 

Les prédictions des différents modèles du signal postglaciaire, montrent des régions 

caractérisées par des soulèvements ou subsidences avec des amplitudes clairement 

identifiables. Les régions anciennement englacées, telles que la Fennoscandie ou la baie 

d’Hudson, présentent  le  signal  le plus distinct,  avec un  fort  soulèvement,  jusqu’à 10 mm/an 
actuellement. Par exemple pour la Fennoscandie, ceci a été évalué à partir de différentes 

mesures, par exemple par le réseau GPS BIFROST (Milne et al. 2001) et prédit par différents 

modèles que ce soit à l’échelle globale (Peltier 2004 ou Paulson et al. 2007) ou par des études 

locales telles que Milne et al. (2001).Steffen and Wu (2011) proposent également une revue 

des différents travaux, mesures ou modélisation, effectués pour la Fennoscandie)). De même 

pour la baie d’Hudson, les prédictions des deux modèles globaux (Peltier 2004 ou Paulson et 

al. 2007) et, localement, notamment Tarasov and Peltier (2004), montrent un soulèvement 

important,  jusqu’à  10  mm/an, ceci en accord avec les observations (eg. Sella et al. 2007), 

même si elles sont moins denses que pour la Fennoscandie (Wu et al., 2010). Ces deux 

régions sont clairement identifiées sur la figure (G), obtenue avec un filtrage de la base 

VGM_Compil  jusqu’au degré 10, alors qu’elles sont moins localisées et identifiables avec le 
filtrage jusqu’au degré 5 représenté sur la figure (F). Sur la figure (C) (base VGM avec  l=10) 

le soulèvement de la baie d’Hudson ne peut être clairement identifié en raison du manque de 
données,  en  revanche  un  fort  soulèvement  au  niveau  de  l’Alaska  est  représenté. Celui-ci 

n’apparaît pas pour les côtes Nord sur les modèles globaux de Peltier (2004) et Paulson et al. 

(2007) mais un soulèvement de l’ordre de 1 à 2 mm/an est estimé au Sud de l’Alaska. Ceci a 

été discuté précédemment dans la partie 2.2, où il a été noté que l’étude locale de Larsen et al. 

(2003) a montré que cette région est dominée par un soulèvement identifié comme le résultat 

du signal postglaciaire, avec un soulèvement pouvant atteindre 10 mm/an, ce qui est observé 

dans nos résultats pour le filtrage l=10 à partir des deux bases de données, mais de façon plus 

localisée pour  la  base  VGM.  Pour  ce  qui  est  du  Sud  de  l’Amérique  du  Sud,  proche  de  la 
calotte Antarctique, les deux modèles globaux montrent un soulèvement jusqu’à 2 mm/an, ce 
qu’il est  possible  d’observer  de  façon  localisée sur cette région uniquement à partir de la 

reconstruction  jusqu’au degré 10. Pour  l’Australie,  les prédictions des modèles diffèrent des 
résultats des deux bases de données, quel que soit le degré de reconstruction. En effet les 

modèles prévoient une faible subsidence localisée sur les côtes et l’intérieur du continent, or 
les résultats du filtrage au degré 10 présentent, pour les deux bases, un soulèvement en 

particulier pour le Sud Est où celui-ci atteint plus de 1 mm/an.  

Les régions éloignées des anciennes calottes, telles que la côte Atlantique des Etats-

Unis ainsi que la région des Caraïbes, les côtes Méditerranéennes ou encore les côtes 

Atlantiques de l’Europe, présentent, d’après les modèles globaux, un signal différent de celui 
des régions anciennement englacées, caractérisé par une faible  subsidence  de  l’ordre  de  -1 
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mm/an (Peltier 2004 et Paulson et al. 2007). Pour ce qui est de la Méditerranée, les 

prédictions des modèles globaux de Paulson et al. (2007) et de Peltier (2004) montrent une 

subsidence des côtes de moins de 1 mm/an sauf pour la partie Est pour laquelle ils proposent 

un soulèvement de moins de 1 mm/an. Ces résultats ont contribué à considérer que le signal 

postglaciaire a une faible contribution aux mouvements verticaux actuels observés à partir des 

mesures GPS ou des marégraphes et mesures altimétriques (méthode présentée dans la partie 

2.2), à savoir une subsidence pouvant être élevée (Fenoglio-Marc et al. 2004 ; García et al. 

2007). D’après nos résultats le signal observé est une subsidence de grandes longueurs d’onde 
(identifié sur les reconstructions  jusqu’au degré 5 et 10), pour la  totalité de  la Méditerranée, 

avec une zone de forte subsidence commune aux deux bases de données. Celle-ci est située à 

l’Est,  où  les  modèles  globaux  estiment  un  soulèvement. Cette différence entre les 

observations et les modèles pourrait alors provenir de mouvements verticaux purement 

tectoniques qui viendraient alors s’ajouter au signal de grandes longueurs d’onde postglaciaire 
comme  il  l’est  suggéré  par  García et al. (2007) et discuté dans la partie 2.2. De nombreux 

travaux sont consacrés à caractériser le signal postglaciaire pour la Méditerranée (Lambeck 

and Bard 2000b ;Stocchi et al. 2008 ; Stocchi and Spada 2009 ; Tsimplis et al. 2011 ; 

Lambeck et al. 2011) mais les conclusions de ces études locales ne montrent pas de variabilité 

importante telle qu’il  l’est observé dans  les observations et nos  résultats mais également  ils 
concluent  qu’il  est  complexe  de  discriminer la part du signal postglaciaire dans les 

observations des mouvements verticaux et des variations du niveau marin récentes en 

Méditerranée. De plus Mitrovica and Davis (1995) montrent que les prédictions des variations 

du niveau marin et des mouvements verticaux peuvent varier spatialement de façon 

importante dans ces régions éloignées des anciennes calottes suivant les paramètres utilisés 

pour les modèles, notamment le choix du profil de viscosité. Ceci est le cas pour la côte Est 

des Etats-Unis,  la  Méditerranée  et  les  côtes  Atlantiques  de  l’Europe,  pour  lesquelles  les 
tendances peuvent varier, montrant, pour la même région, un soulèvement ou une subsidence 

selon le profil de viscosité choisi. Les deux modèles globaux montrent une légère subsidence 

pour la côte Est des Etats-Unis, signal qui est clairement observé pour une reconstruction 

jusqu’au  degré  10  pour  les  deux  bases  de  données, de même que pour les côtes Ouest de 

l’Europe, estimée également par l’étude locale de Lambeck (1997). 

Ainsi, d’après ces résultats,  il est possible de constater que c’est à partir du degré 10, 

soit une longueur d’onde de 4 000 km, que le signal obtenu à partir des deux bases de données 

correspond le plus à celui attendu du signal postglaciaire, avec notamment le soulèvement de 

la Fennoscandie, de la baie d’Hudson, de l’Alaska et au Sud de l’Amérique du Sud, même s’ 
il existe d’autres régions pour lesquelles des disparités sont observées. Ainsi ceci permettrait 

de conclure que le signal postglaciaire présente une longueur d’onde caractéristique de l’ordre 
de 4 000 km et que ces résultats fournissent une estimation à partir d’observations directes des 
mouvements verticaux postglaciaires. Cependant la répartition des données utilisées, 

essentiellement sur les marges continentales, ne permet pas de confronter plus précisément les 

signaux filtrés obtenus avec les prédictions des modèles dans ces mêmes zones. En effet les 

prédictions y sont soumises au contraste de la transition entre le domaine marin et continental 

traduit par la fonction océan et ne reflètent donc pas le signal postglaciaire de grande longueur 

d’onde  que  subissent  l’ensemble  des  surfaces  continentales. Il est possible cependant de 

comparer ces résultats avec les prédictions des modèles extraites le long des côtes avec le 

même  type  d’échantillonnage  correspondant  à  la  répartition  des  données  que  nous  avons 
utilisées. La figure 50 présente le signal que nous avons obtenu à partir de la reconstruction 

réalisée avec les harmoniques sphériques, jusqu’aux degrés  5,  10  15  et  20 mais représentés 

uniquement le long des côtes. 
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Figure 50: Résultats de la reconstruction produite à partir de la base de données 
VGM_Compil, avec les harmoniques sphériques jusqu’aux degrés 5, 10 15 et 20, 

illuminés uniquement le long des côtes. 
Les croix vertes représentent les points de mesures qui avaient été retenus pour réaliser la reconstruction. 
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Figure 51: Résultats de la différence entre les reconstructions du signal échantillonné 
puis interpolé et celles du signal global des prédictions de Paulson et al. (2007), produites 

avec les harmoniques sphériques jusqu’aux degrés 5, 10 15 et 20. 
La couleur rouge indique que les vitesses du signal qui a été au préalable échantillonné sont supérieures à celles 

du signal global; inversement la couleur bleue indique qu’elles sont plus faibles que celles du signal global. 
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Afin de comparer ces résultats avec les prédictions du modèle de Paulson et al. (2007) 

le long des côtes, nous avons appliqué, à ces prédictions, le même protocole que celui que 

nous avons utilisé pour reconstruire et filtrer nos résultats issus de nos bases de données des 

vitesses des mouvements verticaux. Nous avons ainsi dans un premier temps échantillonné 

ces prédictions aux points de mesures de la base de données VGM_Compil puis interpolé ces 

résultats pour ensuite décomposer puis reconstruire avec les harmoniques sphériques ce 

dernier signal,  jusqu’à différents degrés. La figure 51 permet de représenter la différence, le 

long des côtes, des résultats de ce signal qui a été au préalable échantillonné, interpolé puis 

reconstitué et ceux obtenus à partir de la reconstruction du signal global, non échantillonné au 

préalable. 

Ceci permet de constater que les différences les plus importantes concernent les 

régions dont les prédictions des mouvements verticaux sont de plus fortes amplitudes (cf. 

figure 47) à savoir l’Antarctique, l’Amérique du Nord, particulièrement la baie d’Hudson et le 
Groenland, et  la Fennoscandie. Ces différences n’excèdent pas 6 mm/an. La reconstruction 

jusqu’au degré 5 montre des différences plus faibles que pour les degrés supérieurs à 10. Pour 
l’ensemble  des  reconstructions  aux différents degrés, ces résultats montrent que 

l’échantillonnage  du  signal  global  semble  conduire  à  une  sous-estimation des vitesses par 

rapport  à  celles  des  reconstructions  du  signal  global.  Ceci  n’est  cependant  pas  vrai  pour  la 
baie  d’Hudson  et  l’Antarctique pour les degrés supérieurs à 10. Ces régions sont à la fois 

caractérisées par des vitesses élevées de soulèvement mais également par un échantillonnage 

plus  faible que d’autres régions, telles que la Fennoscandie où le soulèvement est également 
important. Un signal avec des vitesses très élevées et contraint par peu de points de mesures 

semble alors conduire à surestimer les vitesses des mouvements verticaux par rapport au 

signal global. La figure 52 permet de mettre en évidence pour différents degrés de 

reconstructions produites avec les harmoniques sphériques, la corrélation le long des côtes 

entre le signal obtenu à partir d’un échantillonnage préalable et celui obtenu à partir du signal 
global. 

Ces résultats permettent de montrer qu’il existe, pour l’ensemble des différents degrés 
de reconstruction,une bonne corrélation entre le signal qui a été échantillonné et le signal 

global. En effet les coefficients de corrélation sont supérieurs à 0,79 et les pentes des droites 

de régression ne sont pas inférieures à 0,6. La meilleure corrélation entre ces deux signaux se 

trouve, pour la reconstruction  jusqu’au degré 5, avec un coefficient de corrélation de 0,91 et 
une pente de la droite de régression de 0,99. Ceci est cohérent avec la faible amplitude des 

écarts entre les deux signaux pour le degré 5, mise en évidence sur la figure 51. La 

reconstruction  jusqu’au  degré  10  présente  également  une  très  bonne  corrélation  avec  un 
coefficient de corrélation à 0,89 et une pente à 0,66.  
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Figure 52: Corrélation, le long des côtes, entre les vitesses du signal échantillonné puis 
interpolé et celles du signal global des prédictions de Paulson et al. (2007), produites avec 

les harmoniques sphériques. 
l : correspondent aux différents degrés de reconstructions produites avec les harmoniques sphériques. R est le 

coefficient de corrélation et a est la pente de la droite de régression. 

Ces résultats permettent ainsi de conclure que le signal que nous avons obtenu à partir 

de notre base de données discrètes peut être représentatif du signal global que cette base de 

données discrétise. La reconstruction jusqu’au degré 10 de notre signal obtenu à partir de ces 
points de mesures peut donc être représentative du signal postglaciaire le long des côtes. 

2.4. Conclusions 

Le travail présenté dans ce chapitre nous a permis de quantifier les vitesses des 

mouvements verticaux le long des côtes à l’échelle globale et régionale à partir de notre base 
de données réalisée avec les mesures du niveau marin par les altimètres et les marégraphes. A 

partir de ces résultats nous avons pu mettre en évidence les processus dominant la 

déformation de la Terre solide à court terme. Nous pouvons conclure que le signal observé est 

le résultat de l’action de processus engendrant des variations sur de courtes longueurs d’ondes 
telles que la géodynamique des marges actives et sur des longueurs d’ondes plus importantes, 
de 1 000 à 4 000 km, telles que le rebond postglaciaire. Nous avons également pu mettre en 

évidence que ces processus engendrent des mouvements verticaux dont les vitesses de 

variation peuvent être localement du même ordre de grandeur, supérieures à  1 mm/an. Pour 

certaines régions le rebond postglaciaire peut engendrer des vitesses plus importantes, 
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supérieures à 10 mm/an. La vitesse de la hausse récente du niveau marin global est 

inférieure  à  3 mm/an  mais  elle  n’est  pas  uniforme  et  peut  ainsi  varier  de   20 mm/an. Ces 

vitesses sont donc du même ordre de grandeur que les vitesses de variation des mouvements 

verticaux actuels. L’inondation  des  côtes  est  ainsi  dépendante  à  la  fois  de  ces  variations  du 
niveau marin mais également de celles des mouvements verticaux le long des côtes. Ainsi 

nous avons mis en parallèle le signal des mouvements verticaux reconstruit jusqu’au degré 20 

que nous avons obtenu et les mesures absolues des variations du niveau marin actuelles 

enregistrées  par  les  altimètres.  Le  signal  reconstruit  jusqu’au  degré  20  permet  de  traduire 
l’ensemble  du  signal  des  mouvements  verticaux  actuels,  constitué  du  signal de grandes 

longueurs d’ondes du rebond postglaciaire mais également des signaux de plus petites 

longueurs d’ondes tels que les mouvements verticaux résultant du contexte géodynamique des 

marges. Ces résultats sont présentés sur la Figure 53. 

 

Figure 53: Estimations des vitesses d’inondation actuelle des côtes 
Ces résultats ont été obtenus à partir de la somme du signal des mouvements verticaux reconstruits jusqu’au 

degré 20 (a) et celui des variations absolues du niveau marin mesurées par les altimètres (source: AVISO) (b). 

Pour ces deux cartes, l’échelle de couleur permet de faire correspondre la couleur rouge aux tendances au 
soulèvement pour les mouvements verticaux et à la hausse du niveau marin pour les mesures des altimètres; 

inversement le bleu indique respectivement une subsidence ou une baisse du niveau marin. Pour la carte des 

vitesses d’inondation (c), le rouge traduit une tendance à l’émersion des côtes tandis que le bleu traduit une 
tendance à l’inondation.  

A partir de ces estimations, il est possible de constater que les côtes australiennes, et 

celles  de  l’ensemble  des  îles  au  Nord  de  l’Australie,  ainsi  que  les  côtes  orientales  de  la 
Méditerranée, seraient les plus exposées à la hausse du niveau marin, avec des vitesses 

d’inondation importantes, pouvant être supérieures à 10 mm/an. A l’inverse, les côtes Ouest et 
Nord-américaines ainsi que les côtes Nord-Ouest de  l’Amérique du Sud semblent  les moins 
exposées, avec une tendance à l’émersion jusqu’à 8 mm/an.  
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Comme  nous  l’avions  discuté  dans  la  première  partie  de  ce  chapitre,  notre  base  de 
données des mouvements verticaux ne permet pas d’accéder à une précision  importante des 
vitesses. Ainsi, afin  d’améliorer  la  précision  des  estimations  des  vitesses  d’inondation  et 
obtenir un signal plus robuste, une analyse plus précise des données utilisées en amont 

(mesures marégraphiques et altimétrie) serait nécessaire. De même, la méthode de Kuo et al. 

