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INTRODUCTION

Le niveau marin moyen au repos, correspond a I’intersection entre le géoide 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 a ces
variations est complexe puisqu’elle intégre 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 trés différentes. La
discrimination de I’importance de ces différents processus dans le controle de la variation du
niveau marin est devenue rapidement une question majeure. La recherche d’un signal
eustatique et sa quantification ont particuliecrement fait I’objet de nombreux travaux.
Actuellement, 1’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 I’importance accordée a la caractérisation des variations du signal
eustatique. Parallélement, 1’évolution de la compréhension du fonctionnement interne de la
Terre, a contribué a montrer que le niveau marin doit également étre 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 1’origine des mouvements verticaux lithosphériques
(rebond postglaciaire, topographie dynamique, tectonique des plaques), a 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 1I’importance de ces
processus dans le signal enregistré par le niveau marin. Cependant, actuellement, aucune
¢tude synthétique n’existe sur la caractérisation et la hiérarchisation de 1’ensemble des
processus controlant 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 ¢tudes se consacrant a un seul intervalle de temps en particulier. En effet, rares sont
les études a avoir pris en compte la dimension spatio-temporelle de I’ensemble de ces
perturbations. Or, pour discriminer les processus a I’origine des variations du niveau marin, il
est nécessaire de considérer la longueur d’onde, I’amplitude et le temps caractéristique durant
lequel ils interviennent. Les observations nécessaires a leur évaluation précise sont donc
encore insuffisantes.

Afin de contribuer a I’observation et la caractérisation de I’influence des processus qui
contrlent le signal des variations du niveau marin, nous avons réalis¢ une étude dont
I’originalité est, cette fois-ci, de considérer les variations du niveau marin a 1’échelle globale
et sur différents pas de temps géologiques : la période actuelle et le Crétacé moyen, plus
précisément a 1’Albien (110 & 100 millions d’années), le Cénomanien (99 a 94 millions
d’années) et le Turonien (93 a 89 millions d’années). La prise en compte de différents pas de



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

Le choix de la période actuelle se justifie par 1’étude de processus ayant des temps
caractéristiques a court terme qui, de plus, doivent étre pris en compte dans leur ensemble afin
d’évaluer les conséquences de la hausse récente du niveau marin sur les cotes.

Le choix de la période du Crétacé moyen se justifie, quant a lui, par 1’étude de
processus ayant des temps caractéristiques longs. De plus, 1’Albien, le Cénomanien et le
Turonien ont été volontairement choisis afin de considérer ces processus durant un intervalle
de temps caractéris¢ par de nombreux auteurs (e.g. Haq et al., 1987), comme étant une
période transgressive majeure jusqu’a atteindre un maximum eustatique a la limite
Cénomanien-Turonien. En effet, une perturbation locale de ce signal s’expliquerait alors par
I’action de processus qui induisent des variations d’amplitudes comparables mais de facon

non-uniforme a 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 premicre partie est consacrée tout d’abord a la définition du niveau marin,
particuliérement la distinction entre le niveau marin relatif et eustatique pour ensuite présenter
une synthése de I’ensemble des processus a ’origine de leurs variations. En effet, afin
d’établir une hiérarchisation des facteurs de contrdles sur le signal enregistré par le niveau
marin, chacun de ces processus est présenté en s’attachant a quantifier pour chacun d’eux
I’amplitude et la longueur d’onde des variations qu’il induit en fonction de son temps
caractéristique. Pour finir et dans I’objectif d’avoir une connaissance des outils d’observations
disponibles permettant de les évaluer, une synthése 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 deuxiéme partie présente notre travail sur les processus opérant a court terme.
Notre compilation et I’analyse a I’échelle globale et régionale des tendances des mouvements
verticaux actuels, construite a partir des mesures des variations du niveau marin relatif des
marégraphes et des mesures du niveau marin absolu des altimétres est dans un premier temps
présentée. Ensuite, ’analyse du signal de grandes longueurs d’onde extrait a partir de ces
résultats est détaillée pour finir par une discussion des conclusions obtenues en les
confrontant a la problématique de la hausse récente du niveau marin global.

La troisiéme partie présente dans un premier temps une synthése des principaux
travaux et débats concernant I’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 a I’ Albien, au Cénomanien et au Turonien a 1’échelle globale et conclure,
aprés une analyse détaillée des résultats, sur notre interprétation des processus responsables
des variations du niveau marin relatif observées.

Pour finir, une synthése des résultats obtenus conduit a la présentation des conclusions
obtenues a partir de I’ensemble du travail présenté et a 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 cotes.
L’observation de ses variations s’imposait alors afin de pouvoir évaluer et prédire leurs
conséquences sur les littoraux. La considération de ’ensemble des océans et les observations
des variations du niveau marin en différents points de la plancéte conduisent a rechercher une
uniformité spatiale du signal du niveau marin. Cependant, paralleélement, I’évolution de la
compréhension du fonctionnement interne de la Terre et des processus de surface, contribue a
montrer que le niveau marin doit également étre considéré en relation avec les mouvements
de la Terre solide. Le littoral représentant I’intersection entre I’océan au repos et la Terre
solide, il est alors un outil essentiel pour observer et reconstituer a la fois les variations du
niveau marin et les mouvements verticaux de la Terre solide et ainsi identifier et contraindre
les processus a I’origine de leurs variations.

Depuis D’observation du balancement des marées sur les littoraux jusqu’a la
compréhension des différents processus a 1’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 a la compréhension des processus qui le font
varier. C’est pourquoi la premicre partie de ce chapitre est consacrée a 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 cotes, du mouvement apparent de I’eau. Notamment, les
premiéres mesures directes et instantanées de hauteur de mer ont été effectuées a 1’aide
d’échelle graduée, par simple visée d’un observateur ou ensuite par [’installation des



marégraphes permettant d’effectuer ce travail de facon automatique et continue a partir du
milieu du XIXe siecle (Woppelmann, 1997). Les variations passées, elles, ont été constatées
par la géomorphologie, a 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 a la considération des variations du niveau des océans au cours du temps avec 1’idée
que, comme les océans sont interconnectés, ces variations doivent correspondre a un signal
global, affectant de la méme facon I’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 I’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 dépdts a permis la création de reconstructions paléogéographiques et ensuite
I’intégration du temps qui marque la naissance de la stratigraphie séquentielle de facics, a
permis de conduire a une analyse 4D de I’enregistrement stratigraphique a partir des coupes
1D. Mais dans les années 70, le développement des outils de prospection sismique a contribué
a faire évoluer I’étude des variations du niveau marin a partir des enregistrements
sédimentaires : la facon dont le groupe Exxon a contribué au développement de la
stratigraphie sismique, a conduit a une révolution majeure dans 1’é¢tude des bassins
sédimentaires. Ils se sont appuyés sur une nouvelle forme de données : les enregistrements en
sismique réflexion. De I’observation des coupes verticales trés localisées, on passe a la
possibilité d’une échelle beaucoup plus grande, la considération des corteges de dépdts a
I’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, I’assurance d’évaluer uniquement les variations du niveau marin, la stabilité
tectonique supposée de ces marges écartant toute contamination tectonique du signal
enregistre.

Cette recherche de la mesure des variations du niveau marin, est a resituer dans le
contexte d’une compréhension récente d’un processus influant sur la figure globale de la
Terre : la tectonique des plaques, grace au cheminement des connaissances, de la théorie de
Wegener en 1912 jusqu’a 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 grace aux travaux de Hess (1962). Ainsi dans un contexte
ou la compréhension a I’échelle de la planéte 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
I’ensemble des océans en tant qu’océan global ainsi que 1’évolution des méthodes de
reconstruction des variations du niveau marin, ont conduit a donner la possibilit¢ de
rechercher une corrélation de ces variations a I’échelle de la planete. En comparant leurs
courbes régionales entre elles, Vail et al. (1977a) mettent en évidence des similitudes sur
I’enchalnement 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 étre considérées comme étant similaires sur
I’ensemble des marges et ainsi qu’il est ainsi possible de caractériser les variations du niveau
marin par une charte globale. Ceci impose un modéle de niveau marin variant au cours du
temps mais avec une amplitude spatialement identique a I’échelle de la Terre a 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 a la derni¢re charte en date du groupe Exxon réalisée par
Hagq 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 probleme souleveé par Vail et al. (1977a) eux-mémes : il n’y a
pas d’observations connues de glaciations pour expliquer les variations
hautes fréquences avant I’Oligocene.