(2008) qui permet d’évaluer les mouvements verticaux à partir des données des marégraphes 
et des satellites en tirant profit des enregistrements longs des marégraphes serait intéressante à 

utiliser à l’échelle globale mais elle est difficile à mettre en place sur une telle échelle. Enfin, 

l’augmentation à venir de  la durée des séries temporelles des altimètres, des marégraphes et 
des GPS, pourrait permettre également de préciser  l’estimation des vitesses d’inondation. La 
démarche que nous avons présentée dans ce chapitre peut ainsi représenter une opportunité 

importante pour la calibration des modèles du signal postglaciaire mais également pour la 

quantification des mouvements verticaux de  la  lithosphère  face à  l’augmentation  récente du 
niveau marin. 

!
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Chapitre 3.  

Les variations passées du niveau 
marin : les mouvements 

verticaux au Crétacé 

 

 

 

Le Crétacé moyen est caractérisé selon les chartes eustatiques existantes (Vail et al. 

1977a ; Haq et al. 1987 ; Haq and Al-Qahtani 2005 ; Miller et al. 2005) par une hausse du 

niveau marin avec un maximum eustatique durant le Cénomanien et le Turonien (99-94 Ma et 

93-89  Ma).  Cependant    l’amplitude  et  la  cause  de  ce  maximum  font  encore  l’objet  de 
discussions dont l'examen semble remettre en cause l'hypothèse d'une variation uniforme du 

niveau marin. De nombreux travaux ont été produits pour caractériser les variations du niveau 

marin durant le Crétacé. Certaines études sont très locales (Wilson, 1991), régionales (Pindell 

and Tabbutt, 1995) ou globales (Smith et al., 1994). Les résolutions temporelles choisies sont 

également variables, certains travaux ayant choisi une basse résolution en caractérisant 

l’ensemble du Crétacé  inférieur ou supérieur, d’autres à plus haute  résolution permettent de 
définir l’état du niveau marin sur un intervalle de temps beaucoup plus restreint (Villamil and 

Arango, 1998). De la même façon, les données utilisées et fournies par les différents auteurs 

sont  d’origines  variables: profils sismiques, chartes stratigraphiques, log ou cartes 

paléogéographiques. Trois méthodes sont généralement envisagées pour quantifier la 

magnitude des variations du niveau marin : la cartographie de l'empiètement continental, 

l'analyse des variations de faciès sur une section ou encore la stratigraphie séquentielle. Ces 

trois méthodes sont imparfaites car, si les deux premières sont fondées sur des 

enregistrements parcellaires, la troisième convoque des hypothèses parfois grossières sur les 

modalités de dépôt.  

Dans  l’objectif  de  tester  l’existence  d’un  signal  synchrone  du  maximum  eustatique 
durant le Cénomanien-Turonien, nous avons choisi de réaliser, à partir de données 

stratigraphiques, des  reconstructions  paléogéographiques  à  l’échelle  globale  à  l’Albien,  au 
Cénomanien  et  au Turonien,  ceci  en  faisant  systématiquement  état  de  l’origine  et  la  qualité 
des données sur lesquelles nous nous sommes appuyés. 

Tout  d’abord,  afin  de  comprendre  les  origines et les arguments des débats sur le 

niveau marin au Crétacé, la première partie de ce chapitre est consacrée à faire le point sur les 

connaissances et les incertitudes concernant le contexte climatique, tectonique et eustatique 

du Crétacé moyen. 
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3.1. Le Crétacé de l’Albien au Turonien : contexte 
eustatique, géodynamique et climatique  

3.1.1. Variations eustatiques de l’Albien au Turonien 

Les différentes cartes paléogéographiques montrent une Terre avec une inondation 

importante des continents durant le milieu du Crétacé, avec environ un tiers des terres 

actuelles submergées (figure 54). 

 

Figure 54 : Inondation des continents durant le Turonien (Scotese, 2002,  
http://www.scotese.com, PALEOMAP website). 

Le Crétacé est clairement estimé par les différents auteurs comme étant une période 

présentant une forte transgression, atteignant pour la plupart un maximum durant le 

Cénomanien-Turonien, comme le montre la figure 55.  

 
Figure 55 : Estimations de l’amplitude eustatique au cours de l’Albien, Cénomanien et 

Turonien 
A gauche : charte eustatique de Haq et al. (1987) issue de Hardenbol et al. (1998) ; à droite : courbes 

eustatiques de l’Albien au Turonien, regroupées dans Müller et al. (2008).  



! *#%!

Si de multiples sources convergent pour confirmer l’existence  de  ce  haut  niveau 
marin, la détermination de son amplitude diffère suivant les travaux, comme il est possible de 

le constater sur la Figure 53 (figure de droite). Elle va de 50 à 300 m au-dessus du niveau 

marin actuel selon les différents travaux. Le tableau ci-après (tableau 2) regroupe les 

différentes  estimations  de  l’amplitude  du  maximum  eustatique  qui  a  été  faite  suivant  les 
différents travaux, en précisant la méthode qu’ils ont utilisée. 
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Tableau 2 : Estimations de l’amplitude du maximum eustatique durant le Cénomanien-
Turonien suivant les différents travaux existants 

Ceci permet de mettre en évidence  l’écart  important qu’il  existe entre  les différentes 
estimations,  suivant  la  méthode  utilisée.  Il  existe  jusqu’à  200  m  de  différence  entre 
l’estimation de Haq et al. (1987) réalisée à partir de  l’onlap côtier et celles de Miller et al. 

(2005) et de Sahagian et al. (1996) faites à partir du backstripping sur la marge du New-

Jersey et de la plateforme russe respectivement. Les estimations réalisées à partir de 

l’empiètement continental sont également environ 50 à 100 m (Bond 1979 et Harrison 1990 

respectivement) plus faibles que l’estimation de Haq et al. (1987).  

La partie suivante est consacrée à confronter ces écarts sur les observations avec les 

processus évoqués pour expliquer ce maximum eustatique durant le Cénomanien-Turonien. 

Elle est donc consacrée à une revue des différents processus envisagés en précisant la 

contribution relative de chacun à l’amplitude de ce maximum eustatique. 

3.1.2. Hypothèses existantes sur les processus responsables 

3.1.2.1. Contexte géodynamique 

Les estimations de  l’âge de  la croûte océanique, à partir des anomalies magnétiques, 
permettent de situer le début de la dislocation du supercontinent, la Pangée, au Permo-Trias 

(environ  250  millions  d’années). Le  Crétacé  est  caractérisé  par  l’ouverture  de  plusieurs 
océans : l’océan Atlantique Sud, l’océan Indien, l’océan circum-Antarctique et la poursuite de 

l’ouverture de l’océan Atlantique Nord. Ainsi le bassin océanique global se voit fractionné en 
plusieurs bassins océaniques (figure 56). Ce contexte géodynamique extensif suppose une 
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topographie ayant des  reliefs peu élevés et peu de  formation de  relief par  rapport à  l’actuel 
(figure 56).  

 

Figure 56 : Estimation de la topographie durant le Cénomanien (C. Robin et F. 

Guillocheau, communication personnelle) 

La variation du volume des bassins océaniques au cours du temps (tectono-eustatisme) 

a été dans un premier temps avancée comme étant le contributeur majeur des cycles de 

transgression/régression de premier ordre et donc du maximum eustatique du Cénomanien-

Turonien (e.g. Hays and Pitman 1973 ; Vail et al. 1977a ; Kominz 1984 ; Miller et al. 2005). 

Les  variations  de  l’âge  moyen  de  la  lithosphère  océanique,  du  volume  et  de  la  longueur 
globale des dorsales engendrent une variation du volume des bassins océaniques conduisant à 

une variation du niveau marin global pouvant atteindre 200 m sur des millions d’années (c.f. 
chapitre 1). Une telle variation correspondant en amplitude et en résolution temporelle aux 

grandes variations eustatiques du premier ordre, le tectono-eustatisme apparaît être un 

candidat idéal pour expliquer ces variations observées. Cependant il y a un débat sur le ou les 

paramètres à l’origine de la variation de volume des bassins océaniques au cours du temps et 
ainsi de  l’amplitude du maximum eustatique durant  le milieu du Crétacé. Une augmentation 

de la vitesse moyenne des dorsales durant le Crétacé moyen aurait pu être envisageable pour 

expliquer l’amplitude du maximum eustatique. Kominz 1984 ont estimé une vitesse deux fois 

plus rapide que la vitesse moyenne actuelle, suivis par les travaux de Larson 1991) 

Cependant, par la suite, l’existence de l’augmentation de la vitesse d’expansion moyenne et sa 
nécessité pour expliquer cette amplitude ont été remises en cause ( Heller et al. 1996 ; Rowley 

2002 ; Cogné and Humler 2004 ; Cogne and Humler 2006 ; Cogné et al. 2006 ; Korenaga 

2007). De même, la longueur globale des dorsales est estimée peu variable au cours des temps 

géologiques (Rowley 2002 ; Cogné and Humler 2004 ; Cogne and Humler 2006). Un 

processus autre que la dynamique des dorsales est alors considéré : le rapport entre l’âge et la 
surface du plancher océanique global en  fonction de  la phase d’agrégation ou de dislocation 
d’un  supercontinent  (Heller and Angevine 1985 ; Cogné et al. 2006 ; Cogné and Humler 
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2008).  Un  âge  moyen  de  la  lithosphère  océanique,  inférieur  à  l’âge  moyen  actuel,  peut 
conduire à une diminution du volume du bassin océanique global (c.f. chapitre 1). L’ouverture 
de plusieurs bassins océaniques durant le milieu du Crétacé et la subduction du plancher 

océanique de la Téthys d’une partie du Pacifique, ont pu contribuer au rajeunissement global 
de  la  lithosphère  océanique  et  contribuer  ainsi  à  l’augmentation  du  niveau  marin  eustatique 
durant cette période, de l’ordre de 100  50 m (Heller and Angevine 1985 ;Cogné et al. 2006 ;  

Cogné and Humler 2008). Récemment Seton et al. (2009) suggèrent que, durant le milieu du 

Crétacé,  l’augmentation  du  niveau  marin  eustatique  s’explique  par  la  contribution  à  la  fois 
d’une  augmentation  de  la  vitesse  d’expansion  et  d’un  rajeunissement  de  l’âge  moyen de  la 
lithosphère suite à la dislocation de la Pangée.  

Les estimations de l’impact d’une variation du volume du bassin océanique global sur 
le niveau marin eustatique, soit à cause de la dynamique des dorsales, à un rajeunissement de 

la lithosphère océanique ou une contribution des deux, sont du même ordre de grandeur 

suivant les travaux, à savoir de l’ordre de 100 à 150 m pour le milieu du Crétacé (e.g. Heller 

and Angevine 1985; Heller et al. 1996 ; Miller et al. 2005 ; Cogné et al. 2006 ; Müller et al. 

2008). Suivant ces estimations,  ce  processus  expliquerait  alors  40  à  60% de  l’amplitude  du 
maximum eustatique déterminée par Haq et al. (1987) et 100% de  l’amplitude  estimée  par 
Miller et al. (2005).  

La mise en place des grandes provinces magmatiques (plateaux océaniques) engendre 

une diminution du volume du bassin océanique global (c.f. chapitre 1). Le volume total et la 

chronologie de leur mise en place présentent des incertitudes (Müller et al., 2008) mais la 

mise en place de plateaux océaniques durant le Crétacé a possiblement contribué à 

l’augmentation  du  niveau  marin  de  l’ordre  de  60  m  à  100  m  pour  le  milieu du Crétacé 

(Hardebeck and Anderson 1996 ; Müller et al. 2008 respectivement).  

La topographie dynamique modifie également le volume du bassin océanique global 

(Gurnis 1993 ; Husson and Conrad 2006 ; Moucha et al. 2008 ; Conrad and Husson 2009). 

Comme  il  l’est discuté dans  le chapitre 1,  les  incertitudes  sur  la  rhéologie du manteau et  le 

manque  d’observation  du  signal  passé  de  la  topographie  dynamique  rendent  difficiles  les 
prédictions de ce signal au cours des temps géologiques. Les estimations de  l’amplitude des 
variations eustatiques diffèrent suivant les travaux, + 100 m à 200 m pour Gurnis (1993) alors 

que Husson and Conrad (2006) estiment une variation plus faible,  de  l’ordre  de  +80m. 
L’impact  de  la  topographie  dynamique  sur  le  niveau  marin  eustatique  est  peut-être ainsi 

modéré  mais  cet  impact  sur  l’eustatisme  combiné  avec  les  mouvements  verticaux  de  la 
lithosphère qu’elle engendre, fait de la topographie dynamique un facteur important pour les 

variations du niveau marin relatif. La topographie dynamique peut générer des mouvements 

verticaux dont l’amplitude peut être supérieure aux variations eustatiques (e.g. Husson 2006 ; 

Moucha et al. 2008 ; Braun 2010). Ainsi le signal global peut être spatialement perturbé. La 

divagation polaire peut contribuer également à ces variations spatiales (variations du niveau 

marin  relatif  jusqu’à  environ 100m ; c.f. chapitre1). Toutes  les  estimations  de  l’amplitude 
eustatique présentes dans le tableau 2,  ne  prennent  pas  en  compte  l’existence  de  telles 
variations  spatiales.  Les  écarts  entre  les  différentes  estimations  de  l’amplitude  eustatique 
durant le Cénomanien-Turonien en sont certainement le reflet. La marge du New Jersey 

supposée avoir été affectée par un signal de topographie dynamique en est un exemple connu 

(e.g. Müller et al. 2008 ; Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et al. 2008) en contradiction avec 

l'hypothèse de Miller et al. (2005) sur la stabilité de cette marge.  
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3.1.2.2. Contexte climatique 

Les différentes reconstructions des paléotempératures atmosphériques  passées, basées 

essentiellement sur l’analyse du rapport isotopique de l’oxygène de l’eau de mer (e.g. Barron 

1983 ; Huber and Hodell 1995 ; Pucéat et al. 2003 ; Forster et al. 2007),  s’accordent  sur 
l’existence d’une température globale de surface élevée durant le milieu du Crétacé, avec un 

maximum durant le Cénomanien-Turonien (e.g. Clarke and Jenkyns 1999 ; Huber et al. 

2002 ; Pucéat et al. 2003) (figure 57 issue de Pucéat et al. 2003). 

 

Figure 57 : Estimations des paléotempératures durant le Crétacé (Pucéat et al., 2003) 

La période du Cénomanien-Turonien correspond également à une période 

d’importantes  accumulations  de  sédiments  riches  en  matière  organique  (correspondant  au 
EAO2, Evénement Anoxique Océanique 2) à l’échelle globale (e.g. Schlanger and Juenkyns 

1976 ; Herbin et al. 1986 ; Gale et al. 1993). Ceci traduit un appauvrissement en oxygène des 

eaux  océaniques.  Un  tel  appauvrissement  peut  s’expliquer  notamment  par  une température 

globale élevée des eaux océaniques et un faible gradient latitudinal de température, ce qui 

induit une circulation océanique lente et ainsi la préservation de la matière organique (Hays 

and Pitman, 1973). Ceci apporte un argument supplémentaire pour considérer le Crétacé 

moyen comme une période caractérisée par un climat chaud. 

L’existence  de  calotte  de  glace  durant  le  Crétacé  est  fortement  discutée  (e.g.  Price 

1999 ; Stoll and Schrag 1996 ; Miller et al. 2003 ; Koch and Brenner 2009 ; Galeotti et al. 

2009), la part du glacio-eustatisme est ainsi difficile à évaluer sur l’amplitude totale du niveau 
marin  eustatique.  Cependant,  comme  il  l’est  discuté  dans  le  chapitre  1,  la  fonte  totale  des 
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calottes actuelles conduirait à une augmentation d’environ 54 m du niveau marin global (c.f. 
chapitre 1 ; Miller et al. 2005). De plus, la dilatation thermique engendrée par une 

augmentation de température conduirait à une faible variation du niveau marin global 

(inférieure à 10 mètres). Ainsi une telle condition climatique, avec une température élevée et 

l’absence  de  calotte  glaciaire  ne  suffit  pas  à  expliquer  l’amplitude du maximum eustatique 

durant le Cénomanien-Turonien. 

3.1.3. Discussion-conclusion 

Le tableau 3 permet  d’évaluer  la  contribution  des  principaux processus  responsables 
de l’amplitude du maximum eustatique durant le Cénomanien-Turonien.   
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Tableau 3 : Synthèse de l’amplitude eustatique engendrée par les processus qui ont 
opéré durant le milieu du Crétacé 

La  somme  des  amplitudes  générées  par  chacun  de  ces  processus  d’après  ces 
estimations, conduit à une amplitude de 294 m à 504 m.  L’estimation  basse  correspond  à 
l’ordre de grandeur observée par le groupe Exxon (Vail et al. 1977a ; Haq et al. 1987 ; Haq 

and Al-Qahtani 2005) mais plus de 200 m plus élevée que les estimations de Miller et al. 

(2005) et de Sahagian et al. (1996). Cependant,  comme  il  l’a  été  discuté  pour  chacun  des 
processus dans le chapitre 1, la quantification des différents processus présente d’importantes 
incertitudes, ce qui ne permet d’évaluer qu’un ordre de grandeur de l’amplitude totale.  

Une telle amplitude eustatique associée à une altitude peu élevée des continents a pu 

contribuer à faciliter l’inondation des continents et la migration du trait de côte vers l’intérieur 
des continents. Le signal eustatique correspondant à de telles conditions, doit ainsi être une 

transgression synchrone à l’échelle globale de  l’Albien au Cénomanien et Turonien avec une 
inondation importante des surfaces continentales associée à une même amplitude eustatique. 

Il  est  de  plus  en  plus  considéré  qu’un  tel  signal  global  ne  peut  être  observé  à  partir  des 
enregistrements stratigraphiques (e.g. Müller et al. 2008 ; Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et 

al. 2008), à moins que la part des mouvements verticaux soit parfaitement connue et retirée 

du signal du niveau marin relatif qu’ils ont enregistré. Or, comme je l’ai discuté, le signal du 
principal  processus  à  l’origine  de  variations  des  mouvements  verticaux  de  la  lithosphère  à 
long terme, la topographie dynamique, est encore mal contraint. 
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Dans ce contexte nous avons choisi de reconstruire les variations du niveau marin 

relatif de l’Albien, Cénomanien et Turonien, soit autour de la période présumée du maximum 
eustatique, ceci dans le but de reconsidérer l’existence ou non d’un signal synchrone global et 
de déterminer l’origine des variations observées, en considérant les processus qui peuvent en 

être responsables, en particulier la topographie dynamique. La migration des paléo-traits de 

côtes est contrôlée par la variation du flux sédimentaire et la variation du niveau marin relatif 

qui lui-même résulte de  la  combinaison  de  l’eustatisme  et  des  mouvements  verticaux de  la 
lithosphère. De ces trois processus,  l’eustatisme est  le  seul qui produit un signal uniforme à 
l’échelle globale, une reconstruction à l’échelle globale était donc essentielle afin d’observer 

ce signal. 

La partie suivante présente ainsi la méthode utilisée pour reconstruire les variations du 

niveau  marin  relatif  durant  l’Albien,  le  Cénomanien  et  le  Turonien  pour  poursuivre  sur  la 
présentation des résultats obtenus puis sur leur discussion. 

3.2. Les variations du niveau marin à l’Albien, le 
Cénomanien et le Turonien 

L’objectif de cette partie est de cartographier à l’échelle du globe, les transgressions et 
régressions  marines  pour  une  période  clé,  l’intervalle  de  temps  Albien  terminal  – Turonien 

basal qui marquerait, selon de nombreux auteurs dont Haq et al. (1987), la transgression 

conduisant au plus haut niveau marin du Mésozoïque et du Cénozoïque, la base du Turonien. 

Cette cartographie est fondée sur une synthèse bibliographique de la littérature mondiale 

disponible. 

Ces cartes seront, dans un deuxième temps, la base de la discussion sur la variabilité 

spatiale de la variation du niveau marin relatif. Il s’agit d’identifier les domaines de baisse et 
de montée du niveau marin relatif afin de caractériser  leur  longueur  d’onde,  et  donc  leurs 
causes. 

3.2.1. Reconstruction paléogéographique : l’Albien, le 
Cénomanien et le Turonien 

3.2.1.1. Méthode 

Les transgressions et régressions marines sont définies et cartographiées par la 

migration de la ligne de rivage. Les cartes obtenues ne sont donc pas celles des variations du 

niveau marin relatif, mais des cartes de bilan entre la (1) variation du niveau relatif de la mer 

(et  l’espace  d’accommodation  disponible  ainsi  induit)  et  (2)  le  flux  sédimentaire  (apports 
terrigènes et production sédimentaire authigène : carbonates, évaporites..) dont il faudra dans 

un second temps séparer le signal niveau marin relatif. 
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 Les données disponibles : le problème des datations 

Les données géologiques disponibles sont, bien entendu, extrêmement hétérogènes. 

Cette hétérogénéité reflète très souvent  l’histoire géopolitique de  la région et/ou la difficulté 
de son accessibilité. Pour d’autres, au contraire,  la région présente un tel intérêt économique 

(pétrolier  ou  minier)  que  peu  d’informations géologiques sont publiées. Trois types de 

données sont disponibles : 

 des cartes paléogéographiques, 

 des chartes  stratigraphiques  résumant  l’évolution des  faciès d’un bassin ou 
d’une portion de bassin 

 de vraies reconstitutions 3D de l’histoire du bassin. 

Les cartes paléogéographiques montrant la localisation du littoral pour un intervalle 

de  temps  donné,  à  l’échelle  d’un  bassin  ou  d’un  continent,  sont  des  documents  souvent 
disponibles. Elles souffrent de quatre limites majeures : 

 L’incertitude  sur  l’âge  des sédiments  n’est  pas  indiquée. Cela  concerne  le 
type de méthode de datation (biostratigraphie, magnétostratigraphie, 

géochronologie sur tuffs…), mais, pour la biostratigraphie,  il s’agit également 
de la localisation des sédiments dépourvus de fossiles ou les faunes et les flores 

utilisées pour baser les datations. 

 La localisation et la nature des points (affleurement, forage, etc..) permettant 

de caractériser la lithologie et le milieu de sédimentation, ne sont pas fournies. 

 Les cartes sont souvent à très faible résolution temporelle : elles peuvent 

englober plusieurs étages géologiques. 

 Le corollaire est que, pour une région donnée, les cartes ne sont pas 

disponibles pour les quatre intervalles de temps étudiés, mais pour un ou deux 

seulement. 

Pour ces raisons de faible résolution temporelle, à une information cartographique 

(x,y), a été préférée une information plus temporellement exhaustive, les chartes 
stratigraphiques résumant  l’évolution  de  tout  ou  partie  du  bassin  (x,t).  Ces  documents 
souffrent de trois limites : 

 De nouveau, la validité des datations n’est que peu discutée. Les meilleures 
chartes  sont  celles  qui  présentent  l’échelle  biostratigraphique  de  référence 
utilisée (ici principalement les ammonites), ce qui implique donc une 

résolution temporelle supérieure à celle de l’étage. Mais l’essentiel des chartes, 
résultant souvent d’études industrielles, ne présente pas la source des données 
(type de datation, sédiments non fossilifères datés par corrélation..).  

 Les informations reportées sur les chartes concernent soit la lithologie (et la 

lithostratigraphie), soit les milieux de sédimentation, en sus de la lithologie. 

Dans le premier cas, il faut procéder à une interprétation des lithologies en 

termes de milieux de sédimentation, en utilisant en plus de la lithologie, les 

contenus paléobiologiques (faunes marines diversifiées par rapport aux faciès à 

charbons et évaporites de plaines côtières, présence de sables fins à moyens 
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bien classés, caractéristiques des littoraux dominés par les vagues,etc..). Dans 

le deuxième cas, il faut évaluer la pertinence des interprétations en pointant 

d’éventuelles  contradictions  granulométriques  ou  paléoécologiques  (par 
exemple  un  littoral  défini  en  amont  d’un  domaine  dit    marin  ouvert  mais 
dépourvu ou à rares faunes marines, qui doit donc être remis en question). 

 Le  caractère  significatif  des  chartes  n’est  que  rarement  discuté,  qu’il 
s’agisse d’authentiques synthèses du bassin, d’un de ses sous-bassins ou d’une 
coupe remarquable du bassin à partir de laquelle la charte a été effectuée. 

Peu de bassins ont  fait  l’objet d’une vraie "#$%&'"( publiée dans laquelle toutes les 

données (même représentées sous forme de cartes) permettent une reconstitution 4D. Ces 

données concernent des pays à tradition géologique au moins séculaire (Europe du Nord-

Ouest, Etats  Unis  d’Amérique).  Malheureusement,  ce  type  de  données  ne  concerne  que  de 
faibles superficies. 

La résolution et la qualité des datations sont le principal facteur limitant de ce 
type d’étude. 

 Identifier les variations du niveau marin relatif 

Un littoral migre au cours du temps de cinq manières différentes : il avance vers la mer 

en descendant (1 – progradation ou régression forcée), en restant à altitude constante (2 – 

progradation pure), en montant (3- progradation aggradante), il reste à la même verticale en 

montant (4 – aggradation), il recule vers le continent (5 – rétrogradation).  

Les termes transgression et régression ont eu beaucoup de sens différents : une 

variation  du  niveau  de  la  mer  d’origine  tectonique  (définition originelle de Suess), une 

variation du niveau de la mer d’origine eustatique, une variation du niveau marin relatif et une 
migration du littoral. Nous utiliserons transgression et régression dans ce dernier sens qui tend 

à  s’imposer  dans  le  monde  anglo-saxon de la stratigraphie : une transgression correspond à 

une rétrogradation et une régression à une progradation. 

Une transgression (rétrogradation) est nécessairement contemporaine d’une montée du 
niveau  marin  relatif  (création  d’espace  disponible).  Une  régression (progradation) peut 

correspondre : 

 à  une  montée  du  niveau  marin  relatif  (création  d’espace  disponible)  mais 
avec des vitesses d’apport sédimentaire supérieures à  la vitesse de montée du 
niveau marin relatif, progradation - aggradation, 

 à un niveau marin relatif stable, ce sont les apports sédimentaires qui 

l’emportent, progradation pure, 
 à  une  baisse  du  niveau  marin  relatif  (suppression  d’espace  disponible), 

progradation ou régression forcée. 

Une transgression est donc obligatoirement une montée du niveau marin relatif, une 

régression est soit une faible montée soit une baisse du niveau marin relatif. Il est donc 

important de séparer une régression correspondant à une progradation - aggradation de celle 

enregistrant une régression forcée. 
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La régression (ou progradation)  forcée, résultant d’une baisse du niveau marin relatif 
(suppression  d’espace  disponible),  va  se  traduire  (1)  par  une  érosion  continentale  avec  de 
possibles vallées fluviatiles incisées, (2) par un prisme de régression forcée et (3) par la 

sédimentation, en pied de pente, des produits de  l’érosion continentale  sous  forme de cônes 
turbiditiques sableux (« basin floor fans »). Sur une coupe de bassin, tous ces éléments 

peuvent être identifiés. Sur une charte stratigraphique (sans données géométriques), la 

régression  forcée  sera  identifiée  (1)  par  l’érosion  continentale  associée  à  une  lacune 
temporelle  (lacune  d’érosion  ou  lacune  de  transit)  et  (2)  par  le  développement  de  systèmes 
turbiditiques sableux à contact basal net et organisés en séquence sablo-décroissante. 

 Les informations représentées sur les cartes 

L’évolution  de  la  ligne  de  rivage  au  travers  de  la  limite  de  deux  étages,  la limite 
Albien - Cénomanien (100,5 Ma selon l’International Stratigraphic Chart – IUGS - de 2012) 

et la limite Cénomanien - Turonien (93,9 Ma selon  l’International  Stratigraphic Chart – 

IUGS - de 2012) a été cartographiée. Le choix d’une limite d’étage, plutôt que, par exemple, 
du Turonien inférieur sensé être selon Haq et al. (1987) le haut eustatique, est justifié par le 

fait que ces limites sont obligatoirement disponibles sur une charte stratigraphique à la 

résolution de l’étage. L’évolution des milieux de sédimentation est donc plus fiable. La limite 
Albien – Cénomanien, correspondant à la limite Crétacé inférieur – Crétacé supérieur, est plus 

documentée du fait que les chartes stratigraphiques à la résolution des sous-systèmes ou séries 

peuvent être utilisées. 

Dans  l’absolu,  la  réalisation  de  ces  documents  aurait  nécessité  la  construction  de 
quatre cartes de paléo-littoraux : Albien terminal, Cénomanien basal, Cénomanien terminal, 

Turonien basal, ce qui est inenvisageable, compte tenu des données disponibles. 

Ces deux cartes aux limites d’étages comportent : 

 Le littoral avant (Albien terminal ou Cénomanien terminal ; Figure 58) et 

après (Cénomanien basal ou Turonien basal ; Figure 59) la limite étudiée. Cette 

information peut-être issue soit (1) des cartes paléogéographiques fournies par 

la bibliographie (en traits pleins), soit (2) dessinées grossièrement en projetant 

les chartes sur la section du bassin dont elles sont les plus représentatives (en 

traits pointillés). 

 La localisation, sous forme de rectangles, des bassins ou sous-bassins qui 

ont été étudiés à partir d’une charte stratigraphique. 
 La migration du littoral sous forme de flèches (bleues pour les régressions, 

rouges pour les transgressions). La taille de la flèche indique le caractère 

majeur (grande flèche) ou mineur (petite flèche) de la migration du littoral. 

Seule cette information sera utilisée pour l’interprétation. 

Ces cartes paléogéographiques ont été réalisées en collaboration avec F. Guillocheau, 

C. Robin et G. Trottin. 
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Figure 58 : Reconstruction paléogéographique de l’Albien terminal au Cénomanien 
terminal 
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Figure 59 : Reconstruction paléogéographique du Cénomanien basal au Turonien basal 



! *$&!

3.2.1.2. Evolution du niveau marin de l’Albien au Turonien : 
tendances et traits de côtes 

La description suivante des cartes paléogéographiques a été réalisée en collaboration 

avec F. Guillocheau et C. Robin. 

 TRANSGRESSIONS ET REGRESSIONS PAR CONTINENT 

A. Europe à l’ouest de l’Oural 

Au Crétacé, l’Europe à l’ouest de l’Oural peut être subdivisée en quatre domaines : (1) 

l’Ibérie, localisée entre la Téthys et le domaine océanique du golfe de Gascogne, (2) la plate-

forme ouest-européenne  à  l’ouest  de  la  zone  de  Tornquist,  (3)  la  plate-forme russe entre la 

zone de Tornquist et l’Oural, bordée au nord par le continent balto-scandinave et (4) la mer de 

Barents, bordée au sud par le continent balto-scandinave. 

a. Ibérie 

Au  Crétacé,  l’Ibérie  comporte  trois  marges  passives : au sud, la marge 

téthysienne bétique, à  l’ouest,  la marge atlantique avec  les Bassins  lusitaniens 
et de Galice et, au nord, la marge de la baie de Biscaye. Une mer intérieure 

correspondant au Bassin ibérique, sépare deux domaines continentaux : le 

Massif ibère à l’ouest et le bloc de l’Ebre, à l’est. 

Nature des données 

De très nombreuses données sont disponibles, dont les synthèses 

paléogéographiques récentes de Martin-Chivelet et al. (2002) et Caus et al. 