Il est alors admis que les variations du niveau marin observées dans les
enregistrements sédimentaires locaux, sont en fait I’enregistrement de variations a I’échelle
globale controlées 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 lithosphére, associée aux observations, a conduit a la discussion de I’aspect
global du concept de I’eustatisme et des processus controlant les variations du niveau marin.
En effet la comparaison des altitudes et des ages de séquences de terrasses marines retrouvées
surélevées ou submergées, montre I’impact local de la tectonique et donc I’'importance de la
prendre en compte lors de I’estimation de la hauteur du niveau marin et de ses variations
(Pirazzoli, 1978).11 en est de méme de I’observation du contréle 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 lithosphére suite a la fonte de calottes glaciaires (Walcott 1972 ; Clark et
al. 1978). La compréhension de I’influence de la dynamique interne de la Terre sur les
mouvements verticaux de la lithosphére a également permis de considérer son impact sur
I’enregistrement des variations du niveau marin (Gurnis 1992,1993 ;Moucha et al. 2008;
Conrad and Husson 2009).

Ainsi ces travaux conduisent a suggérer ou stipuler clairement qu’aucune plate-forme
continentale ne peut étre considérée comme stable au cours des temps géologiques, pas méme
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 1’idée principale que les variations du
niveau marin sont plutot le résultat de plusieurs processus différents agissant a des vitesses et
des échelles spatio-temporelles différentes sans exclure I’existence de I’eustatisme (Miall and
Miall, 2001). Ceci est appuyé par les exemples d’enregistrements géologiques de variations
du niveau marin locales qui ne peuvent étre expliquées comme résultant de I’eustatisme a
cause de ’amplitude, la longueur d’onde et la vitesse du phénomeéne. 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 quéte de la caractérisation du
niveau marin absolu ne disparait 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 I'utiliserons :

— L’eustatisme ou variations uniformes du niveau marin décrit une
augmentation ou une diminution du niveau marin qui affecte avec la méme
amplitude ’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 repére 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 a un repere local.

Eustatisme

A
|
|
|
|
[
|
|
|
|
[
|
|
|

Centre  Repere indépendant

Geumasa - = ¢ T F C e sl oo S Seae e —
de la Terre
& Mouvement du littoral €——)
1 + | Niveau marin :
NAh relatif T Eustatisme
| X ¥
‘ -
\ Jl}\ h 4 A
[ ' 4 .. Mouvements
Repére local :
= _p _________ /l_/_ ________ N verticaux

Figure 1 : Définition du niveau marin relatif et de I’eustatisme
Schéma illustrant les différences entre le niveau marin relatif et [ ’eustatisme. Ah, variations du niveau marin
relatif
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Actuellement I’héritage du concept d’eustatisme est encore fortement présent et
toujours considéré comme une référence mais la considération et la compréhension d’autres
processus a ’origine des variations du niveau marin, continuent a montrer que le niveau
marin ne peut étre considéré que du seul point de vue de I’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 a savoir :

e Letemps:

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 I’intervalle de temps observé : allant par exemple de millions d’années
pour les variations a long terme, avec les périodes de hauts et bas niveaux marins décrites par
exemple par les travaux de Hagq et al. (1988), ou sur plusieurs si€cles avec I'observation de
I’élévation actuelle du niveau de la mer (Cazenave et al., 2003 pour le 20°™ siécle) ou encore
sur quelques heures avec les systémes de marées ou phénomenes de tempétes.

e L’espace ou longueur d’onde :

Il est montré que le niveau de la mer a augmenté de facon globale d’environ 2,5
mm/an sur plus de 10 ans (Cazenave et al., 2003) mais les cartes obtenues grace aux
acquisitions satellites, montrent une grande variabilité spatiale des variations du niveau marin.
De méme Clark et al. (1978) ont montré la présence de réponses différentes suite a la fonte de
calottes glaciaires, contre 1’idée de variations uniformes suggérées par Vail et al. (1977a).

e [’amplitude :

Celle-ci peut varier de fagon importante selon le processus responsable de la variation,
pouvant s’¢lever a plusieurs metres. La détermination de I’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 étre lui-méme utilisé comme un
niveau de référence, si I’on considére un niveau moyen.

Ces trois notions sont liées : en effet une amplitude de plus ou moins dix métres n’aura
pas la méme signification si elle se produit sur des millions d’années ou sur quelques heures,
il en est de méme si elle s’étend sur une surface de plusieurs kilométres carrés ou sur quelques
metres carrés. Elles sont régies par des processus qui imposent donc le temps, la longueur
d’onde et ’amplitude de ces variations du niveau marin. Ainsi la partie suivante est consacrée
a ces différents processus.

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

Actuellement, méme si les processus a l’origine des mouvements verticaux de la
lithospheére et influengant le niveau marin sont connus et pour la plupart modélisés, les
données et les observations sont encore insuffisantes pour contraindre au mieux ces modeles
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 méme, nous les avons distingués selon leur temps d’action caractéristique, a
long terme d’abord, puis & 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 a 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 1’¢1évation ou la chute du niveau marin.
Or la bathymétrie est contrdlée principalement par :

= Le refroidissement de la lithosphere (selon I’dge de la
lithosphere)

En s’¢loignant de ’axe de la dorsale ou est produite la nouvelle crotite océanique, la
crolite plus ancienne refroidit, se contracte et devient alors plus dense. Elle pese de plus en

plus sur I’asthénosphere jusqu’a devenir plus dense et ainsi s’enfoncer dans 1’asthénosphere
(figure 2).

Axe de la dorsale océanique

x=0

L x(t) : x(t) Niveau  marin
X
‘ P(O) Océan
j ly \ T=Tg, Pg
|
P(t) P(t)
V | V Plancher océanique
< A | —
u E(t) | E® u

Y '
| Asthénosphére
I T=T5, By
Iy
\/

Figure 2 : Subsidence thermique de la croiite océanique (modifié a partir de Turcotte
and Schubert 2002)
Schéma traduisant I’évolution de la profondeur de la surface de la lithosphére océanique, soit du plancher
océanique, suivant la distance a [’axe de la dorsale océanique au cours du temps. P(0), la profondeur de la
lithosphere océanique au temps zéro, a l’axe de la dorsale; P(t), la profondeur de la croiite océanique a un
temps t; E(t), |’épaisseur de la lithosphere océanique a un temps t; x(t) la distance a I’axe de la dorsale a un
temps t; Ts et pg, la température en surface et la densité de I'eau, Ty et py, 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 croite océanique et les
forages, permettent d’observer I'augmentation de I’dge de la lithosphére océanique en
fonction de I’augmentation de la distance a I’axe de la dorsale et ainsi de reconstituer les
vitesses d’expansion au cours du temps. Ce qui nous intéresse, c’est d’estimer 1’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 I’age de la
lithosphere, il faut considérer les parametres suivants :

e Le transfert de la chaleur

L’équation (1) traduit les variations de température en fonction du temps et de
I’espace par diffusion de la chaleur dans une dimension.

a 9’

T étant la température, « la diffusivité thermique, ¢ le temps et y la profondeur.

Le refroidissement de la lithosphére océanique peut se traduire par un modele de
refroidissement par conduction d’un demi- espace semi- infini, avec comme conditions aux
limites :

7= TM en x =0, soit a I’axe de la dorsale.
=T en y= O, soit en surface.
=1, quand Y —>®

Ainsi le profil de température de la lithosphére océanique est décrit selon I’équation

).

r-7, _ y )
T, -T _e'f(z\/E @

avec,
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e Larelation entre la densité et la température

Le refroidissement de la lithosphére océanique implique sa contraction et
I’augmentation de sa densité. Cette variation de densité dp dépend du coefficient volumique
de dilatation thermique o, des roches de la lithosphére : dp = —,oavdT .

e [ ’isostasie

Dans le cas du refroidissement de la lithosphére océanique, le réajustement isostatique
induit par le poids de celle-ci peut se produire grace aux propriétés rhéologiques du manteau
qui se comporte comme un fluide sur les temps géologiques. Il flue sous le poids de la
lithosphére qui augmente avec son age. Chaque colonne de matériel, colonne d’eau +
lithosphére océanique + asthénosphere, a le méme poids. Le poids du matériel d’une colonne

verticale de hauteur [P+E] est 0O, (P+ E) et le poids par unité de surface d’une colonne de

E
matériel d’age quelconque est : .[0 pdy +P, Pr . Le principe d’isostasie implique alors
I’équation (3).

E
pu(P+E)= | pav+Pp, 3)

Ces trois parametres sont ainsi déterminants pour décrire 1I’évolution de la profondeur
du plancher océanique en fonction de I’age de la lithosphére océanique.

L’équation (4) permet d’exprimer cette relation qui évolue en fonction de la racine
carrée de I’age de la lithosphére :

2p,, 0AT
P =L K, @)
Py —Pg V7

t est correspond a I’dge de la lithosphére océanique. AT = Ty — Ts , avec Ty la
température du manteau avec une densité py et Ts la température en surface ; pg, la densité de
I’eau, x la diffusivité thermique, a le coefficient de dilatation thermique du matériau.

Le profil théorique de I’évolution de la profondeur du plancher océanique en fonction
du temps (figure 3) montre alors que plus la lithosphere océanique est ancienne, donc plus elle
est ¢loignée de I’axe de la dorsale et plus la profondeur a 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 a partir du modele de refroidissement d’un demi-espace

semi-infini (équation (4)) et des parametres 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 a t = 90Ma, temps a partir duquel les profondeurs
calculées par le modeéle 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 crolite océanique des océans Pacifique, Atlantique et Indien,
montrent qu’a partir de 90 Ma, le modele surestime systématiquement la profondeur du
plancher océanique. Cette différence proviendrait d’un réchauffement de la base de la
lithosphere océanique plus ancienne Turcotte and Schubert (2002) qui s’expliquerait selon
deux hypotheses différentes par : la mise en place d’une convection petite échelle dans la
lithosphére inférieure et I’asthénosphére ou le transfert de la chaleur des plumes mantelliques
a la base de la lithosphere.

Les données et le modéle permettent tout de méme de mettre en évidence que plus un
océan est ancien, plus la surface de la crolite 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 I’dge moyen de la lithosphére 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 apres la dislocation d’un
supercontinent, peut contribuer a une diminution de ’age moyen de la lithosphére. Dans ces
conditions, la diminution du volume du bassin océanique global contribuerait alors a une
hausse du niveau marin eustatique. Cependant, ’age de la lithosphére n’est pas le seul facteur
de contrdle 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 a 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 a I’axe de la dorsale x qui augmente au cours du temps et des
demi- vitesses u auxquelles s’éloigne la lithosphére océanique de I’axe de la dorsale. La
figure 4 illustre la fagon dont évolue la bathymétrie en fonction de 1’¢loignement a 1’axe de la
dorsale et des différentes demi- vitesses d’expansion océanique (seule la moiti¢ d’une dorsale
est considérée).

_2: ! I L I I 1 I I 1 ! ! L I !

| | I
w i w

1 1 1

T 1 T

Profondeur (km)

|
[+))

|| =— u =7 cm/an (Pacifique) — u = 2,6 cm/an (Moyenne globale
— u= 1,4 cm/an (Atlantique) [150;0] Ma (Cogné et al., 2004))

0 200 400 600 800 1000 1200 1400 1600 1800 2000
Distance (km)

Figure 4 : Evolution théorique de la bathymétrie d’un bassin océanique en fonction de la
distance a I’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 a la dorsale donnée, le
volume occupé par la dorsale est plus ou moins important suivant la vitesse d’expansion et
donc contrdle le volume du bassin océanique. De la méme facon, 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 créte de la dorsale et une inférieure, de hauteur
P(t), constituée du volume de la dorsale et de deux volumes d’eau V. séparés par I’axe de la
dorsale. La surface d’une des sections de ces volumes est nommée S. sur la figure 5.

P(0)

N o

P(t)

x(t)

Figure S : Schéma d’un bassin océanique quelconque
So est la surface du bassin; D correspond a 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(0) est la profondeur de la
créte de la dorsale et P(t) la profondeur du plancher océanique a partir de la créte 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, Ah, provoquée par 1’évolution de la bathymétrie du

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

AV
elle, reste constante (Ah = 5 ).

o

t
Sachant que S, = J-OP (t)dt | 1e volume total du bassin au-dessus de la dorsale

dépend de I’évolution de la profondeur du plancher océanique et de la longueur D des
dorsales (V, =DS,).

L’évaluation de I’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 I’estimation
des vitesses d’expansion et de la longueur des dorsales au cours du temps (Rowley
2002 ;Rowley 2008). Ces incertitudes expliquent I’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 ;Miiller et al. 2008). D’aprés Cogné and Humler (2004) la vitesse d’expansion
océanique est restée lente et a peu pres 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 I’dge de la lithosphere est le facteur dominant. Cogné et al.
(2006) ont montré que 1’age moyen de la lithosphére océanique a vari¢ de 56 a 62 Ma £ 0,2
Ma de 0 a 180 Ma. En considérant les modeles d’estimation de la profondeur en fonction de
I’age de la lithosphere de Stein and Stein (1992) et Humler et al. (1999), ils ont évalué que la
variation de 1’age de la lithosphére océanique durant le Crétacé moyen a pu engendrer une
hausse du niveau marin global de 90 a 110 m. Miiller et al. (2008) estiment une variation de
méme ordre de grandeur mais montrent que les effets a la fois de la dynamique des dorsales et
de la variation de I’dge de la lithosphére doivent étre considérés. Nous reviendrons plus
précisément sur les discussions autour des estimations de I’impact de la dynamique des
dorsales et de ’age moyen de la lithosphére durant le Crétacé moyen dans le chapitre 3.

Ainsi la vitesse d’expansion moyenne des dorsales océaniques, si elle varie, et la
variation de I’age moyen de la lithosphére océanique, contrélent le volume moyen du bassin
océanique global et par conséquent les variations du niveau marin eustatiques. L’amplitude de
ces variations est de ’ordre de + 100 a 150 m (Cogné et al., 2006 ; Miiller et al. 2008) au
cours des temps géologiques.

1.2.1.2. La production des plateaux océaniques

A partir des années 70, grace au développement de la sismique réflexion et réfraction,
plusieurs régions avec une crotlite oc€anique surépaissie, pour certaines au dela de 30km, ont
¢té découvertes. Ces tres grandes provinces magmatiques ou plateaux océaniques
comparables aux trapps sur les continents, se sont mises en place d’aprés les datations
seulement en 2 a 3 millions d’années. La plupart des plateaux encore présents actuellement, se
sont formés durant le Crétacé (Kerr and Mahoney 2007; Larson 1991, tigure 6).
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Figure 6 : Plateaux océaniques mis en place durant le Crétacé (a partir de Kerr and
Mahoney 2007 pour la carte et de Larson 1991 pour les valeurs du tableau)

Leur volume pouvant atteindre jusqu’a environ 100.10° km’, le volume total qu’ils
occupaient est suffisant pour diminuer le volume de 1’océan global et ainsi provoquer une
transgression. En effet, le volume total de ces plateaux (tableau de la figure 6) est de 209 10°
km’, soit environ 15% du volume total des océans. Une mise en place instantanée (sans

20



aucune compensation isostatique) impliquerait donc une augmentation du niveau marin de
l'ordre de 578 m. Cependant ces charges sur la lithosphére sont compensées par isostasie au
cours du temps. Ainsi, de facon plus réaliste, une compensation isostatique totale (avec
peau=1030 kg/m’ ; pmanteau=3300 kg/m’; pbasalte=3000 kg/m’) impliquerait une
augmentation du niveau marin d’environ 75 meétres. Cet ordre de grandeur est comparable a
I’estimation de Hardebeck and Anderson (1996) d’une variation d’environ 60 métres induite
par leur mise en place durant le Crétacé, entre 120 et 70 Ma. De méme, Miiller et al. (2008)
estime une variation de 1’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 a 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 partiec a été subductée. Cet ordre de
grandeur permet tout de méme d’estimer que ce processus intervient de fagcon non négligeable
sur les variations du niveau marin globales a long terme en particulier ici pour le Crétacé.