(2009). 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une transgression 

généralisée avec l’ennoiement du Bassin ibérique. 
 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une régression 

généralisée dans le Bassin lusitanien (Dinis et al., 2008), sur la Marge 

bétique et dans le Bassin ibérique (Martin-Chivelet et al., 2002). 

b. La plate-forme ouest-européenne 

La plate-forme ouest-européenne correspond à une mer épicontinentale dans 

laquelle va se déposer, à partir du Cénomanien, un sédiment carbonaté 

particulier,  la  craie.  Elle  s’étend  de  la  France  au  Royaume  Uni  (bassin 
d’Aquitaine  et  bassin  anglo-parisien) et de la Mer du Nord à la Pologne 

(bassins de Mer du Nord, nord-germanique et polonais) auxquels il faut 

rajouter les inondations marines sporadiques de Bohème. Le bassin du Sud-Est, 

en France, et le Bassin franconien, en Allemagne, correspondent aux plates-

formes de la marge téthysienne alpine. 
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La stratigraphie étant née au Royaume Uni, en France et en Allemagne : les 

données biostratigraphiques y sont donc excellentes. Un certain nombre de 

synthèses paléogéographiques sont disponibles (projet Péritéthys, Dercourt et 

al., 2000; Iles britanniques : Hancock & Rawson, 1992 ; Mer du Nord : Evans 

et al. (2002) – Millenium Atlas ; Europe centrale : Voigt et al., 2008..). 
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 Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent 

à des transgressions généralisées. 

c. La plate-forme russe 
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Deux types de données sont disponibles : des synthèses stratigraphiques (pour 

les plus élaborées, voir Zorina, 2009) et des cartes paléogéographiques 

détaillées  issues  des  grands  programmes  géologiques  de  l’Union  Soviétique 
(Vinogradov, 1961 ; Baraboshkin et al., 2003, 2005). Le principal obstacle est 

la langue, l’essentiel des publications (même récentes) est en russe. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une réorganisation 

paléogéographique majeure avec la fermeture du détroit nord-sud trans-

plate-forme russe. C’est une  régression majeure. La marge téthysienne 

(Caucase) enregistre une transgression. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une transgression 

mineure à  l’est  de  la  plate-forme russe et sur la marge téthysienne 

caucasienne et à une régression mineure à  l’ouest  de  la  plate-forme 

russe. 

d. . La mer de Barents 

La mer de Barents correspond à un quadrilatère compris entre le nord de la 

Scandinavie (sud-ouest), le Spitsberg (« Svalbard », nord-ouest), la Terre 

François Joseph (nord-est) et la péninsule de la Nouvelle Zemble (sud-est), 

prolongation  de  l’Oural. Elle  comporte  (1), à  l’est, dans les eaux territoriales 

russes, les deux plus grands bassins : le bassin sud Barents, continuité du 

bassin, situé à terre, de Timan Pechora et les bassins nord Barents et nord 

Nouvelle Zemble et  (2),  à  l’ouest, dans les eaux territoriales norvégiennes, la 

marge atlantique (marge ouest de la mer de Barents) et plusieurs petits bassins 

(Hammerfeld, Nordkapp, Olga…). 
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L’exploration  de  la  Mer  de  Barents  est  en  cours.  Des  synthèses 
paléogéographiques ont été réalisées (Doré, 1991 ; Torsvik et al., 2002 ; 

Golonka, 2011). Des études de bassin ont été publiées du côté norvégien (Doré, 

1995 ; Bugge et al., 2002; Nottvedt et al., 2008). Le principal écueil concerne 

la partie russe où les données sont contradictoires entre les chartes publiées 

(Klett & Pitman, 2011 ; Henriksen et al., 2011) et les données 

paléogéographiques, soviétiques (Vinogradov, 1961) ou anglo-saxonnes 

(Golonka, 2011).  
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une régression majeure avec 

surfaces de non-conformité et  lacunes,  résultat d’une surrection à  l’est 
et au sud-est. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une régression, avec 

surfaces de non-conformité et (dans certains bassins) lacunes. Les 

bassins du sud-ouest (Hammerfeld, Nordkapp) ne présentent pas de 

discontinuités majeures, sans pour autant pouvoir préciser la tendance 

régressive ou transgressive de cette limite d’étage. 

En conclusion,  l’Europe  jusqu’à  l’Oural  présente  durant  l’intervalle  Albien  – 

Turonien une évolution paléogéographique contrastée du sud au nord-est. La plate-forme 

centrale extension nord de la Marge téthysienne est ennoyée progressivement. L’exception 
concerne l’Ibérie  qui  connaît  une  première  surrection  due  à  la  convergence  Afrique  - 

Eurasie (commencée dès l’Aptien). Le domaine nord (continent balto-scandinave et mer de 

Barents) est en surrection. 

B. Asie 

Nous  définissons  l’Asie,  au  sens  paléogéographique  du  terme, comme le domaine 

compris  entre  l’Oural  et  l’Océan  pacifique.  Durant  l’intervalle  Albien  - Cénomanien, trois 

grands événements marquent la région :  (1)  la  fermeture  de  l’océan  Mongol  – Okhotsk au 

Jurassique supérieur et l’extension généralisée de la Mongolie et de la Chine durant le Crétacé 

inférieur,  (2)  la  formation  de  l’arc  de  Verkhoyansk,  avec  la  collision  du  micro-continent 

Kolyma - Omion au Crétacé inférieur (130-110 Ma) et (3) le début de collision de la 

microplaque d’Okhotsk. 

Il en résulte que le domaine marin est restreint (1) au Bassin ouest – sibérien (est de 

l’Oural),  (2) à la marge active pacifique (Russie, Chine, Japon, Corée) et (3) à la marge 

passive nord – téthysienne. La Chine est à son époque  exondée,  siège  d’une  importante 
sédimentation continentale. 
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a. Le Bassin ouest - sibérien 

.-%+/(!0("!01$$*("!

Deux types de données sont disponibles : des cartes paléogéographiques 

(Vinogradov, 1961) et des synthèses globales ou locales du bassin, motivées 

par  la  reprise  de  l’exploration  pétrolière  dans les années 90s (Schaefer et al., 

1999 ; Vyssotski et al., 2006). Toutes ces données sont cohérentes. 

Sur les cartes ont été également reportées, pour toute la bordure arctique de la 

Sibérie, les données paléogéographiques de Vinogradov (1961). Compte tenu 

des faibles contraintes géologiques, ces données doivent être utilisées avec 

précaution. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une régression 

(progradation deltaïque). Sur la bordure sud-est du bassin, les sédiments 

fluviatiles montrent une surface d’érosion qui ne  se prolonge pas dans 
le bassin (Le Héron et al., 2008) : il y a donc une baisse du niveau 

marin relatif de faible amplitude . 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une transgression. 

b. La marge active pacifique : la microplaque d’Okhotsk (Russie) 

La géographie de la marge active pacifique au Crétacé est complexe et encore 

objet de discussions. La plaque Izangui (une des trois plaques formées à partir 

de Panthalassa), essentiellement constituée de croûte océanique, subducte sous 

un arc (appelé arc de l’Académie des Sciences) situé à la  latitude du Japon et  
actuellement préservé au Kamchatka et aux Kouriles. Le domaine océanique 

situé  en  arrière  de  cet  arc,  subducte  à  son  tour  sous  l’Eurasie, au niveau de 

l’ensemble Chine du NE – Japon – Sumatra. 

Nous avons donc distingué deux domaines :  (1)  l’actuel  système  Kouriles-

Kamchatka (actuelle plaque Okhotsk) et (2) la marge active eurasiatique 

crétacée actuellement préservée de la Chine du NE/Russie du SE (actuelle 

plaque Amur) jusqu’en Indonésie (Sumatra-Bornéo). 
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Les seules données disponibles en langue anglaise sont les travaux de Kirillova 

(2003a). 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond globalement à une régression 

de faible amplitude 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une régression, excepté 

dans l’extrême nord du Kamchatka (transgression). 
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c. La marge active pacifique : l’arc russo-sino-japono-sumatréen 

Au sud du Japon (Philippines, Indonésie) les sédiments crétacés sont peu 

nombreux et mal datés. L’intervalle de temps étudié correspond à une accrétion 

d’arc  à  Sumatra  et  à  une  intense  activité  magmatique  calco-alcaline  d’âge 
Jurassique-Crétacé à Sumatra et dans le pourtour de la mer de Sunda.  
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Les bassins chinois (Sanjiang-Amur…),  et russes (Alchan, Bureya..), riches en 

charbon, ont été très étudiés (voir Kirillova, 2003b ; Sha, 2007 ; Zhiang et al., 

2012). Le Japon présente une grande diversité de faciès crétacés, de dépôts 

continentaux à des faciès pélagiques radiolaritiques, tous très bien étudiés (voir 

Okada & Sakai, 2010). 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une régression forcée en 

Chine du nord-est et au nord Japon et à une transgression au sud Japon. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une régression de la 

Chine du nord-est au sud Japon. 

En  conclusion,  l’Asie  connaît  une  régression  à  la  limite  Albien  – Cénomanien, 

clairement associée à la surrection du domaine arctique pour le Bassin ouest sibérien. Ce 

dernier est ennoyé à la limite  Cénomanien – Turonien, tandis que le reste de l’Asie connaît 
globalement une régression. 

L’ensemble Kouriles-Kamchatka doit être pensé comme un système d’arc insulaire, 
localisé au Crétacé au large du Japon. 

C. Grande Inde 

Nous désignons par grande Inde,  l’intégralité de la plaque indienne avant sa collision 

avec l’Asie. Ce domaine couvre l’Inde, le Sri Lanka, une partie du Pakistan et du Népal, et le 
Bangladesh. 
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Peu de documents synthétiques sont disponibles sur ce territoire et 

l’information  géologique  est  extrêmement morcelée. Aucune carte 

paléogéographique  n’est  disponible,  si  ce  n’est  des  cartes  très  générales  à 
l’échelle de quelques dizaines de millions d’années dont les sources ne sont pas 
indiquées. La reprise de l’exploration pétrolière depuis une dizaine d’années a 
permis de faire de notables progrès, notamment sur les bassins de la côte Est. 

Néanmoins,  sur  la côte Ouest,  aucune  information  n’est disponible au  sud de 
Bombay et, sur la côte Est, les informations stratigraphiques sont très 

imprécises pour la marge du Gange et le bassin de Son-Mahanadi, et donc 

inutilisables. 
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Nord-Ouest – bassins de Kutch/Cambay/Narmada : ces bassins ont été soulevés et 

érodés durant le Crétacé supérieur (Biswas, 1992). Classiquement, l’origine de 
ce bombement est associé au Trapp du Deccan, même s’il est dit qu’il pourrait 
commencer dès la base du Crétacé supérieur. A terre (bassin de Kutch), seuls 

des sédiments albiens sont connus et datés (Vaidvanadhan & Ramakrishnan, 

2010). Le Cénomanien est mentionné (Biswas, 1999).  Il  s’agit  de  dépôts 
continentaux de type plaine alluviale en tresses, passant à des faciès deltaïques 

(Casshyap  &  Aslam,  1992),  l’ensemble  s’inscrivant  dans  une  tendance 
progradante-aggradante. La limite Albien-Cénomanien pourrait être une 

régression. 

Nord-Ouest – bassin de Jailsamer : la biostratigraphie de ce bassin est bien 

connue (foraminifères planctoniques, ostracodes ; Singh, 1997 ; Andreu et al., 

2007). Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent 

à des transgressions. 

Nord – marge de la Téthys : les seuls sédiments préservés dans la chaîne 

himalayenne sont des sédiments profonds radiolaritiques (Kashmir, Danelian & 

Robertson, 2006 ; Thakhola, Népal, Jansa, 1991). Leur interprétation en termes 

de variation du niveau marin relatif est délicate et ne doit pas être prise comme 

une contrainte forte. 

Est – bassin de Krishna-Godavari: les chartes pétrolières (Kumar Arya et al., 

2011) disponibles (sources biostratigraphiques non connues) montrent une 

progradation deltaïque continue  de  la  base  de  l’Albien  jusqu’au  Turonien 
moyen, marquée par une grande surface de non conformité. Les limites Albien-

Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent à des régressions. Sur la 

base des lignes sismiques publiées par Bastia & Nayak (2006), la limite 

Albien-Cénomanien pourrait être une régression forcée. 

Est – bassin de Cauvery: c’est  le  bassin  le  mieux  connu  d’Inde  du  fait  de  sa 
richesse paléontologique. Malheureusement, toutes les données 

biostratigraphiques sont localisées dans la même région, Ariyalur (voir les 

synthèses récentes de Nagendra et al., 2011 et de Kale, 2011). De l’Albien au 
Turonien, le milieu évolue de calcaires récifaux à des argiles de domaine marin 

ouvert inférieur, le Turonien moyen marquant une grande surface de non-

conformité avec chenaux incisés remplis de conglomérats alluviaux (Kale, 

2011). Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent 

à des transgressions. 

En conclusion, il semble que l’Inde méridionale (au sud d’un axe Kush – Krihsna-

Gaodavari) soit affectée par une surrection de très grande longueur d’onde qui se marque 
pour la première fois au Turonien moyen, mais s’annonce antérieurement dans les bassins 
de Kutch/Cambay/Narmada et de Krishna-Godavari. 
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D. Australie 

En Australie, l’intervalle Albien – Cénomanien enregistre (1) à l’ouest du continent, la 
séparation des micro-continents de la Ride de Lord Howe et de la Ride de Norfolk (portant la 

Nouvelle-Calédonie), et (2) au sud-ouest  de  la  Tasmanie  et  à  l’ouest  de  la  Terre  de  Marie 
Byrd (Antactique), la séparation de l’Ile nord et de l’Ile sud de la future Nouvelle-Zélande. 
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Le service géologique d’Australie (« Geosciences Australia », de 1946 à 1992, 

« Bureau of Mineral Ressources, Geology and Geophysics » - BMR) a mené, 

dans les années 80s, un grand programme de synthèses paléogéographiques par 

intervalle de temps. Les cartes fournies sont extrêmement précises, séparant 

clairement le littoral de la partie amont de la plaine côtière (la ligne de baie) 

qui enregistre la variation du niveau marin relatif (la largeur de la plaine côtière 

traduit le flux sédimentaire ; Posamentier et al., 1998). C’est  le seul continent 
où cette information de très grande qualité est disponible. Les données par 

bassin n’ont servi qu’à vérifier la qualité de ces données paléogéographiques. 

)*"+,%-%"!

 Durant l’intervalle Albien-Turonien,  l’Australie  se  subdivise en quatre 
grands domaines : (1) au nord, le bassin intracratonique d’Eromanga et 
son prolongement sur la marge, le bassin de Carpentera, (2) au nord-

ouest, les bassins de Money Shoal, Bonaparte, Browse et Dampier, (3) 

à l’ouest, les bassins de Carnavon et de Perth, (4) au sud, les bassins de 
Bremer, Great Australian Bight Bank et, au nord de la Tasmanie, 

Otway, Bass et Gippsland. 

 Pour l’intervalle Albien à Cénomanien, les cartes paléogéographiques 

du BMR palaeogeographic group (1990) montrent (i) une baisse 

majeure du niveau marin  relatif au nord, dans  les bassins d’Eromanga 
et de Carpenteria, (ii) une baisse mineure du niveau marin relatif au 

nord-ouest et à l’ouest, avec une légère montée du niveau marin relatif 
dans le bassin de Bonaparte et un littoral/ligne de baie stationnaire au 

nord du bassin de Carnavon et dans le bassin de Perth et (iii) une légère 

montée du niveau marin relatif dans le Sud, avec une ligne de baie 

stationnaire dans les bassins de Bremer et de Great Australian Bight 

Bank. 

 Pour l’intervalle  Cénomanien  à  Turonien, les cartes 

paléogéographiques du BMR palaeogeographic group (1990) montrent 

(i) une baisse majeure du niveau marin relatif au nord, dans les bassins 

d’Eromanga et de Carpenteria, (ii) une baisse mineure du niveau marin 
relatif au nord-ouest, (iii) une montée mineure dans le bassin de 

Carnavon à l’ouest et (iv) une ligne de baie stationnaire au sud et dans 
le bassin de Perth à l’ouest. 
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En  conclusion  et  au  premier  ordre,  l’Australie  subit  durant  l’intervalle  Albien  – 

Turonien un basculement vers le sud avec une surrection marquée au nord-ouest et un 

affaissement  de  moins  en  moins  marqué  au  sud  de  l’Albien-Cénomanien (montée du 

niveau marin relatif) au Cénomanien-Turonien (niveau relatif  de la mer stable). 

E. Antarctique 

L’Antarctique comporte des dépôts crétacés dans deux contextes de bassins 

différents :  une  marge  passive  (ou  rift)  à  l’est  de  la  Chaîne transantarctique, de la Terre 

Georges V à la Terre de la Reine Maud et une marge active pacifique à l’ouest de la Chaîne 

transantarctique, de la Péninsule  antarctique à la Terre de Marie Byrd. 

Sur la marge active pacifique de l’Antarctique, l’intervalle Albien - Cénomanien (113-

88 Ma) succède à la mise en place d’un « metamorphic core complex » entre 122 et 114 Ma 

(Terre de Marie Byrd, Siddoway, 2008) et de granitoïdes (leucogranites) entre 109 et 100 Ma. 

La  période  étudiée  est  contemporaine  d’une  forte  extension  de  la  lithosphère et de 

mouvements verticaux importants. Leur cause (subduction atlantique et/ou panache 

mantellique) est discutée (LeMasurier & Landis, 1996 ; Storey et al., 1996, 1999 ; Siddoway, 

2008 ; Boger, 2011). 
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En  l’absence de  forages, aucune des marges passives antarctiques n’est datée. 
Les seuls sédiments datés de l’intervalle Albien à Turonien sont localisés dans 
le bassin de Larsen, à l’est de la Péninsule antarctique, dans la Mer de Wedell. 