1.2.1.3. Orogénese et sédimentation

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

— . Fluxsédimentaire

\\\

Hauteur du volume comblé
par les sédiments

/ Réajustementdiala
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 I'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
recoit les sédiments résultant de ’érosion de ’Himalaya. Celui-ci a commencé a 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’ km’ (Goodbred Jr. and Kuehlb, 2000).

Ainsi, si ce volume est réparti sur ’ensemble de la surface de I'océan global, la

hauteur comblée par les sédiments est d’environ 35 métres en 50 millions d’années, ce qui
représente une hausse du niveau marin de I'ordre de 0,7m/Ma. Cependant I’apport d’un
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volume de sédiments va surcharger la lithosphére par rapport a un bassin uniquement rempli
d’eau et va donc entrainer une subsidence de la lithosphere afin d’obtenir 1’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 meétres en 50 millions
d’années (avec peau=1030 kg/m’; pmanteau=3300 kg/m’; psédiments=2400 kg/m’), soit
une vitesse de 0,3 m/Ma. Une si faible vitesse de variation ne peut étre discernée a partir
d’enregistrements sédimentaires dans les bassins.

Pour aller plus loin, nous considérons I’ensemble du volume associé¢ aux reliefs
actuels, y compris leur racine, ce qui représente un volume total de 2,16.10° km’. Ce volume
peut alors représenter le volume total de sédiments présents dans les océans, si I’ensemble des
reliefs était totalement érodé et dans I’hypotheése que I’ensemble de celui-ci était précipité
dans les océans. Ceci conduirait alors a une hausse du niveau marin de 600 metres. Compensé
isostatiquement totalement, il induirait une hausse de 237 metres. Ceci permet de donner une
estimation maximale de I’impact de la sédimentation sur la variation du niveau marin.

Miiller et al. (2008) ont estimé, a partir d’une reconstruction de la variation de
I’épaisseur des sédiments sur le plancher océanique au cours du temps, un impact sur le
niveau marin global de £ 60 metres. Cependant ’incertitude sur 1’épaisseur des sédiments
évaluée peut étre jusqu’a £ 25 metres, selon I’estimation de Miiller et al. (2008).

La sédimentation induit donc des variations du volume de I’océan global a long terme
mais 1’estimation de I’amplitude des variations qu’elle induit sur le niveau marin au cours du
temps comporte des incertitudes.

= Orogénese : épaississement et diminution de la surface
continentale

Les phases de collision continentale, favorisent les orogénéses et réduisent ainsi la
surface continentale totale, ce qui réciproquement conduit a ’augmentation de la surface
océanique totale (Worsley et al., 1984). Celle-ci conduit alors a une chute du niveau marin.
Ceci implique donc que durant les périodes associées a la présence d’un supercontinent, une
chute du niveau marin eustatique sera associée. Inversement, la dislocation d’un
supercontinent sera associée a 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 meétres (Miller et al., 2005).

1.2.1.4. La topographie dynamique

L’origine des variations a long terme du niveau marin a été et est encore débattue
notamment sur la part de [’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 lithosphére induits par les flux dans le manteau.

. Principe : déformation de la Terre solide

La topographie dynamique résulte de I’interaction entre les flux dans le manteau et la
lithosphere (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
¢levée 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’ Archimede, un matériel chaud moins dense que
son fluide encaissant entraine un déplacement dans un flux ascendant. A I’inverse, un matériel
froid plus dense que son encaissant conduit a un flux descendant (figure 8). Ces flux
interagissent avec les différentes interfaces, en particulier la limite noyau-manteau ou la
lithosphere (Hager et al. 1985 ; Panasyuk and Hager 2000). Par exemple, un flux descendant
de matériel froid induit une traction de la lithosphére alors quun matériel chaud ascendant
induit une poussée sous la lithosphere. Cette flexure de la lithosphére 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 a la
topographie générée par isostasie.

A /\_
- \ : il — .
g
v f Flottabilité positive I

IFIottabiIité négativel
A4
> p<0

Figure 8 : Déformation de la lithosphére causée par des anomalies de densités dans le
manteau

Ap est le contraste de densité. A est la longueur d’onde de la déformation de la lithosphére. E est I'épaisseur
élastique de la lithosphere. d la distance a laquelle se situe I’anomalie de densité de rayon R par rapport a la
lithosphere.

Le déplacement des anomalies de densité est freiné par la résistance visqueuse du
manteau et la diffusion thermique qui tend a rétablir la différence de température entre
I’encaissant et le matériel plus chaud ou plus froid. Ces paramétres et la poussée d’Archimeéde
subie par ’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, a I'inverse il est dirigé vers le bas si la flottabilité est négative (figure 8).

Prenons I’exemple du déplacement, a la vitesse u d’un élément sphérique de rayon R
et de densité ps au sein du manteau de densité pm.

23



La sphere est soumise a la force d’Archiméde (F4) qui agit sur son volume.

4
F, = Apg(g 7ZR3J

avec Ap la différence de densité entre la sphére et le manteau, g la constante
d’accélération gravitationnelle.

Dans le cas ou la chaleur se diffuse moins vite que la quantité de mouvement (nombre
de Prandt supérieur a 1), la sphere 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 (F,)
d’un fluide sur une sphére en déplacement dans ce fluide se traduit par :

F, =6muRu

avec W la viscosit¢ du manteau, u est la vitesse de déplacement de la sphére a
I’équilibre, lorsque seule la force visqueuse s’oppose au poids et a la poussée d’Archimede ;
R le rayon de la sphere.

A TI’équilibre, pour F4 = F, la vitesse de déplacement de la sphére peut étre exprimée
de la facon suivante :

_ 2Ap,gaAIR?)
-t

u

avec Ap = pmaAT et pm la densit¢ du manteau, o le coefficient de dilatation
thermique et AT le contraste de température entre le manteau et la sphere de rayon R et u la
viscosité du manteau ; g la constante d’accélération gravitationnelle.

La vitesse de déplacement de la sphére dépend ainsi du contraste de température entre
la sphére et le manteau qui va déterminer le contraste de densité, la taille de la sphére et la
viscosité du manteau. Cette relation permet de mettre en évidence que les deux variables les
plus influentes sur la vitesse de la sphére sont sa taille et la viscosité du fluide dans lequel elle
se déplace.

Par exemple, pour une méme viscosité, une sphere de 300 km de rayon a une vitesse
de 38 km/Ma (en considérant les caractéristiques suivantes : pm = 4 000 kg.m> ; g = 10 m.s”
2 ca=3.10°K'; AT =500 K ; pn= 10% Pa.s). Si sa taille est doublée, sa vitesse sera quatre
fois supérieure (elle est d’environ 151 km/Ma pour une sphere de 600 km de rayon). Pour une
sphére 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*' Pa.s).

Ainsi par exemple une sphere de 300 km de rayon (dont les propriétés sont décrites ci-
dessus) au sein d’un manteau isovisqueux de 1’ordre de 10** Pa.s mettra environ 75 millions
d’années pour traverser enticrement une épaisseur équivalente a celle du manteau et arriver
sous la lithosphére (en supposant que la sphéere circule dans un milieu infini). Les conditions

24



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 méme
d’estimer que le temps de variations des flux dans le manteau se produit a long terme (i.e. sur
des temps « géologiques »), au moins de I’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’apres 1’estimation faite ci-
dessus. Ceci est en accord avec ’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 sphere 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 I’ordre de 30 serait nécessaire pour limiter la déformation en surface
(Ricard et al., 20006).

L’amplitude et la longueur d’onde de la déformation de la lithosphere sont ainsi
controlées principalement par la taille et la profondeur des anomalies de densités ainsi que par
I’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 parametres. La
tomographie sismique fournit une imagerie des contrastes de vitesse de propagation des ondes
sismiques dans I’ensemble du manteau, a I’échelle régionale et globale. Des mode¢les
permettent de traduire les anomalies de vitesse liées a des anomalies de température en
anomalies de densité (e.g. Simmons et al. 2009). Cependant les estimations peuvent étre
différentes suivant les modeles, ce qui impacte les estimations du signal de topographie
dynamique comme il I’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 modeles de tomographie.