Ces sédiments, datés par ammonites,  affleurent  dans  l’Ile  de  James  Ross 
(Hathway, 2000). 
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Les sédiments de l’Ile de James Ross sont des dépôts « profonds » gravitaires 

correspondant à des cônes sous-marins relativement proximaux (Whitham et 

al., 2006). La limite Albien – Cénomanien enregistre une brutale 

proximalisation du système gravitaire (« basin floor fan » probable),  il  s’agit 
donc  d’une  régression  forcée  avec  baisse du niveau marin relatif. La limite 

Cénomanien-Turonien correspond à une distalisation progressive du cône sous-

marin, il s’agit  donc  de  la  fin  d’une  progradation-aggradation  ou  d’une 
rétrogradation : dans les deux cas, le niveau marin relatif augmente. Ce bassin 

est basculé et soulevé (surface de non conformité majeure) à la base du 

Coniacien (Hathway, 2000). 

En conclusion, le seul bassin à sédiments albiens à turoniens,  le bassin de l’Ile de 
James Ross, permet une qualification directe de la variation du niveau relatif de la mer. 
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F. Afrique (incluant l’Arabie) et Madagascar 

Les  dépôts  albiens  à  cénomaniens  de  l’Afrique  sont  localisés dans des bassins de 

marges passives, passives obliques et décrochantes, et dans une mer intérieure, la mer 

transsaharienne.  L’Arabie  est  incluse  dans  l’Afrique,  la  séparation  Afrique  – Arabie 

n’intervenant qu’au Néogène. 
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Des cartes paléogéographiques (avec réévaluation des âges) ont été compilées 

dans  le  cadre  de  l’ANR  TopoAfrica  (coordinateur : F. Guillocheau, 

Géosciences-Rennes), pour l’Albien inférieur-moyen, le Cénomanien supérieur 

et le Turonien. Ces cartes ont été utilisées ici,  sans  retour  à  l’analyse 
bibliographique. Elles ne concernent pas Madagascar. 

a. Bassin du Soudan et marge téthysienne Egypte - Lybie 

 Limite Albien-Cénomanien : transgression, 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression avec développement du 

golfe du Soudan. 

b. Bassin Saharien et marge téthysienne Tunisie – Algérie - Maroc  

 Limite Albien-Cénomanien : pas de données – mauvaises contraintes 

biostratigraphiques, 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression majeure et création de la 

mer transsaharienne. 

c. La mer transsaharienne 

La  mer  transsaharienne  met  en  connection  l’Océan  téthysien,  au  nord,  et  le 
jeune Océan atlantique sud, au sud. Il recouvre le Hoggar qui est une structure 

plus récente. 

 Limite Albien-Cénomanien : pas de données au nord – mauvaises 

contraintes biostratigraphiques ; cette limite n’existe pas au sud dans le 
bassin de la Bénoué (Nigéria) ; 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression majeure. 

d. La marge passive de l’Océan atlantique centrale 

 Limite Albien-Cénomanien : transgression, sauf dans le bassin 

d’Essaouira  (bassin  ouest-atlasique,  Maroc)  où  s’enregistre  une 
régression, 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression – présence de niveaux 

riches en matière organique (« Anoxic Oceanic Event ») sur le haut des 

marges. 



! *%%!

!

e. La marge de l’Océan atlantique Sud – segment équatorial 

Ce  segment  s’étend  depuis  le  plateau  de  Guinée  (Guinée  Bissau  et  Guinée-

Conakry)  jusqu’au  rift  avorté du  fossé de  la Bénoué  (Nigéria).  Il  s’agit d’une 
marge passive oblique (marges du Liberia et du Sierra Leone) à décrochante 

(bassins de Côte d’Ivoire et du Ghana). 
 Limite Albien-Cénomanien : transgression, 

 Limite Cénomanien-Turonien : régression sur la marge Côte d’Ivoire – 

Ghana (annonce une régression majeure avec surrection à la fin du 

Turonien – début du Coniacien), transgression dans le fossé de la 

Bénoué (mer transsaharienne). 

f. La marge passive de l’Océan atlantique Sud – segment central 

Ce  segment  s’étend  du  fossé  de  la  Bénoué  à  la  ride  de  Walvis  (nord  de  la 
Namibie). Il comprend les marges camerounaises (bassins de Douala et de 

Kribi-Campo), guinéennes équatoriales, gabonaises, congolaises et angolaises 

(bassins de la Cuanza, de Benguela et de Mossamédes/Namibie). 

 Limite Albien-Cénomanien : régression au nord (deltas de la marge du 

Gabon – le  Congo  n’existe  pas  à  cette  époque),  transgression au sud 

(marge oblique de la Benguela, Angola), 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression, sauf une régression au 

niveau du sud Gabon - nord Congo (progradation - aggradation 

dominée par les apports sédimentaires). 

g. La marge passive de l’Océan atlantique Sud – segment austral 

Ce  segment  s’étend  depuis  la  ride  de  Walvis  jusqu’à  la  zone  de  fracture 
Algulhas-Falkland  (sud  de  la  marge  atlantique  de  l’Afrique  du  Sud).  Il 
comprend, du nord au sud, les bassins de Walvis, de Ludderitz et de l’Orange. 

 Limite Albien-Cénomanien : pas de variations significatives de la ligne 

de rivage (aggradation), 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression. 

h. La marge décrochante de l’Océan indien – ZF Agulhas et Limpopo 

Cette  marge  s’étend  depuis  le  sud  de  l’Afrique  du  Sud  jusqu’au  centre  du 
Mozambique. Elle comporte les bassins extensifs dits du Cap, en relais sur la 

zone de fracture Algulhas-Faklands (bassins de Bredasdorp, Pletmos, Gamtoos 

et Alagoa, regroupés en bassin d’Outeniqua), le bassin de Durban, la marge du 
Kwazulu-Maputaland  et  le  delta  du  Limpopo.  L’océan  de  la  vallée  du  Natal 
s’ouvre à l’Hauterivien - Barrémien (Crétacé inférieur). 

 Limite Albien-Cénomanien : régression, 

 Limite Cénomanien-Turonien : régression forcée (baisse majeure du 

niveau marin relatif), avec émersion, érosion continentale et prisme de 

régression forcée – début de la surrection du plateau sud-africain. 
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i. La marge décrochante de l’Océan indien – ZF Mozambique et Zambèze 

Cette  marge  comprend  l’est  de  la  plaine  deltaïque  du  Limpopo  (jouxtant  la 
zone  de  fracture  du  Mozambique)  et  le  delta  du  Zambèze.  L’océan  du 
Mozambique s’ouvre au Jurassique supérieur. 

 Limite Albien-Cénomanien : régression, 

 Limite Cénomanien-Turonien : régression forcée – baisse du niveau 

marin relatif. 

j. La marge décrochante de l’Océan indien – ZF Davie et Somalie 

Cette marge s’étend du Nord Mozambique à  la Somalie. Elle comporte (1) la 

marge décrochante du Nord Mozambique, de Tanzanie et du Sud Kenya, et (2) 

la marge passive de Somalie (avec plusieurs segments). Le rentrant de Lamu 

(« Lamu embayment », Kenya) assure la transition entre les deux systèmes. 

L’Océan somali s’ouvre au Jurassique supérieur. 
 Limite Albien-Cénomanien : transgression sur la marge tanzanienne, 

régression sur la marge somalienne (sans pouvoir préciser le type de 

régression, faute de données suffisantes), 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression (majeure sur la marge 

somalienne). 

k. La marge téthysienne arabe 

La marge arabe est très bien connue du fait de son fort intérêt pétrolier. Une 

remarquable synthèse paléogéographique a été publiée par Ziegler (2001) et 

une réévaluation stratigraphique de l’Albien - Turonien par van Buchem et al. 

(2011). 

 Limite Albien-Cénomanien : transgression, sauf au Koweit et en Iran 

avec une régression (forcée ?), 

 Limite Cénomanien-Turonien : régression forcée (avec érosion 

continentale et prisme de bas niveau), traduisant une baisse du niveau 

marin  relatif,  ici  la  surrection  de  l’Arabie  en  réponse  au  début  de 
l’obduction de la croûte océanique téthysienne. 

l. Madagascar 

Madagascar comporte trois bassins sur sa bordure ouest africaine : du sud au 

nord, les bassins de Morondova, Majunga (ou Mahajanga) et Antsiranana - 

Ambilobe (ex Diego Suarez). Sa marge est seychelloise, abrupte, est très mal 

connue.  Aucun  dépôt  crétacé  n’a  été  signalé.  Madagascar est un continent à 

part entière depuis la transition Crétacé inférieur – Crétacé supérieur 

(séparation de Madagascar et des Mascareignes - Seychelles). 

.-%+/(!0("!01$$*("!

Le colonisateur français a entrepris, au travers du Service géologique de 

Madagascar, une étude exhaustive de  l’île, publiée par son géologue en chef, 

H. Bésairie (Bésairie & Collignon, 1956, 1972). Cette connaissance est de 
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qualité (très bonnes datations), exhaustive, mais très peu synthétique et datée 

(ignorance du concept de bassin sédimentaire).  Quelques études pétrolières 

sont disponibles sur différents sites web de compagnies (Hunt Petroleum, 

Aligabor…).  
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 Limite Albien-Cénomanien : résultat contrasté, régression au sud du 

bassin de Morondova et dans le bassin de Majunga (progradation - 

aggradation due aux apports sédimentaires ?), transgression au nord du 

bassin de Morondova, stationnaire dans le bassin de Antsiranana – 

Ambilobe. 

 Limite Cénomanien-Turonien : transgression dans les bassins de 

Morondova et Majunga, régression dans le bassin de Antsiranana – 

Ambilobe, qui annonce la grande surrection de la fin du Turonien due à 

la mise en place de l’épanchement volcanique (trapp) nord malgache. 

En  conclusion  et  au  premier  ordre,  l’Afrique  subit  durant  l’intervalle  Albien  – 

Turonien un basculement vers le nord. Cette tendance, peu marquée à la limite Albien – 

Cénomanien,  s’accentue  au  passage  Cénomanien  – Turonien, avec un nord Afrique qui 

passe sous le niveau de la mer et un plateau sud-africain qui s’initie par une surrection de 

long de  la marge de  l’Océan  indien, de  l’Afrique du Sud au Mozambique. L’amont de  la 
marge Côte d’ivoire – Ghana est également en surrection à cette époque. 

G. Amérique du Sud 

Les  dépôts  albiens  à  cénomaniens  de  l’Amérique  du  Sud  sont  préservés  dans  deux 

types de bassins :  les marges passives de l’Océan atlantique et les marges actives de l’Océan 
pacifique. Il n’existe pas de mers intérieures à cette époque. 

a. La marge de l’Océan atlantique Sud – segment équatorial 

Cette  marge  comprend  d’ouest  en  est,  la marge de Guyane et le plateau de 

Demerara, les bassins de Foz do Amazonas, Marajo, Para-Maranhao (et vers le 

continent Bragança-Viseu, Sao Luis et Ilha Nova), Barreirinhas, Ceara et 

Potiguar. L’Amazone n’existe pas à cette époque. 
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Sur la partie brésilienne de la marge, la société pétrolière brésilienne 

PETROBRAS a publié à deux reprises une synthèse stratigraphique des marges 

brésiliennes (Feijo et al., 1994 ; Milani et al., 2007). Les données 

biostratigraphiques sources ont été publiées dans la synthèse de 1994. 

PETROBRAS ayant un important laboratoire de biostratigraphie, ces données 

peuvent être considérées comme fiables. Concernant la marge guyanaise, les 

données  biostratigraphiques  sources  ne  sont  pas  disponibles.  L’agence 
nationale pétrolière du Suriname a publié une charte reprise par Goss et al. 

(2010) 

(http://www.staatsolie.com/pdf/Suriname_Upcoming_Oil_Province.pdf), en 

contradiction avec celle publiée par Yang et al. (2011). 

http://www.staatsolie.com/pdf/Suriname_Upcoming_Oil_Province.pdf
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 Le  passage  de  l’Albien  au  Cénomanien est marqué par une surface 

d’érosion, surmontée par un maximum d’inondation marine, c’est donc 
une transgression mineure, enregistrant une montée du niveau marin 

relatif. Sur la marge guyanaise, selon Milani & Filho (2000) et Goss et 

al. (2010), il s’agit d’une régression ; pour Yang et al. (2011), c’est une 
transgression similaire à celle de la marge brésilienne. 

 La limite Cénomanien – Turonien correspond à une transgression donc 

à une montée du niveau marin relatif, sauf pour les bassins de Foz do 

Amazonas et le groupe Bragança-Viseu, Sao Luis et Ilha Nova. Pour 

ces derniers, la régression semble bien marquée (régression forcée ?). 

b. La marge passive de l’Océan atlantique Sud – segment central 

Cette marge comprend du nord au sud, les bassins de Pernambuco, Sergipe-

Alagoas, Jacuipe, Camamu-Almada, Cumuruxatiba, Jequitinhoa, Espirito 

Santo, Campos et Santos. 
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Les données sont similaires à celles du secteur précédent : elles sont issues de 

la société pétrolière brésilienne PETROBRAS. 
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 Le  passage  de  l’Albien  au  Cénomanien enregistre une transgression 

mineure, donc une montée du niveau marin relatif. Les exceptions 

concernent les bassins de Pernambuco avec une régression très marquée 

(prisme de régression forcée ?) et les bassins de Campos et Santos avec 

une régression mineure. 

 La limite Cénomanien – Turonien correspond à une transgression 

mineure, donc à une montée du niveau marin relatif, sur l’ensemble du 
domaine. 

c. La marge passive de l’Océan atlantique Sud – segment austral 

Cette marge comprend du nord au sud, les bassins de Pelotas/Punta del Este 

(Brésil – Uruguay), Salado, Colorado, Valdes et Rawson (en mer), San Jorge, 

San Juan (mer), Falklands/Malvinas nord, Falklands oriental, Malvinas et 

Magellan/Austral, ces derniers faisant partie des Andes du Sud. 
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Le bassin de Pelotas, situé au Brésil, a été, comme les précédents, étudié par 

PETROBRAS (Feijo et al., 1994 ; Milani et al., 2007). La connaissance 

biostratigraphique des bassins argentins est moindre et les incertitudes, plus 

importantes. Les données sont souvent anciennes (années 70s – 80s) et les 

calages biostratigraphiques ne sont jamais mentionnés. Le bassin des Falklands 

orientales n’est pas daté, faute de puits. 
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Les bassins successifs ont des comportements très différents, sans pouvoir 

préciser s’il s’agit d’une mauvaise datation ou d’un signal réel. 
Bassin de Pelotas (Feijo et al., 1994 ; Milani et al., 2007) : 

 Limite Albien-Cénomanien : Transgression mineure – montée du niveau 

marin relatif, 

 Limite Cénomanien-Turonien : Transgression mineure – montée du 

niveau marin relatif. 

Bassin de Salado (Tavella & Wright, 1996 ; Milani & Filho, 2000) : 

 Limite Albien-Cénomanien : Aggradation-rétrogradation, faible 

transgression – montée du niveau marin relatif, 

 Limite Cénomanien-Turonien : Transgression – montée du niveau 

marin relatif. 

Bassin de Colorado (Juan et al., 1996 ; Milani & Filho, 2000) : 

 Limite Albien-Cénomanien : Transgression (Juan et al., 1996), 

régression  (Milani & Filho, 2000), 

 Limite Cénomanien-Turonien : Transgression – montée du niveau 

marin relatif. 

Bassins de Valdes et Rawson (Otis et al., 2000), de San Jorge (Fitzgerald et al., 

1990 ; Sylwan et al., 2001), San Julian (Figueiredo et al., 1996) et des 

Malvinas/Falklands du nord (Ross et al., 1996) : Les sédiments datés de 

l’Albien  au  Cénomanien  sont  des  sédiments  uniquement  déposés  en  milieu 
continental. Pour le bassin de San Jorge, les sédiments marins, actuellement en 

mer, n’ont pas fait l’objet de publications détaillées. 
Bassin des Malvinas (Galeazzi, 1996) : 

 Limite Albien-Cénomanien : régression (progradation continue), 

 Limite Cénomanien-Turonien : légère transgression (?) 

Bassin arrière-arc de Magellan - Austral (Macellari et al., 1988; Peroni et al., 

2002) : 

 Limite Albien-Cénomanien : régression (progradation continue), 

 Limite Cénomanien-Turonien : légère transgression (Macellari et al., 

1988), régression (Peroni et al., 2002). 

Le bassin de Magellan – Austral enregistre durant cet intervalle de temps 

(Olivero & Martinioni, 2001) un pic de métamorphisme (120-100 à 90 Ma) 

contemporain d’une phase d’inversion du bassin  (100-70 Ma) avec surrection 

de 90 à 70 Ma.  

d. La marge active de l’Océan pacifique – Andes du sud et centrales sud 

Cette marge correspond à tout le secteur compris entre, au sud, la Terre de Feu 

et, au nord, le bassin de Salta-Lomas de Olmedo (frontière Argentine-Bolivie). 

Il  comporte  principalement  le  bassin  d’arrière-arc de Neuquen et des petits 
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bassins côtiers (Chiloe, Valdivia, Temuco et Malaquito), souvent associés à 

l’arc volcanique. 
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Les bassins côtiers chiliens sont très mal datés. Seul le bassin de Neuquen a fait 

l’objet  de  nombreuses  études  biostratigraphiques  détaillées  (Vergani  et  al., 

1995). 
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 La limite Albien – Cénomanien correspond à une surface de non 

conformité majeure (Vergani et al., 1995 ; Howell et al., 2005) qui 

enregistre une inversion compressive des failles normales qui fait 

évoluer  le bassin vers un bassin d’avant-pays rétro-arc (Vergani et al., 

1995 ;  Cobbold  &  Rossello,  2003).  C’est  le  début  des  déformations 
dites péruviennes. Bien qu’exprimée en domaine continental, c’est une 
chute majeure du niveau de base correspondant à une baisse du niveau 

marin relatif. 

 La limite Cénomanien – Turonien, exprimée en milieu continental sans 

changements  notoires  de  faciès,  ne  permet  pas  de  discuter  l’évolution 
du niveau de base. 

e. La marge active de l’Océan pacifique – Andes centrales 

Cette marge correspond aux bassins fortement subsidents d’arrière-arc compris 

entre la Bolivie et l’Equateur, repris dans la déformation des Andes centrales. 
Ces bassins, et plus particulièrement durant l’Albien (Jaillard et al., 1999), sont 

contemporains, au niveau de l’arc volcanique, d’une forte activité magmatique 

et volcanique calco-alcaline.  L’Albien  supérieur  correspond  à  une  brève 
déformation compressive, connue sous le nom de déformation « Mochica ». 
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Les  travaux  réalisés  depuis  une  trentaine  d’années  par  l’ORSTOM,  puis 
maintenant  par  l’IRD,  ont  comporté  un  volet  biostratigraphique  important, 
notamment  concernant  les  ammonites.  Les  données  sont  donc  d’excellente 
qualité. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une régression majeure.  

 La limite Cénomano-Turonien correspond à une transgression mineure. 

Ce domaine est déformé à la limite Turonien – Coniacien avec l’initiation des 
déformations dites péruviennes (Coniacien – base Campanien). 
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H. Amérique du Nord, incluant le Mexique et le Groenland 

Le continent Amérique du Nord inclut une partie du Mexique, ainsi que le Groenland 

avant l’ouverture de la Mer du Labrador au Cénozoïque. 

Les  dépôts  albiens  à  cénomaniens  de  l’Amérique  du  Nord  sont  préservés  dans  trois 
types de bassins :  les  marges  passives  de  l’Océan  atlantique (nord, central et golfe du 

Mexique),  les  marges  actives  de  l’Océan  pacifique,  et  le  bassin  d’avant-pays naissant des 

Montagnes rocheuses (mer intérieure de l’ouest). 

a. La marge passive de l’Océan atlantique nord – Groenland 

Du fait de la mise en place du trapp  de  l’Atlantique  Nord  au  Paléogène,  les 
sédiments  crétacés  du  sud    du  Groenland  sont  masqués.  L’évolution  de  ce 
secteur est connue à partir des données de la marge conjuguée. Le Crétacé peut 

être étudié de  l’est  (bassin de  la Terre de Jameson et de  l’Est Groenland)  au 

nord du Groenland (bassin de la Mer de Wandel). 
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Les données biostratigraphiques sources ne sont pas connues. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une transgression dans les 

bassins de la Terre de Jameson et  de  l’Est Groenland  (Hamann  et  al., 
2005) et est érodée dans le bassin de la Mer de Wandel. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une transgression dans le 

bassin de la Terre de Jameson et à une régression forcée (érosion, 

lacune et brutale diminution  de  profondeur)  dans  les  bassins  de  l’Est 
Groenland  et de la Mer de Wandel (Hamann et al., 2005). 

b. Mer du Labrador et grand nord canadien 

La Mer du Labrador se subdivise en trois bassins : la Mer de Baffin au nord-

ouest et les deux marges conjuguées du sud-ouest Groenland et de la plate-

forme du Labrador. La Mer du Labrador est un rift d’âge crétacé inférieur qui 
évolue en océan au Paléocène (Keen et al., 2012).  
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La  Mer  de  Baffin  préserve  des  sédiments  continentaux  de  l’Albien  au 
Cénomanien,  la transition avec le domaine marin s’effectue au nord du bassin 
du sud-ouest Groenland (« bassin » de Nuussuaq, Chalmers et al., 2009). Les 

données sources biostratigraphiques des domaines marins ne sont pas connues. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une régression majeure dans 

les marges sud du sud-ouest Groenland et de la plate-forme du 

Labrador (Sorrensen et al., 2006).  

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une progradation-

aggradation, c’est- à- dire à une montée du niveau marin relatif sur la 

marge du sud-ouest Groenland et à une transgression sur la plate-forme 

du Labrador (Sorrensen et al., 2006).  

c. La marge passive de l’Océan atlantique nord et central (Terre Neuve – Floride) 

La marge passive nord-américaine de l’Atlantique nord et central comporte, du 

nord au sud, les bassins d’Orphan et de Jeanne d’Arc (regroupés souvent sous 
le nom des bassins du Grand Banc de Terre Neuve), de Whale, du plateau 

d’Ecosse  (« Scotia »), du banc de Georges, du canyon de Baltimore, du fossé 

de la Caroline et de Blake-Bahamas. 
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Les provinces canadiennes, suite à la reprise de l’activité pétrolière depuis plus 
de 5 ans, ont rendu publics de nombreux documents techniques dont des 

chartes stratigraphiques dont malheureusement les données sources ne sont pas 

connues (voir le site web du Government of Newfoundland-Labrador, 

Department of Natural Resources). Pour les marges américaines, les données 

disponibles  sont  les  puits  stratigraphiques  effectués  par  l’USGS  dans  les 
années 70s (puits COST pour « Continental Offshore Stratigraphic Test »), 

malheureusement  ces  puits  n’ont  pas  été  biostratigraphiquement  réévalués 
depuis cette époque. Les puits de la marge de Blake-Bahama sont ainsi 

inutilisables pour la période considérée. Inversement, la marge du canyon de 

Baltimore a été intensément étudiée et a par exemple servi de calibration à la 

charte dite eustatique de Miller et al. (2005). 

De manière  surprenante,  il  n’existe  pas  de  cartes  paléogéographiques 
synthétiques de cette célèbre marge. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une transgression (canyon 

de Baltimore : Miller et al., 2004, 2005 ; banc de Georges : Scholle & 

Weakman, 1982 ;  plateau  d’Ecosse : Mukhopadhyay et al., 2003) et à 

une surface d’érosion, surmontée par un maximum d’inondation marine 
(bassins  de  Jeanne  d’Arc  et  d’Orphan).  La  signification  de  la  surface 
d’érosion  n’est  pas  claire : surface de transgression ou surface de non 

conformité enregistrant la déformation affectant le plateau du Labrador 

plus au nord-ouest. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une transgression du 

bassin du banc de Georges au bassin d’Orphan, excepté au niveau de la 

marge du canyon de Baltimore où elle  s’enregistre comme une  baisse 
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du niveau marin relatif (mesure du niveau marin relatif interprété 

comme eustatique par Miller et al., 2004, 2005). 

d. Le golfe du Mexique 
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Le golfe du Mexique est une province pétrolière prolifique, aux données 

géologiques très nombreuses. Des cartes paléogéographiques sont donc 

disponibles avec un bon contrôle biostratigraphique (Mancini & Puckett, 

2005 ; Galloway et al., 2008...), à l’exception de la Floride mal calée en âge. 
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 Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent 

à des transgressions généralisées  depuis  le  centre  du Mexique  jusqu’à 
l’Alabama. 

e. La mer intérieure de l’ouest (« Western interior seaway ») 

La mer intérieure de l’ouest recouvre, au Crétacé supérieur, tout le centre ouest 
de l’Amérique du Nord. Elle connecte le domaine marin du Golfe du Mexique 

avec  l’Arctique. Elle  s’étend aux U.S.A., du Texas au Montana et Dakota du 
Nord, en passant par le Colorado et le Kansas et au Canada, de l’Alberta et le 
Seskatchewan au Territoires du nord-ouest.  
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Les sédiments de la mer intérieure  de  l’ouest  (Kauffman,  1984 ; Miall et al., 

2008 ; Yang, 2011..) ont été soulevés au Cénozoïque à la faveur de la 

propagation vers l’est du front des Montagnes rocheuses et de la surrection du 
plateau du Colorado. Ils affleurent donc remarquablement : la géologie 

sédimentaire moderne y est en partie née et  le stratotype de la base du 

Turonien y est défini depuis 2003 (coupe de Pueblo, Colorado). La seule limite 

concerne  la  connaissance  de  sa  bordure  Est,  c’est  une  limite  d’érosion,  car 
soulevée et érodée durant le Cénozoïque. 
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 La limite Albien-Cénomanien correspond à une transgression majeure à 

partir  d’une  mer  intérieure  connectée  au  nord,  à  l’Océan  arctique,  la 
mer de Mowry. 

 La limite Cénomanien-Turonien correspond à une accentuation de la 

transgression précédente, avec  l’ennoiement du Craton canadien par la 
mer de Greenhorn qui rejoindrait la mer du Labrador. Seul le grand 

delta du Wyoming prograde (régression) durant cette période (Miall et 

al., 2008). 
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f. La marge active de l’Océan pacifique 

La  marge  active  de  l’Amérique  du  Nord  comporte  trois  groupes  de  bassins 
(Haggart et al., 2006) : au sud (Californie - Nevada) le bassin d’avant-arc de la 

Grande Vallée (« Great Valley »), au centre (Colombie britannique – Ile de la 

Reine Charlotte), le bassin d’avant-arc de Hecate et les bassins d’arrière-arc de 

Nechako et Bowser, au Nord (Alaska) le bassin d’avant-arc d’Alaska du Sud. 
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Les  bassins  d’arrière-arc sont essentiellement remplis de sédiments 

continentaux. Les bassins d’avant-arc sont souvent déformés,  l’enregistrement 
sédimentaire  discontinu  et  mal  daté.  Il  n’a  pas  été  possible  de  valoriser  ces 
bassins dans ce présent travail. 

En conclusion et malgré l’absence de données sur la marge active est de l’Amérique 
du Nord, ce continent est ennoyé par la mer de l’Albien au Cénomanien et du Cénomanien 
au Turonien, à l’exception du domaine de l’Arctique et du Labrador qui connaît, à la limite 
Cénomanien-Albien, une surrection (mise en place de la province magmatique du 

Sverdrup ?) et, à la limite Cénomanien-Turonien, du nord-est Groenland. 

 CARTES DE TRANSGRESSION-REGRESSION : 

COMMENTAIRE GENERAL 

La figure 60 permet de mettre en évidence les régions caractérisées par des tendances 

transgressives et régressives de l’Albien au Cénomanien et du Cénomanien au Turonien. 

Les marges actives sont globalement les parents pauvres de cette étude par rapport aux 

marges passives. Elles nécessitent une étude plus approfondie (1) de leur contexte 

géodynamique (calendrier des accrétions de microplaques et blocs, cinétique du magmatisme) 

et (2) de leur enregistrement sédimentaire, souvent déformé, parcellaire et mal daté. 

En faisant abstraction des marges actives, les transgressions et régressions marines de 

l’Albien au Turonien permettent de décrire la Terre en trois grands domaines. 

 un domaine central, axé sur  l’Equateur, téthysien et atlantique, dominé 
par la montée du niveau marin relatif - les exceptions (par exemple 

l’Ibérie) ont une explication tectonique « locale » ; 

 deux domaines de haute latitude, un dans l’hémisphère nord et un dans 
l’hémisphère sud, enregistrant des régressions. 

Le domaine de haute latitude situé dans l’hémisphère nord, correspond globalement au 
domaine arctique actuel. Les régressions les plus nettes sont enregistrées à la limite Albien – 

Cénomanien, avec de claires évidences de baisses du niveau marin relatif et donc de 

surrection.  Cette  tendance  s’estompe  à  la  limite  Cénomanien  – Turonien, même si elle 

demeure très marquée en Mer de Barents. Cette surrection arctique crétacée est expliquée par 

la  mise  en  place  de  la  grande  province  magmatique  de  l’Atlantique Nord  qui  s’initierait  au 
Jurassique moyen pour connaître un paroxysme au Paléocène. 
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Figure 60 : Tendances transgressions-régressions de l’Albien au Cénomanien et du 
Cénomanien au Turonien 
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Le domaine de haute latitude situé dans l’hémisphère sud et dominé par les régressions 
marines, correspond au sud de l’Afrique, à Madagascar, à l’Inde, au nord de l’Australie et  la 

Péninsule antarctique. Ces régressions sont globalement plus marquées à la limite Albien – 

Cénomanien. Beaucoup enregistrent des baisses du niveau marin relatif. Une explication à ces 

surrections a été avancée pour chaque continent (changement de direction de subduction pour 

l’Antarctique, bombement et extension pour l’Australie…). Néanmoins la mise en place d’un 
panache et du volcanisme associé (trapp de Madagascar, kimberlites d’Afrique du Sud..) a été 
privilégié pour expliquer ces mouvements verticaux. 

3.2.2. Discussion-Conclusion 

Ce travail nous a permis de produire des cartes paléogéographiques à l’échelle globale 
pour l’Albien, le Cénomanien et le Turonien. Une part importante et originale de notre travail 
a été de construire ces cartes au maximum sur la base de données sources et non à partir de 

reconstructions paléogéographiques déjà construites dont les données sources sont souvent 

inconnues. Ces cartes fournissent tout d’abord deux types d’informations : 

 L’évolution des paléo-traits de côtes de l’Albien au Turonien 

 Les tendances régressives et transgressives de l’Albien au Cénomanien et du 
Cénomanien au Turonien. 

La reconstruction des paléo-traits  de  côte  a  permis  d’observer  leur  évolution  de 
l’Albien  au  Turonien  à  l’échelle  globale.  Ce  travail  a  mis  en  évidence  la  présence  d’une 
inondation  des  continents  supérieure  durant  le  Turonien  que  durant  l’Albien  ou  le 
Cénomanien. Mais on constate que même durant le Turonien, les continents ne sont pas tous 

fortement  inondés. L’Amérique  du Nord,  le Nord Ouest  de  l’Amérique  du Sud  et  l’Europe 
sont largement inondés tandis que l’Australie et les côtes Est et Sud Ouest de l’Amérique du 
Sud  ne  sont  pas  plus  inondées  qu’actuellement,  voire  moins.  Ces  résultats  conduisent  à 
remettre  en  question  la  présence  d’un  maximum  eustatique, particulièrement durant le 

Cénomanien.  

L’identification  des  tendances  régressives  ou  transgressives  de  l’Albien  au 
Cénomanien  et  du  Cénomanien  au  Turonien  a  permis  de  conclure  à  l’absence  d’un  signal 
transgressif à l’échelle globale ni de l’Albien au Cénomanien ou du Cénomanien au Turonien.  