Le paramétre le moins contraint est la structure en viscosit¢ 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 mod¢les.

. Observations et modélisation

Les modeles globaux de flux dans le manteau suggerent que le signal de topographie
dynamique est de grande longueur d’onde, supéricure a 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 méme que les modeles régionaux (e.g. Guillaume et al.
2009 ; Boschi et al. 2010). Par exemple, Husson (2006) montre que les zones de subduction
sont estimées €tre soumises a un signal de topographie dynamique négative pouvant atteindre
2 km. Ce signal est controlé par un flux descendant dans le manteau dirigé par I’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 a
quantifier par les observations dominées par des longueurs d’onde plus faibles associées a 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 a la topographie
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observée. Elle permet ainsi d’accéder a une estimation du signal de topographie dynamique
actuelle. Elle représente une estimation car elle est dépendante de I’évaluation de la
composante isostatique via des modeles (e.g. Bassin et al. 2000). Elle représente cependant
une contrainte importante pour les prédictions des modéles 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 situ¢ a 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
¢lévation avec une telle longueur d’onde ne peut €tre expliquée par des processus isostatiques
(Lithgow-Bertelloni and Silver 1998). De plus le plateau est corrélé a des vitesses sismiques
lentes dans le manteau sous-jacent qui témoignent de la présence d’une anomalie de densité
liée a un matériel chaud. Des modeles numériques de flux dans le manteau ont permis de
montrer que la topographie dynamique peut expliquer ’amplitude et la longueur d’onde du
plateau sud africain (Lithgow-Bertelloni and Silver 1998 ; Gurnis et al. 2000). De méme,
I’ Australie a subi une inondation durant le Cénozoique alors que, selon la charte eustatique de
Hagq et al. (1987), cette période correspond a une baisse du niveau marin global. Ceci conduit
alors a supposer une subsidence du Nord du continent, de ’ordre de 200 a 300 m, pour
expliquer cette inondation (Russell and Gurnis 1994 ; Sandiford 2007). Ce basculement d’une
telle longueur d’onde durant une période ou le continent est considéré comme étant dans un
contexte tectonique stable (DiCaprio et al. 2009 ; Sandiford 2007) est alors associ¢ a un
signal de topographie dynamique négatif dii au déplacement du continent vers la zone de
subduction au Sud-Est de I’Asie (Lithgow-Bertelloni and Gurnis 1997 ;Sandiford 2007 ;
DiCaprio et al. 2009 ; DiCaprio et al. 2011).

Ainsi les estimations de I’amplitude, des longueurs d’onde et du temps d’action
caractéristique du signal de topographie dynamique reposent essentiellement sur les
prédictions des modeles. Or, comme je I’ai discuté précédemment, ceux-ci sont fortement
dépendants des incertitudes sur la structure de viscosité du manteau. Certains modeles des
flux dans le manteau global sont basés sur I’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 modele, la répartition du signal actuel de topographie dynamique a
I’échelle globale est similaire. Il est en effet observé un signal d’ordre 2 : deux zones
présentent une topographie dynamique positive qui correspondent a la présence de deux
superplumes sous I’Afrique du Sud et le Sud du Pacifique, et des zones de topographie
dynamique négative, qui correspondent aux principales zones de subduction, a savoir
I’ Amérique du Sud et le Sud-Est de I’ Asie (figure 9 issue de Conrad and Husson, 2009).
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Figure 9 : Prédictions du modéle numérique de Conrad and Husson (2009) de
I’amplitude actuelle de la topographie dynamique

Les amplitudes peuvent par contre différer selon les modéles. 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 différent 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’a + 3 km
(Steinberger, 2007). Ces diftérences sont liées aux différents modéeles 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 méme, par exemple, Conrad and
Husson (2009) et Steinberger (2007) utilisent une estimation différente des anomalies de
densité issue de la tomographie qui entraine 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
modeles s’appuient alors soit sur les données actuelles de tomographies et le manteau est alors
advecté a 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-dela de 100 millions d’années
(reconstruction en fonction de 1’age du plancher océanique). De plus, de cette fagon, ils ne
considérent que les anomalies de densités associées aux zones de subduction, donc associées a
des flux descendants. Les flux ascendants sont alors passifs, ce qui engendre une topographie
dynamique positive avec une amplitude maximale plus faible que I'amplitude de la
topographie négative. Ceci est le cas par exemple du modele 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 lithosphére (ceci sera détaillé dans la
partie 1.3.2.2 de ce chapitre). Ainsi le signal de la topographie dynamique est contenu dans
I’enregistrement du niveau marin relatif par sa contribution aux variations des mouvements
verticaux de la lithosphére. 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.

e Topographie dynamique et niveau marin relatif

Localement, au niveau des marges, les mouvements verticaux engendrés par la
topographie dynamique perturbent I’enregistrement du niveau marin. Le niveau marin relatif
observé a partir de 1’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 étre
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
I’é¢tude 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 a partir de données sismiques issues de la
marge du New-Jersey. Leurs résultats montrent une amplitude eustatique largement inférieure
a celle présentée sur les autres chartes eustatiques (e.g. Vail et al. 1977a ; Haq et al. 1987,
Hagq and Al-Qahtani 2005). L’¢écart atteint par exemple environ 200 m au milieu du Crétacé.
Différents travaux ont ainsi exploré la possibilité de I’existence d’un signal de topographie
dynamique qui pourrait expliquer cette différence (Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et al.
2008 ; Miiller et al. 2008). Certains résultats suggérent I’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 ; Miiller et al. 2008). Cependant les estimations de "amplitude de la
subsidence ainsi engendrée différent selon les modeles de -100 m a plus de -300 m depuis 55
millions d’années. D’autres résultats suggerent au contraire un soulévement de 100 a 200 m
sur les derniers 30 millions d’années (Moucha et al., 2008). La marge Nord-Est américaine ne
peut donc étre représentative d’un signal de variations du niveau marin au cours des temps
géologiques a I’échelle globale. Ainsi certaines observations des variations du niveau marin
relatif peuvent étre 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-aprés conduisent donc
¢galement a la variation du niveau marin relatif.
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e Topographie dynamique et eustatisme

Lorsque les déformations dues a la topographie dynamique se situent au niveau de la
lithosphere 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).
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Figure 10 : Mécanismes de variations du niveau marin provoquées par la topographie
dynamique (Conrad and Husson, 2009)

Les estimations de DI’amplitude des variations eustatiques engendrées par la
topographie dynamique différent suivant les modeles. Gurnis (1993) estime une augmentation
du niveau marin global de +100 a +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 1’augmentation de la vitesse de déplacement
des plaques, associ¢e a la présence de dorsales océaniques plus larges (voir la partie tectono-
eustatisme de ce chapitre) conduit a 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 & une augmentation du niveau marin.
Cependant Husson and Conrad (2006) ont montré que I’amplitude et le sens de variation du
niveau marin global engendrés par une variation de la vitesse des plaques dépendent de
I’origine de cette variation de vitesse et de I’échelle de temps sur lesquelles cela se produit. Ils
montrent que sur de courtes échelles de temps (inférieures a 20 Ma), la variation de
topographie dynamique due a une variation de la vitesse des plaques engendre une variation
eustatique de ’ordre de 22 m, donc plus faible que les variations engendrées par le tectono-
eustatisme. Par contre, a long terme, le signal de topographie dynamique amplifie de ’ordre
de 80 m ’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 a une augmentation du niveau marin de I’ordre de
Im/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 é&tre pris en compte dans [Dinterprétation des enregistrements
stratigraphiques.

La topographie dynamique est donc un processus qui agit de facon trés importante sur
les mouvements verticaux et les variations a long terme du niveau marin et qui ne peut étre
néglige.

1.2.1.5. Les variations du géoide

Le géoide est une surface équipotentielle du potentiel de pesanteur de la Terre. Il
coincide avec la surface des océans si celle-ci est au repos, soit en ’absence de I’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
géoide.

Les variations du géoide 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,
entraine localement un potentiel de gravité plus faible et donc un minimum du géoide.
Inversement un exceés de masse correspond a un maximum, comme il I’est illustré sur la
figure 11.

Ondulation /—\

Surface de
laTerre solide

Exces de masse Déficit de masse

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

Selon la profondeur et la taille de I’anomalie de densité, I’amplitude de 1’ondulation
du géoide sera plus ou moins importante. Pour une méme anomalie de densité, plus d est
élevée, plus I’amplitude de 1’ondulation est faible. Pour une profondeur donnée, plus R est
grand, plus I’amplitude et la longueur d’onde de 1’ondulation seront élevées.
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L’amplitude et les échelles spatio-temporelles des variations du géoide dépendent
donc de la nature des anomalies de densités et de leur variabilité¢ dans le temps.

<100 20 80 70 60 -50 40 -30 -20 <10 O 10 20 30 40 50 6 T 80 S WX

Hauteurs du géoide (m)

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

Les variations du géoide 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 a une déflection du géoide.
Les reliefs, tels que la chaine andine, sont des excés de masse qui sont donc associés a un
bombement du géoide (figure 12). A court terme, le géoide 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 géoide, soit supérieures a 1 000
kilometres, 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
exces de masse dans le manteau conduit & une anomalie positive du géoide (figure 11 et
schéma le plus a gauche de la figure 13 issue de King 2007) mais les flux dans le manteau
induits par les anomalies de densité entrainent une déformation des différentes interfaces
internes et en surface. Celles-ci créent alors des déficits ou exceés de masse au niveau de ces
interfaces. La réponse du géoide correspond alors a la contribution des anomalies de densité
dans le manteau mais également a I’effet de la déformation des différentes interfaces (Ricard
etal. 1984 ; Hager et al. 1985).
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Figure 13 : Variations du géoide et topographie dynamique (King, 2007)

Dans le cas d’un manteau isovisqueux, un exces de densité conduit des flux
descendants qui entrainent une déflection importante de la surface. Ce signal domine alors la
réponse du géoide en induisant une anomalie négative mais de faible amplitude car atténuée
par la présence de 1’excés 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 a une déflection plus faible de la surface. La réponse du géoide est alors dominée par
la présence de I’exces de densité dans le manteau mais atténuée par le déficit en surface
(schéma le plus a droite de la figure 13 issue de King 2007). Les réponses du géoide 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 géoide et de la topographie
dynamique. Les observations du géoide permettent d’apporter une contrainte a la
mod¢élisation des flux dans le manteau et ainsi a I’estimation de la topographie dynamique.

La figure 14 permet de comparer les prédictions du signal de topographie dynamique
et celui du géoide.
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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 géoide (figure issue de
Ricard et al. 2006)

Il est possible d’observer que le signal du géoide est plus faible que celui de la
topographie dynamique (de 1’ordre de = 100 m pour le géoide alors qu’il peut étre de +2km
pour la topographie dynamique). Le signal est anti-corrélé entre la topographie dynamique et
le géoide au niveau de la zone de subduction de 1’Ouest de I’Amérique du Sud de méme que
celle au niveau du Sud-Est de I’Asie pour lesquelles le géoide montre une anomalie positive
tandis que la topographie dynamique est négative. L’observation d’un signal plus faible du
géoide 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 excés de masse associé ici au slab qui conduit des flux
descendant dans le manteau. Par contre leur signal est corrélé au niveau de I’Afrique pour
laquelle le géoide et la topographie dynamique sont positifs. De méme au niveau de 1’Inde, le
géoide et la topographie dynamique sont négatifs. Ces observations suggerent une
contribution plus importante de la déflection des interfaces que celle des anomalies de densité
dans le manteau sur le signal du géoide.

Les anomalies dans le manteau induisent des variations du géoide et donc du niveau
marin, de ’ordre de £ 100 m sur des longueurs d’onde supérieures a 1 000 km sur un
intervalle de temps supérieur au million d’années.

1.2.1.6. La Divagation polaire (True polar wander)

: w

Ecliptic
plane

Outer core
(geodynamo) L

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 exces de masses dans le
manteau.

La divagation polaire est le basculement de la terre solide par rapport a son axe de
rotation. L’axe de rotation s’oriente en fonction du maximum du moment d’inertie de la
planéte. Celui-ci est déterminé par la répartition des masses en surface et en profondeur de la
planéte, contrdlée par les forces centrifuges : les excés de masse tendent a €tre rassemblés
vers I’équateur alors que les déficits le sont vers les pdles. La redistribution des masses
conduit au basculement de toute la terre solide par rapport a son axe de rotation (figure 15) et
conduit ainsi a un déplacement de la position du pole au cours du temps. La dérive du pole est
donc gouvernée par des processus rapides, comme la redistribution des masses due a 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 a des variations du niveau marin a 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 pdle et de la direction de son mouvement dans ces quadrants : si le pole 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 a son axe de rotation sur
le niveau marin (Perron et al., 2007)

Déplacement du péle Nord d’une planéte avec vitesse de rotation @ a partir d’'une position initiale (0°,¥’) (a)
vers la position actuelle (b), y étant la distance angulaire entre ces deux positions. La figure c montre la
géomeétrie en quadrant des variations du potentiel centrifuge et donc du niveau marin. Celles-ci sont égales a 0
le long des 2 grands cercles perpendiculaires au trajet du pole.

Sabadini et al. (1990) ont été les premiers a quantifier cet effet. En appliquant un
mouvement constant de ’axe de rotation de 1°/Ma, ils estiment une variation a long terme du
niveau marin d’environ 10 métres. Considérant cette vitesse comme une limite minimum, ils
sont les premiers a conclure que ce mécanisme doit étre considéré comme un processus
important pour générer des variations du niveau marin sur 1 a 10 Ma (variations du troisiéme
ordre). Mound and Mitrovica (1998) ont étendu cette analyse a des temps plus longs, de 10 a
100 Ma (variations du second ordre), avec une estimation de 50 a 100 métres de variations du
niveau marin suivant la position géographique. Perron et al. (2007) ont méme envisagé que la
divagation polaire sur Mars, en réponse a la formation du dome de Tharsis, soit responsable
de la déformation plurikilométrique des paléo-littoraux présumés Arabia et Deuteronilus,
engendrée donc par les variations du niveau marin associées a cette dérive.

Ces estimations sont les résultats de la modélisation des effets du basculement de la
Terre solide par rapport a son axe de rotation sur le niveau marin. Ainsi elles dépendent
fortement des paramétres suivants :

e Les mesures de la position de I’axe de rotation au cours du temps

La vitesse moyenne de la dérive du pole pour le 20¢éme siecle est de I'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 Mésozoique, il faut
s’appuyer sur les mouvements apparents du pole magnétique enregistré a partir des roches des
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surfaces continentales et la reconstruction des mouvements des plaques a partir du repére
considéré fixe des points chauds (Evans, 2003). Ceci permet d’accéder a la « vraie » valeur de
la dérive du pdle de rotation et non a sa valeur apparente « contaminée » par le propre
mouvement des plaques continentales. Cependant les points chauds ne sont pas totalement
fixes, ce qui peut entrainer une imprécision des estimations (Evans, 2003).

e Du modeéle de la structure interne de la Terre solide

La réponse de la Terre solide aux variations des forces centrifuges dépend des
propriétés rhéologiques des lithosphéres océanique et continentale, mais aussi de celles des
manteaux supérieur et inférieur. Ces propriétés €tant encore mal contraintes, suivant le
modele 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 I’épaisseur de la lithosphere impacte de fagon plus importante les prédictions des
variations du niveau marin que la variation de viscosit¢ du manteau en fonction de la
profondeur. Leur modele ne prenant pas en compte les variations latérales de 1’épaisseur de la
lithosphére, ils montrent en effet qu’en doublant I’épaisseur de la lithosphere globale, les
prédictions des variations du niveau marin peuvent étre doublées.

D’apres ces estimations, le basculement de la Terre solide par rapport a son axe de
rotation est un processus induisant des variations du niveau marin a long terme, de 1 a 100 Ma
avec des amplitudes qui ne peuvent étre négligées car pouvant atteindre 100 metres si la
rhéologie est favorable. Méme si les estimations de I’amplitude engendrée sont fortement
dépendantes du modéle 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
méme fagon I’ensemble de I’océan global mais entraine des variations régionales du niveau
marin.