Ces résultats peuvent alors conduire à remettre en cause la notion de maximum 

eustatique au Cénomanien et/ou au Turonien. Ils peuvent ainsi laisser entrevoir la présence 

d’un  ou  plusieurs  processus  engendrant des variations du niveau marin relatif à des 

amplitudes comparables au signal eustatique mais variables sur de grandes longueurs d’ondes. 
Les processus à l’origine de variations non uniformes (ce qui exclut la composante eustatique) 
du niveau marin relatif à long terme et de grande longueur d’onde, sont la divagation polaire, 
la topographie dynamique et les variations du géoïde. La topographie dynamique est supposée 

induire  les plus fortes amplitudes de variations du niveau marin relatif,  jusqu’à 2 km et  peut 

ainsi dominer le signal observé devant les effets des autres processus qui engendre des 

variations régionales plus faibles (de l’ordre de  100m). Elle affecte la Terre solide et produit 

ainsi un signal qui peut perturber la migration du littoral et l’inondation des continents. C’est 
pourquoi nous allons discuter plus particulièrement de ce processus dans la suite de cette 

partie.  
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Figure 61: Comparaison de la variation de l’âge de la lithosphère océanique (en Ma/Ma) 
avec les tendances régressives/transgressives de l’Albien au Cénomanien (en haut) et du 

Cénomanien au Turonien (en bas). 
Les zones de subduction sont indiquées par les lignes noires surmontées de triangles. 

!
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Les zones de subduction sont caractérisées par un signal de topographie négatif et peut 

ainsi  favoriser  l’inondation  des  marges  associées.  Par  contre  l’évolution  de  la  flottabilité 
négative du slab de la plaque subductée peut être déterminante sur les tendances régressives 

ou transgressives observées. En effet, l’augmentation  de  la  flottabilité  négative  du  slab 
conduit  à  l’augmentation  de  la  dépression  en  surface  alors  que  réciproquement,  une 
diminution de celle-ci  entraîne  une  diminution  de  la  dépression  en  surface. L’amplitude  du 
signal de topographie dynamique peut varier de cent mètres en dix millions d’années. Ainsi 
une  telle  variation  de  l’amplitude  peut  expliquer  les  tendances  régressives  et  transgressives 
observées à partir de nos résultats de l’Albien au Cénomanien ou du Cénomanien au Turonien 
qui correspondent  à  des  intervalles  de  temps  de  l’ordre  de  dix  millions  d’années. 
L’augmentation  de  l’âge  de  la  lithosphère  océanique  peut  induire  une  augmentation  de  la 
flottabilité négative des slabs, bien que celle-ci n’augmente pas de façon  linéaire avec  l’âge. 
La figure 61 permet de mettre en parallèle les tendances régressives/transgressives issues de 

nos  résultats  avec  les  variations  de  l’âge  de  la  lithosphère  océanique  et  ainsi  avec  la 
flottabilité des slabs des zones de subduction, sur les intervalles de temps que nous avons 

considérés.  

Cette  figure  a  été  obtenue  en  effectuant  la  différence  entre  l’âge  de  la  lithosphère 
océanique à 110 Ma et à 94 Ma pour l’intervalle Albien-Cénomanien et de la même façon, à 

100 Ma et 90 Ma  pour  l’intervalle  Cénomanien-Turonien.  Ceci  permet  tout  d’abord 
d’observer que la marge au Nord-Est de l’Asie est caractérisée par une régression associée à 
un rajeunissement de la lithosphère océanique, ceci durant les deux intervalles de temps. 

Ainsi la régression au niveau de cette marge peut être interprétée par une diminution de la 

flottabilité du slab de  l’Albien au Cénomanien et du Cénomanien au Turonien. De  la même 
façon, la transgression des marges péri-Téthys  au  Sud  de  l’Europe  est  associée  à  un 

vieillissement de la lithosphère océanique durant les deux intervalles de temps. Ceci peut ainsi 

conduire à supposer l’influence d’une augmentation de la flottabilité du slab de la subduction 
responsable de la fermeture de la Téthys, sur le signal transgressif présent sur les deux 

intervalles de temps. La même interprétation peut être faite pour le slab Farallon de la 

subduction au niveau de la marge Ouest de l’Amérique du Nord. En effet le signal transgressif 
de  l’Albien au Cénomanien sur cette marge correspond à un vieillissement de la lithosphère 

donc à une potentielle augmentation de la flottabilité du slab Farallon. Du Cénomanien au 

Turonien,  la  subduction  au  Sud  de  l’Alaska  montre  cependant  un  rajeunissement  qui  est 
associé à un signal transgressif. Pour la subduction au niveau de la marge Ouest de 

l’Amérique  du  Sud,  il  est  plus  difficile  de  conclure  sur  la  potentielle  responsabilité  d’une 
variation de la flottabilité du slab. En effet, toute la marge présente un signal régressif de 

l’Albien  au  Cénomanien alors que seule la partie Sud de la subduction montre un 

rajeunissement. Ce résultat s’inverse presque du Cénomanien au Turonien car la partie Nord-

Ouest et Sud de la marge est en transgression.  

Nous comparons ces résultats avec deux modèles de prédictions du signal de 

topographie dynamique passé : Müller et al. (2008) et Flament et al. (2012). La principale 

différence entre ces modèles est la méthode utilisée pour reconstituer les flux dans le manteau 

dans le passé. Müller et al. (2008) utilisent la répartition actuelle des anomalies de densité 

dans le manteau à partir des données de tomographie pour ensuite advecter le manteau vers le 

passé.  Comme  nous  l’avons  discuté  dans  le  chapitre  1,  la  principale  limite  de ce type de 

modèle est  l’incertitude sur  la présence ou non d’anomalies  thermiques passées qui  ne  sont 
plus  présentes  actuellement  à  cause  de  l’action  de  la  diffusivité  thermique.  Flament et al. 

(2012) utilisent la reconstruction du mouvement des plaques afin de situer la position des 

slabs. Les flux dans le manteau sont alors principalement produits à partir des anomalies de 

densité positives associées aux slabs. La principale limite de ce modèle est alors le manque de 
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contrainte sur les flux ascendants qui sont produits passivement en réponse aux flux 

descendants. La figure 62 permet de comparer les tendances transgressives et régressives de 

l’Albien  au  Cénomanien  avec  les  prédictions  de  l’amplitude  du  signal  de  topographie 
dynamique à l’Albien à partir de ces deux modèles. 

 

Figure 62 : Paléo-traits de côte à la limite Albien-Cénomanien et topographie 
dynamique à 100 Ma issue des modèles de Müller et al. (2008) et de Flament et al. (2012). 
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Nous avons représenté seulement les prédictions de la topographie dynamique à 100 

Ma avec les paléo-traits  de  côtes  de  l’Albien-Cénomanien et non celles à 94 Ma avec les 

paléo-traits de côtes correspondant au Cénomanien-Turonien. Ce choix s’explique par le fait 
que  les  prédictions  des  modèles  ne  permettent  pas  d’observer  de  différence  majeure  sur  un 
intervalle de 6 Ma (entre un signal à 100 Ma d’années et à 94 Ma).  

Cette figure permet tout d’abord de mettre en évidence les différences de l’estimation 
du signal de topographie dynamique selon le modèle utilisé. Les régions caractérisées par une 

topographie négative, situées au niveau des subductions sont similaires suivant les deux 

modèles.  Une  différence  majeure  existe  par  contre  sur  le  signal  au  niveau  de  l’océan 
Atlantique. Le modèle de Flament et al. (2012),  produit  pour  l’ensemble  des  marges  péri-
Atlantique une topographie  dynamique  positive  alors  qu’elle  est  plus  localisée  à  partir  du 
modèle de Müller et al. (2008). La reconstruction des paléo- traits de côte met en évidence 

l’inondation  importante  du  continent  européen.  La  présence  d’un  soulèvement  de  la 
topographie de l’ordre de 600 m prédit par  le modèle de Flament et al. (2012) ne paraît pas 

compatible avec une telle inondation. Le modèle de Müller et al. (2008) prévoit une faible 

dépression qui semble donc être plus en accord. L’Amérique  du Nord  et  le Nord-Ouest de 

l’Amérique  du Sud  sont  également  caractérisés  par  une  inondation  importante. Ces  régions 
proches de subduction, sont associées à une dépression due à la topographie dynamique par 

les deux modèles. Un tel signal de topographie dynamique a peut- être ainsi favorisé 

l’inondation de ces continents. Si  l’amplitude des dépressions augmente au cours du temps, 
cela peut alors conduire à  l’enregistrement d’un signal  transgressif au niveau des marges.  Il 
sera régressif si l’amplitude des bombements est plus élevée. Afin d’observer cela,  la  figure 

63 illustre le résultat de la différence entre les prédictions issues du modèle de Müller et al. 

(2008) de l’amplitude de la  topographie dynamique à 90 Ma et celle à 100 Ma. Ceci permet 

ainsi  de  mettre  en  évidence  une  augmentation  ou  une  diminution  de  l’amplitude  de  la 
topographie dynamique de l’Albien au Turonien et de le comparer aux tendances régressives-

transgressives que nous avons produites.  

Les amplitudes positives sont représentées en rouge sur la figure. Elles traduisent une 

augmentation  de  l’amplitude  de  la  topographie  dynamique  de  l’Albien  au  Turonien.  Elles 
peuvent  ainsi  mettre  en  évidence  une  augmentation  de  l’amplitude  d’un  soulèvement mais 

également  l’atténuation  d’une  dépression.  Par  ailleurs,  pour  ce  dernier  cas,  l’amplitude 
positive  indique  qu’une  dépression  présente  durant  l’Albien  devient  moins  profonde  de 
l’Albien au Turonien. A l’inverse, les amplitudes négatives, représentées en bleu sur la figure, 

traduisent  une  diminution  de  l’amplitude  de  la  topographie  dynamique  de  l’Albien  au 
Turonien.  Elles  mettent  alors  en  évidence  la  diminution  de  l’amplitude  d’un  soulèvement 
mais également l’approfondissement d’une dépression de l’Albien au Turonien. Ainsi, si une 

variation  de  l’amplitude  de  la  topographie  dynamique  sur  cet  intervalle  de  temps  est  la 
principale responsable des tendances transgressives et régressives observées, il devrait y avoir 

une correspondance entre un signal transgressif représenté par les ellipses en bleu sur la figure 

et une diminution de l’amplitude de la topographie dynamique représentée également en bleu. 
Inversement, un signal transgressif représenté en rouge devrait correspondre à une 

augmentation de la topographie dynamique représentée en rouge. 
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Figure 63 : Comparaison des tendances transgressives et régressives du Cénomanien au 
Turonien avec la variation de l’amplitude du signal de topographie dynamique de 100 

Ma à 90 Ma estimée à partir des modèles de Müller et al. (2008). 
Cette figure a été obtenue à partir de la différence entre les prédictions de l’amplitude de la topographie 

dynamique à 90 Ma et celles à 100 Ma. La couleur rouge met donc en évidence une augmentation de l’amplitude 
de la topographie dynamique de l’Albien au Turonien et le bleu, une diminution de celle-ci. 

La Figure 63 permet  d’observer  que,  d’après  les  prédictions  de  ce  modèle,  les 
variations  de  la  topographie  dynamique  de  l’Albien  au  Turonien ne permettent pas 

d’expliquer les tendances transgressives des marges péri-Atlantique. Par contre, il existe une 

bonne  correspondance  pour  la  subduction  au  Sud  de  l’Europe  pour  laquelle  le  signal 
transgressif  est  associé  à  une  diminution  de  l’amplitude  de la topographie dynamique. Ceci 

vient  corroborer  les  résultats  précédents  de  la  comparaison  avec  la  variation  de  l’âge  de  la 
lithosphère.  

L’Amérique  du  Nord  présente  une  faible  variation  de  la  topographie  dynamique 
hormis au niveau de l’Alaska où les prédictions montrent une augmentation de l’amplitude de 
celle-ci, de même que pour le Sud et Sud- Est de l’Amérique du Nord. Seule une partie de la 
marge  Ouest,  au  niveau  de  la  subduction,  présente  une  diminution  de  l’amplitude  de  la 
topographie dynamique. Ce signal est donc contradictoire avec le signal transgressif et 

l’inondation importante de l’Amérique du Nord que nous observons à partir de nos résultats. 
Ceci peut mettre en évidence la difficulté des modèles à traduire la dynamique du manteau au 

cours des temps géologiques.  
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La subduction au Nord- Est  de  l’Asie  présente  une  diminution  de  la  topographie 
dynamique selon les prédictions du modèle de Müller et al. (2008) ce qui est également en 

désaccord avec notre observation d’un signal régressif de l’Albien au Turonien. 

L’Amérique  du  Sud  présente  une  diminution  de  l’amplitude  de  la  topographie 
dynamique uniquement au niveau de sa partie Sud et le  long de l’ensemble de la subduction 
(marge Ouest). Le signal que nous observons est principalement transgressif sur la marge 

Ouest proche de la subduction, à l’exception de la partie au Nord de la Patagonie où le signal 
est régressif. Ceci pourrait peut être s’expliquer par  l’influence de la construction des Andes 
qui crée une barrière topographique qui vient s’opposer à la migration du littoral.  

Ainsi les variations de l’amplitude de la topographie dynamique, produites à partir du 
modèle de Müller et al. (2008) ne  permettent  pas  d’expliquer  l’ensemble  des  tendances 

transgressives et régressives. Les deux types de signaux ne sont cohérents que pour deux 

régions proches de subduction, à savoir la marge au Sud de l’Europe, proche de la subduction 
de la Téthys et la marge Ouest de l’Amérique du Sud, bien que pour cette dernière les signaux 
ne soient pas cohérents sur l’ensemble de la marge. Ceci peut alors mettre en évidence que les 

modèles ne permettent pas de traduire correctement les mouvements verticaux de la 

topographie dynamique sur ces échelles de temps, ce qui peut être fort probable au vu des 

incertitudes sur la rhéologie  du manteau. Cependant  cela  peut  également  signifier  qu’un ou 
d’autres processus induisent des mouvements verticaux qui perturbent le niveau marin relatif.  

Comme nous l’avons discuté dans la première partie de ce chapitre, le Crétacé moyen 
est caractérisé par un contexte géodynamique extensif, la Pangée a commencé environ 100 

Ma d’années auparavant. La présence d’un supercontinent  limite  la dissipation de  la chaleur 
du manteau, ce qui induit un chauffage sous continental élevé qui peut conduire à une 

augmentation  de  la  température  de  l’ordre  de  100°  sous  la  lithosphère  (e.g.  Coltice et al. 

2009 ; Phillips and Coltice 2010). La dilatation thermique des roches de la lithosphère peut 

conduire alors à un soulèvement important du supercontinent, de l’ordre de 240 m (en prenant 
200 km pour l’épaisseur de la lithosphère et un coefficient de dilatation de 2,4.10-5

 K
-1

). Suite 

à la dislocation de la Pangée, le chauffage décroît et peut ainsi induire un signal subsident des 

continents issus de cette dislocation et favoriser alors leur inondation.  

Nous proposons ainsi une interprétation, illustrée sur la figure 64, des mouvements 

verticaux durant la période correspondant à la présence de la Pangée, soit il y a environ 200 

Ma et vers 100 Ma, durant la phase extensive suivant la dislocation qui correspond à 

l’intervalle de temps que nous avons considéré pour la reconstruction paléogéographique. Sur 
cette figure, la tomographie sismique à une profondeur de 2 500 km issue du modèle SMEAN 

de Becker and Boschi (2002) est également représentée afin de situer les anomalies 

thermiques dans le manteau actuel.  

La surface rouge à 200 Ma montre l’importance du chauffage sous la Pangée et met en 
évidence le soulèvement du continent associé à ce chauffage. A 100 Ma, la carte met en 

évidence la décroissance du chauffage conduisant à un soulèvement plus faible des 

continents. Les marges péri-Atlantique ont possiblement conservé une élévation importante 

après la dislocation de la Pangée mais la décroissance du chauffage conduit à une tendance à 

la diminution de ce soulèvement. Ceci pourrait ainsi expliquer le signal transgressif des 

marges Atlantique que nous avons observé. Ce signal a sûrement dû être également accentué 

par la subsidence thermique post-rifting  de  ces  marges.  Mais  l’élévation  initiale  des 
continents  peut  également  expliquer  la  faible  inondation  des  marges  Est  de  l’Amérique  du 
Nord  et  du  Sud  et  Ouest  de  l’Afrique.  Par  contre,  ceci  ne  s’applique  pas  aux  marges 
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atlantiques  de  l’Europe  qui  présentent  une  inondation  importante. Cette figure souligne 

également la présence de dépressions, signal de topographie dynamique négative attendu au 

niveau des subductions. 

 

Figure 64 : Mouvements verticaux liés aux anomalies thermiques du manteau à 200 Ma, 
100 Ma (dessins interprétatifs dans le cadre noir) et tomographie sismique du manteau 

actuel (0 Ma, Becker and Boschi (2002)). 
La couleur rouge correspond aux anomalies thermiques positives, inversement la couleur bleue représente les 

anomalies thermiques négatives. La ligne verte sur la carte 0 Ma situe la coupe interprétative représentée sur la 

figure 65. Les lignes bleues représentent les limites de plaques et les rouges, les zones de subduction. 
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Ainsi  l’inondation  et  les  signaux  transgressifs/régressifs  durant  l’Albien,  le 
Cénomanien  et  le  Turonien  mis  en  évidence  par  nos  résultats,  peuvent  s’expliquer  par 
l’héritage  de  l’élévation  de  la  Pangée  et  sa  décroissance  suite  à  la  dislocation  du 
supercontinent et par un signal de topographie dynamique au niveau des zones de subduction, 

ceci en présence d’un haut niveau marin eustatique. Ceci est illustré et synthétisé sur la figure 

65. 

 

Figure 65 : Synthèse des variations des mouvements verticaux, du niveau marin 
eustatique et de l’élévation des continents à 200 Ma, 100 Ma et à l’actuel. 

Les signes « + » et « - » indiquent l’amplitude de l’élévation des continents : « + » correspond à une 

topographie élevée tandis que « -» représente une dépression ; les flèches représentent la tendance des 

mouvements verticaux de la lithosphère (vgm : vertical ground motion) : les flèches rouges indiquent une 

tendance au soulèvement tandis que les flèches bleues une tendance à la subsidence. 
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Ainsi nous proposons que les variations du niveau marin relatif, durant le Crétacé 

moyen, enregistrées dans les bassins sédimentaires résultent principalement  de  l’action  de 
trois processus : le chauffage sous les supercontinents, la topographie dynamique et 

l’eustatisme. Ceci est ainsi en contradiction avec l’idée du tout eustatique suggérée par Vail et 

al. (1977a) pour  expliquer  les  variations  du  niveau marin  relatif  qu’ils  ont observé  et  qui  a 
motivé la création des chartes eustatiques. Si l’existence d’un signal eustatique n’est pas remis 
en  question,  la  possibilité  d’observer  directement  un  tel  signal  à  partir  des  enregistrements 
stratigraphiques peut être remis en cause. 
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SYNTHÈSE – CONCLUSION 

 

 

 

Le niveau marin répond aux variations eustatiques et aux mouvements verticaux de la 

lithosphère.  Le  signal  qu’il  enregistre  est  complexe  et  difficile  à  analyser  car  il  dépend  de 
multiples processus (tectono-eustatisme, climat, topographie dynamique, divagation polaire, 

tectonique, transfert de surface) qui contrôlent les variations eustatiques ou les mouvements 

verticaux  lithosphériques. Ces variations ont ainsi une  longueur d’onde, une amplitude et un 
temps caractéristique propres à chaque type de processus. La discrimination de  l’importance 
des différents processus dans le contrôle de la variation du niveau marin est une question 

majeure, notamment afin de pouvoir quantifier son impact sur les côtes. Cependant, les 

observations nécessaires pour caractériser les amplitudes et longueurs d’ondes précises de ces 

processus sont encore insuffisantes. 

Jusqu’à  présent  de  nombreuses  études  ayant  travaillé  sur  le  niveau  marin  se  sont 
concentrées sur un ou quelques processus particuliers tels que les processus eustatiques 

(tectono-eustatisme, glacio-eustatisme,…) ou ceux à  l’origine de  la déformation de  la Terre 
solide (rebond postglaciaire, topographie dynamique). Malgré la complexité du signal 

enregistré  par  le  niveau  marin,  peu  d’études  ont été réalisées sur la quantification et la 

hiérarchisation  de  l’ensemble  des  facteurs  de  contrôles  agissant  sur  ce  niveau  marin,  en 
prenant soin de considérer la relation entre les variations de celui-ci et la déformation de la 

Terre solide. Dans ce contexte, l’originalité de notre étude a donc été : 

 de réaliser une synthèse exhaustive sur les différents processus agissant sur le 

niveau marin et la Terre solide et sur leur quantification, afin de pouvoir 

établir une hiérarchisation des facteurs de contrôles sur le signal enregistré par 
le niveau marin. 

 de  considérer,  à  l’échelle  globale,  le  niveau  marin  en  relation  avec  la 
déformation de la Terre solide sur différents pas de temps : la période actuelle 

et  le Crétacé et plus précisément  l’Albien,  le Cénomanien et le Turonien. Le 

choix de la période actuelle nous a permis l’étude de processus agissant à court 
terme  tandis  que  le  choix  du  Crétacé  nous  conduit  à  l’étude  de  processus 
agissant sur des temps géologiques plus longs. 

Le  travail  de  synthèse  que  j’ai  réalisé sur l’ensemble  des  processus  à  l’origine des 

variations du niveau marin et des mouvements verticaux de la Terre a permis tout d’abord de 
quantifier et hiérarchiser  les amplitudes et  les  longueurs d’ondes des différents processus  les 
affectant, en fonction de leur temps caractéristique. Le Tableau 4 permet de regrouper les 

résultats de cette étude. Nous mettons en parallèle de ce tableau synthétique, la Figure 66 qui 

regroupe les figures illustrant notre caractérisation et quantification des mouvements 

verticaux actuels et notre caractérisation des tendances régressives et transgressives du niveau 
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marin relatif aux limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien. Sur cette figure, est 

également représentée la carte des mouvements issue de Pedoja et al. (2011). J’ai  en  effet 
également pu me joindre à un projet, en cours lorsque je suis arrivée en thèse, portant sur la 

caractérisation à  l’échelle globale des mouvements verticaux à partir d’une base de données 

des terrasses marines du stade isotopique MIS-5e (environ 120 000 ans) réalisée par K. 

Pedoja. Ce travail a fait l’objet d’un article présenté en annexe dans ce mémoire.  

Ceci  permet  ainsi  d’accéder  à  des  échelles  de  temps  de  court  terme  (mouvements 

verticaux actuels), de moyen terme (mouvements verticaux à 120 000 ans) et long terme 

(signal transgressif et régressif au Crétacé moyen permettant de mettre en évidence la 

perturbation du signal eustatique par les mouvements verticaux).  

 

Tableau 4 : Synthèse des processus à l’origine des variations du niveau marin relatif, 
eustatique et des mouvements de la Terre solide : amplitude, longueur d’onde et temps 

caractéristique.  
Les références bibliographiques : (1) Cogné et al., 2006; (2) Müller et al., 2008; (3) Hardebeck & Anderson, 

1996; (4) Schackleton, 1987; (5) Cazenave, 2010; (6) Mitrovica et al., 2011; (7) Miller et al., 2005; (8) Farrell, 

1976; (9) Conrad & Husson, 2009; (10) Gurnis, 1993; (11) Hager, 1985; (12) Ricard, 2006; (13) Sabadini et 

al., 1990; (14) Mound et al., 1998; (15) Peltier et al., 2006 
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Figure 66 : Synthèse des résultats de la thèse 
En haut à gauche : vitesses des mouvements verticaux actuels obtenus à partir de la reconstruction, avec les 

harmoniques sphériques, jusqu’au degré 20 à partir de notre base de données discrètes des mouvements 
verticaux actuels compilée avec les résultats issus de la bibliographie. En haut à droite : vitesses des 

mouvements verticaux à 120 000 ans, issus de Pedoja et al. (2011). En bas : Signaux transgressifs et régressifs à 

la limite Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien, issus de notre reconstruction paléogéographique pour 

ces intervalles de temps. 

D’après le tableau synthétique, le signal prédominant sur le niveau marin relatif est la 

topographie dynamique qui peut produire des mouvements verticaux  lithosphériques  jusqu’à 
2 km mais sur une longueur pouvant être largement supérieure à 1 000 km. Cependant, sur 

des échelles de temps humaines, les effets de la topographie dynamique ne peuvent expliquer 

les vitesses de variations des mouvements verticaux actuels que nous observons à partir de 

nos  résultats. En effet,  leurs  vitesses de variation,  jusqu’à  20 mm/an, sont trop rapides au 

regard du temps caractéristique de la topographie dynamique, supérieur à un million d’années, 
qui est contrôlé par la viscosité du manteau. La glacio-hydro-isostasie, effective suite à la 

fonte des calottes glaciaires il y a 20 000 ans, a été retenue pour expliquer le signal dominant 

à l’échelle globale que nous observons. Pour arriver à cette conclusion, nous avons réalisé une 
compilation des vitesses des mouvements verticaux actuels (cf. Figure 66 carte en haut à 

gauche) qui nous a permis: 

 De mettre en évidence un signal non uniforme des mouvements verticaux avec 

la présence de tendances de soulèvement et de subsidence à l’échelle globale, 
pouvant atteindre jusqu’à  20 mm/an. 

 D’identifier  le  signal  produit  par  la  glacio-hydro-isostasie par la présence de 

soulèvement rapide au niveau des marges anciennement englacées et la 

subsidence des marges plus éloignées. De même, un signal régional des 

mouvements verticaux induit par le contexte géodynamique des marges actives 

a également été identifié et quantifié. Ils peuvent atteindre des ordres de 

grandeurs similaires à celles mesurées pour le signal postglaciaire. 

 De  tenter  d’extraire  un  signal  de  grande  longueur  d’onde  à  l’aide  des 
harmoniques sphériques, à partir du signal des mouvements verticaux obtenus. 

Ceci  nous  a  permis  de  constater  qu’une  reconstruction  de  ce  signal  jusqu’au 
degré dix à l’aide des harmoniques sphériques, correspond aux prédictions des 
modèles du signal postglaciaire. Ces résultats nous ont conduits alors à 

conclure que le signal  postglaciaire  présente  une  longueur  d’onde 
caractéristique  de  l’ordre  de  4  000  km  et  que  ces  données  discrètes  peuvent 
fournir une estimation des mouvements verticaux postglaciaires le long des 

côtes.  

 De confronter notre signal constitué du signal postglaciaire de grande longueur 

d’onde  et  de  signaux  de  plus  courtes  longueurs  d’ondes,  aux  vitesses  de 
variations actuelles du niveau marin absolu mesuré par les altimètres. Ceci 

nous a permis de montrer que le signal des mouvements verticaux pouvait être 

de même ordre de grandeur, ou localement supérieur ou inférieur aux vitesses 

de  variations  du  niveau  marin  actuelles  dominées  par  l’expansion  thermique 
due au réchauffement climatique. Ils peuvent donc influer sur les vitesses 
d’inondation des côtes actuelles. 
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La comparaison de ces résultats avec les mouvements verticaux issus de Pedoja et al. 

(2011) permet de mettre en évidence que les signaux ne sont pas comparables (1) en terme de 

tendances : soulèvement presque global des marges au Quaternaire en opposition avec la 

variabilité spatiale des mouvements actuels, et (2) en terme de vitesse de variation : les 

mouvements verticaux Quaternaire n’excèdent pas  4 mm/an alors que les vitesses actuelles 

peuvent atteindre  20 mm/an. Les vitesses issues des terrasses marines sont caractéristiques 

du dernier  interglaciaire,  avant  le  maximum glaciaire  d’il  y  a  20  000  ans. La  glacio-hydro-

isostasie ne peut donc pas expliquer les mouvements verticaux observés, ce qui peut expliquer 

les différences entre le signal actuel et Quaternaire. Pedoja et al. (2011) expliquent ce 

soulèvement des marges par les contraintes subies par les marges continentales dues à 

l’accrétion  des  continents. Ce signal devrait ainsi également conduire au soulèvement des 

marges actuelles. Il peut être ainsi considéré que le signal postglaciaire qui domine les 

mouvements verticaux actuels, masque le signal observé durant le Quaternaire.  

Sur  des  échelles  de  temps  géologiques,  d’après  le  tableau  synthétique,  le  tectono-

eustatisme (variation du volume du bassin océanique par une variation de l’âge moyen de la 
lithosphère et/ou de la dynamique des dorsales) et la mise en place des plateaux océaniques 

induisent les plus importantes amplitudes de variations eustatiques. Le tectono-eustatisme a 

longtemps été considéré comme principal responsable des variations du niveau marin relatif 

observées à partir des données stratigraphiques. Cependant, la topographie dynamique est 

également  responsable  d’importantes  variations  du  niveau  marin  relatif  en  induisant  des 

mouvements verticaux lithosphériques importants (pouvant atteindre 2 km). 

 Notre analyse de la migration du littoral à partir de nos reconstructions 

paléogéographiques sur les intervalles de temps Albien-Cénomanien et 

Cénomanien-Turonien (Figure 66, cartes en bas), nous a permis, à partir de 

données stratigraphiques, de considérer la présence et l’importance relative des 
processus responsables des variations du niveau marin relatif observées.  

 Par  l’observation  de  l’évolution  des  paléo-traits de côte, nous avons pu 

observer que le Turonien présente la plus importante inondation des continents 

sur  les  intervalles  de  temps  considérés  et  par  rapport  à  l’actuel. Ceci  permet 
ainsi de replacer la possibilité d’un maximum eustatique au cours du Turonien 

au lieu du Cénomanien-Turonien. 

 Nous  avons,  lorsque  les  données  le  permettaient,  apporté  l’information  des 
tendances de transgressions ou régressions du niveau marin relatif de l’Albien 
au Cénomanien et du Cénomanien au Turonien, ce qui constitue une approche 

originale de ce type de données. Un résultat important a pu ainsi être mis en 

évidence à partir de ces données : l’absence d’un signal transgressif à l’échelle 
globale durant ces deux intervalles de temps. Ceci vient alors s’opposer à l'idée 

de  la  présence  d’un  signal  eustatique qui devrait alors produire un signal 

transgressif  sur  l’ensemble  des  continents. Ceci nous a conduits à nous 

questionner sur  l’existence de l’action de processus venant perturber le signal 
eustatique sur de grandes longueurs d’ondes. 
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 Nous avons ainsi conclu que les variations du niveau marin relatif observées 
résultaient principalement de la contribution de trois processus : 

 l’eustatisme 

 la topographie dynamique 

 le chauffage sous les supercontinents 

Ces conclusions sont ainsi en contradiction avec l’idée du tout eustatique suggérée par 
Vail et al., 1977 pour expliquer les variations du niveau marin relatif qu’ils ont observées et 
qui a motivé la création des chartes eustatiques. Si l’existence d’un signal eustatique n’est pas 
remise  en  question,  la  possibilité  d’observer  directement  un  tel  signal  à  partir  des 
enregistrements stratigraphiques peut être remise en cause. 

De tels résultats sont prometteurs pour participer à la calibration des modèles de 

topographie dynamique qui souffrent de l’incertitude sur la structure en viscosité du manteau 
pour reproduire sa dynamique dans le passé et ainsi ses conséquences sur les mouvements 

verticaux en surface au cours des temps géologiques.  

Ainsi, à la fin de ma thèse, nous disposons de bases de données permettant de 

caractériser  la  déformation  de  la  Terre  solide  à  l’actuel  et  les  variations  du  niveau  marin 
relatif au cours du Crétacé moyen. Celles-ci nous ont permis d’en retirer une interprétation et 
des conclusions importantes sur les processus qui dominent les résultats que nous avons 

obtenus pour chacune de ces deux périodes de temps. De plus, la comparaison de ces résultats 

avec les vitesses des mouvements verticaux Quaternaire permet de mettre en évidence la 

variabilité des signaux des mouvements verticaux à chacune des périodes de temps.  

Afin  d’aller  plus  loin  dans  cette  étude,  l’apport  de  nouvelles  cartes 
paléogéographiques, du même type que celles que nous avons construites, à l’échelle globale, 
permettrait  l’observation  du  signal  de  la  topographie  dynamique  sur  différentes  échelles  de 
temps et ainsi mieux connaître son évolution passée dans l’objectif de contraindre les modèles 
de la dynamique du manteau. Particulièrement de nouvelles cartes durant une période 

correspondant à une phase différente du cycle de Wilson permettrait le signal du niveau marin 

relatif durant de telles conditions. La prochaine carte paléogéographique à construire serait 

ainsi celle correspondant à la période Permo-Trias, pendant laquelle la Pangée était encore 

présente.  

Pour  l’observation  des  mouvements  verticaux  actuels,  l’augmentation  des  séries 
temporelles des marégraphes, satellites et GPS représente une opportunité importante de 

pouvoir appliquer la méthode que nous avons utilisé pour quantifier les vitesses des 

mouvements  verticaux  et  extraire  le  signal  post  glaciaire.  Ceci  à  la  fois  dans  l’objectif  de 
confronter ces résultats à la hausse actuelle du niveau marin mais également cela représente 

une source importante pour aider à contraindre les modèles du signal post-glaciaire et ainsi de 

la structure rhéologique de la Terre.  
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