1.2.2. Processus opérant a court et a 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 cceur d’enjeux socio-économiques. Actuellement c’est I'impact de
I’augmentation de la température moyenne sur les variations du niveau marin qui est essentiel
a ¢évaluer du fait de la vitesse a laquelle se produisent ces variations de température. Sur
I’ensemble du Quaternaire ce sont les cycles glaciaires/interglaciaires qui contrdlent les
variations du niveau marin. En effet ’'un des principaux facteurs controlant & moyen terme les
changements du climat est le taux d’ensoleillement a la surface de la Terre. Celui-ci est
contrdlé par les parametres orbitaux de la Terre, tels que son excentricité, I’obliquité et la
précession de son axe de rotation. Tout d’abord avancée comme théorie a partir du milieu du
XIX™ sigcle, et précisée ensuite par M. Milankovic au siécle suivant, I’influence cyclique de
la variation de ces parametres sur le climat n” a été réellement observée qu’a partir des années
70 grace aux analyses du rapport 30" dans les glaces de I’ Antarctique. Ainsi I’alternance des
périodes glaciaires et interglaciaires observées pour le Quaternaire, a pu étre reliée a ces
forgages astronomiques cycliques (excentricité : 100 000 et 400 000 ans ; obliquité : 41 000
ans ; précession : 19 000 et 23 000 ans).

36



Evaluer I’amplitude et la vitesse des variations du niveau marin provoquées par les
changements du climat dans le passé et depuis un siécle devient un objectif important afin
d’évaluer leur impact et d’essayer d’en faire des prédictions pour les années a venir. Pour cela
discriminer les principaux facteurs contrdlant 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 I’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 a 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 entraine une ¢lévation du niveau marin, et une composante halostérique,
une diminution de la salinité engendrée par exemple par ’apport d’eau douce entrainera une
diminution du niveau marin. La contribution de ces composantes pour les variations du niveau
marin actuel est trés étudi€e. Antonov et al. (2002) et par la suite Ishii et al. (2006) ont montré
que si ’on considere 1’échelle globale, la hausse du niveau marin engendrée par I’expansion
halostérique depuis les 50 dernieres années est négligeable devant celle due a I’expansion
thermostérique (hausse de seulement 0,04 £ 0,01 mm/an du niveau marin global, pour des
mesures a 700 m, sur les 1,8 £0,5 mm/an estimés pour la période de 1961 a 2003 selon le
4¢me rapport du GIEC en 2007). Nous parlerons donc ici seulement de 1’effet de I’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 1’océan
(Cazenave et al. 2008 ; Antonov et al. 2005), entre 0 a 1000 metres 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 I’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 a une variation de température AT concernant une
épaisseur d’eau E suivant le coefficient de dilatation de I’eau de mer o (Al = EaAT ; o =
2,6.10" °C™"). Ainsi selon cette relation, I’augmentation de la température atmosphérique
moyenne d’environ 0,74° pour la période de 1906 a 2005 d’apres le dernier rapport du GIEC
serait responsable d’une augmentation d’environ 19 cm de la hauteur d’eau. Il en est de méme
pour le Crétacé, dont la température est supposée avoir été plus élevée qu’actuellement avec
une estimation de 3 a 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 a 130
cm de hauteur d’eau. Une telle augmentation de température est proche des prédictions
prévues pour 2100 : de 2 a 3,6° selon les estimations dans le 4éme rapport du GIEC, ce qui
engendrerait jusqu’a une augmentation d’environ 94 cm de hauteur d’eau. Cependant cette
relation sous-entend que la variation de température est la méme sur I’ensemble de la tranche
d’eau jusqu’a 1000 m, or méme si en effet les eaux superficielles sont les plus sensibles aux
variations de température, celle-ci n’est pour autant pas homogeéne sur I’ensemble de la
tranche d’eau jusqu’a la thermocline. Nous pouvons donc considérer que ces estimations sont
surestimées. De méme, 'impact des variations de température en surface se répercutent
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¢galement sur les eaux plus profondes et montrent donc une expansion thermostérique méme
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 fagon plus réaliste I’impact de 1’expansion thermostérique sur les
eaux océaniques au cours du temps a 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 étre calculée :

z, Z)— -
IO;e/ p( ) prej/‘ dZ ,

H (O’Zref) =
' Pres
avec z la profondeur, z.s la profondeur dite de référence, en général de 700m ou
3000m, qui correspond aux profondeurs standards des mesures (Lombard, 2005) , prs la
densité a une température de 0° et une salinit¢ de 35 PSU (unité de salinité pratique,
« Practical Salinity Unit »).

Ainsi il est estimé que de 1993 a 2003 I’expansion thermostérique est responsable
d’environ 30% de la hausse du niveau marin durant cette période (Cazenave and Llovel,
2010) et d’environ 20 a 25% de 1950 a 2000, correspondant a 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 1’hémisphére 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
premieres cartes acquises par le satellite Topex/Poseidon a partir de 1992, sont contrdlées par
I’expansion thermostérique, méme si localement les variations de salinité peuvent ¢galement
engendrer des variations de hauteur d’eau, comme le montre Antonov et al. (2002) pour la
mer du Labrador ot 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 phénoméne ENSO (EI Nifio Southern Oscillation) (Levitus et al.
2005 ; Lombard et al. 2005a).

Ainsi les variations de températures agissent sur le volume d’eau de 1’océan global
mais avec des amplitudes peu élevées, n’excédant pas quelques metres. 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
I’augmentation de température depuis un siecle est rapide mais elle est également dépendante
des cycles a moyen terme de ’ensemble du Quaternaire, sur des périodes de 1’ordre de 10 000
ans.
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A T’échelle globale I’expansion thermostérique n’explique que 30% de la hausse
actuelle du niveau marin. Un autre effet est a prendre en compte pour expliquer les variations
du niveau marin: I’'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 soulévement 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 maniére 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
¢té exprimées par Farrell and Clark (1976) sous la forme de I’équation du niveau marin.
Celle-ci peut étre dans un premier temps résumée de la facon suivante :

AGy (1) =AG,, (D) + A, (x,1)

Avec AC 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 parameétre iso représente la
réponse de la Terre solide a la charge et la fonte de glace (processus glacio et hydro
isostatiques). En effet, I’impact global et uniforme sur le niveau marin de la variation du
volume de glace s’accompagne d’une réponse de la Terre solide a la redistribution des masses
en profondeur et en surface et une déformation de la surface du géoide, tout ceci conduisant
alors a des variations non uniformes du niveau marin, comme 1’ont montré Clark et al.
(1978), illustré sur la figure 17.

Le modele 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 a la
fonte des calottes glaciaires. Une version préliminaire, mais néanmoins explicite de I'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 a la décharge en glace, (ii) la réponse élastique a 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 a 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 [’évolution du trait de cote par rapport a I’actuel pour des régions plus ou moins éloignées
de la région glaciaire, a gauche de I’axe, a 15 000, 5 000 et 1 000 ans apres sa fonte. Pour chaque région,
I’évolution du niveau marin relatif est indiquée sur la figure B.

Sur la base de ce modele, Clark et al. (1978) montrent que les régions proches de la
charge de glace, comme la région I, devraient étre identifies par une baisse du niveau marin
relatif, du fait d’un soulévement continu du continent, alors qu’au contraire les régions plus
¢loignées comme la III, devraient montrer une forte hausse du niveau marin relatif, suivie

d’une lente baisse.

Par la suite, ’estimation des conséquences de la fonte de glace sur la Terre solide et le
niveau marin a continu¢ de faire I’objet de nombreux travaux et 1’expression de I’équation du
niveau marin a évolué en fonction de I’augmentation des observations disponibles et de la
compréhension des différents processus et parametres a 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 modele 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 fagon
suivante (relation 5) (Peltier, 2004) afin de traduire 1’état du niveau marin S a un temps t, une
latitude O et longitude A qui est fonction de 1’action de ces processus sur chaque élément de
I’espace 2 au cours du temps :

S(6,4,1) = C(6, 4, z)“ ar [[ acx {LO.2.)G (1t =)+ T(O,2,8)G (.t — 1) }+ %(t) J (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 I’histoire glaciaire de la Terre ainsi que
ses propriétés rhéologiques, afin de pouvoir traduire la réponse de la Terre solide a 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 ( A@(¢)) associées, qui déterminent la forme et la hauteur du géoide. Ceci est
modulé par la fonction « océan » (C(6,4,¢)) 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 contrdlent
en effet "amplitude et la longueur d’onde spatiale et temporelle de la réponse de la Terre
solide et la déformation du géoide, a cet effet de charge/décharge d’un volume de glace ou
d’eau sur la lithosphére. Cependant ces deux parametres sont mal contraints et traduits par
différents mod¢les. 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 étre évitée qu'a la condition de changer la méthode de
résolution (pour une résolution purement numérique).

Ainsi, tout d’abord, nous discutons des parametres nécessaires a la résolution de
I’équation du niveau marin pour présenter ensuite les différents processus pris en compte par
les modéles actuels.

e Reconstruction de I'histoire glaciaire de la Terre

L’objectif des modeles actuels de I’histoire glaciaire est d’estimer 1’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 1’existence de plusieurs
modeles différents, avec différentes extensions des calottes, différentes épaisseurs et
différentes localisations géographiques de 1’épaisseur maximale.
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L’estimation du volume de glace durant le Quaternaire peut étre évaluée a partir des
mesures isotopiques de 1’oxygene sur des fossiles ou sédiments (Schackleton, 1987) (les
méthodes pour reconstruire les variations du niveau marin a partir des observations
géologiques seront détaillées dans la partie 1.3). De méme, pour évaluer le volume de glace
associ¢ 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 cotes, 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 1’apport d’eau dans le
bassin océanique global par la fonte du volume de glace présent au dernier maximum
glaciaire. Pour I’ensemble des observations, les corrections a leur apporter sont donc liées aux
estimations faites a partir de la résolution de I’équation du niveau marin dépendantes alors du
choix du mod¢le 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 a 175 m (Yokoyama et al., 2001), la valeur actuellement admise se situant autour de -
125 £ 5 m par rapport a 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 & 52.10° km’.

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 derniére grande extension de glace associée au dernier
maximum glaciaire telles que les moraines, permettent d’avoir une estimation de la situation
géographique et de I’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 I’Eurasie). Mais les limites peuvent différer selon les auteurs. Par exemple, Clark and
Mix (2002) décrivent deux scénarios pour I’extension des calottes glaciaires de ’hémisphere
Nord pour le dernier maximum glaciaire : un dit maximum correspondant a 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 I’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: Cordilleres; I:
Inuite, G: Groenland; B: Britannique; S: Scandinavie; Ba: mer de Barents Sea, K: mer de Kara

Pour ce qui est de I’épaisseur passée de la glace, elle ne peut étre mesurée directement.
C’est le parametre le moins contraint des modeles de reconstruction de 1’histoire glaciaire. En
plus de I’épaisseur maximale des calottes, il faudrait pouvoir connaitre 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 a son épaisseur maximale (Lambeck, 1997). Ceci peut étre
déduit des modeles dynamiques de 1’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 modéles sont mal
contraints car ils sont par exemple trés 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 modeles de I’histoire glaciaire utilisés pour la résolution de I’équation du niveau
marin sont souvent ajustés par les résultats de la modélisation de celle-ci. En effet une
premiere estimation de I’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
modele glaciaire ainsi que le modele de Terre sont alors ajustés pour mieux correspondre aux
observations, comme c’est le cas par exemple pour les modéles Lambeck et al. (1998),
Lambeck (1997) et Peltier (2004). Ces modeles glaciaires sont donc associés a un modéle de
Terre.
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Parmi les modéles de I’histoire glaciaire utilisés pour la résolution de I’équation du
niveau marin, le modéle global ICE-5G de Peltier (2004) est le plus utilisé. C’est une
¢volution des précédentes versions, ICE-3G (Tushingham and Peltier, 1991) et 1CE-4G
(Peltier, 1994). Par rapport aux précédentes, le modele ICE-5G est contraint par de nouvelles
données de niveau marin relatif et de géomorphologie, conduisant notamment a une nouvelle
distribution de la calotte pour I’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 I’Amérique du Nord avec également une prise en compte de modéles
dynamiques de I’écoulement de la glace (Tarasov and Peltier, 2004) pour cette méme région.

Un autre modele global existe, mais il n’est pas publié en tant que base de données : le
modele RSES décrit dans Kaufmann and Lambeck (2002). 11 regroupe différents modeles
régionaux : Lambeck et al. (1998) pour la Fennoscandie et mer de Barents, Lambeck (1993)
pour les iles britanniques, Nakada and Lambeck (1988) pour 1’ Antarctique et ICE-1 de Peltier
and Andrews (1976) pour Laurentide et Groenland. Ce dernier modele implique que ce
mod¢ele global est moins bien contraint pour ces régions, comme il 1’est précisé dans
Kaufmann and Lambeck (2002).

Ainsi chacun fournit une reconstruction différente de I’histoire glaciaire. Par exemple
pour la Fennoscandie, le modele ICE-5G (Peltier, 2004), le maximum d’épaisseur de la
calotte est centré sur la Suede alors que dans Lambeck et al. (1998) 1l est situé sur le golfe de
Bothnie méme si 1’épaisseur prévue par les deux modeles est similaire, environ 2 400 m. De
méme 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 a partir de la
résolution de 1’équation du niveau marin.

e La structure de la Terre et ses propriétés rhéologiques dans les modeles pour la
résolution de 1’équation du niveau marin

Les propriétés élastiques et de viscosité de la Terre controlent I’amplitude, le temps et
la longueur d’onde de la réponse de la Terre solide. Pour ce qui est de la lithosphére, les
travaux de England and Houseman (1986) sur la déformation de la lithosphére continentale et
de Watts (2001) sur la flexure de la lithosphére, ont permis de préciser la structure de la
lithosphere 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 grace aux observations de la réponse de la Terre solide
suite a la fonte de la charge de glace. Comme la reconstruction de I’histoire glaciaire, celle-ci
est ajustée par la modélisation de 1’équation du niveau marin. Plusieurs mod¢les de Terre sont
donc développés pour s’ajuster au mieux aux observations des variations du niveau marin.

Comme nous I’avons indiqué précédemment, la méthode de résolution de I’équation
du niveau marin, telle qu’elle est décrite par Farrell and Clark (1976) implique un mode¢le 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 modeles 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
modeles VM1, VM2 et VM3 de la structure radiale viscoélastique décrite dans Peltier
(2004)

Ces modeles avec une géométrie et une symétrie sphérique se basent alors sur le
mod¢le de Terre PREM (Preliminary Reference Earth Model) de Dziewonski and Anderson
(1981) comme il I’est précisé par exemple dans Mitrovica and Forte (1997) ; Lambeck et al.
(1998) et Peltier (2004). Ce modele est établi a 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 lithosphére et le manteau supérieur séparé du manteau inférieur. Un
nombre supérieur de couches est parfois utilis€ pour caractériser le manteau (Forte and
Mitrovica 1996 et Peltier 1998a). De méme, les modeles 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 lithosphére, sur des millions d’années, elle se déforme de fagon
visqueuse sous une contrainte (England and Houseman, 1986) mais sur les cycles glaciaires,
de I’ordre de 100 000 ans, les modéles consideérent une lithosphére d’épaisseur constante qui
répond de fagon 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 associ¢e. Les parameétres qui
varient d’un mod¢le a I’autre sont alors :

— L’épaisseur de la lithosphére élastique : elle peut varier de 70 a 200 km par
exemple

— La viscosité attribuée pour le manteau en fonction de la profondeur : elle
peut s’étendre de 10" a 10** Pas.
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Ces propriétés sont alors déduites de 1’inversion des observations de la réponse de la
Terre solide a la charge de glace et des modeles utilisant 1’équation du niveau marin (par
exemple : Cathles 1975 ; Wu and Peltier 1982 ; Kaufmann and Lambeck 2002). Les
observables postglaciaires, en particulier I’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 modéles 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 I’épaisseur de la lithosphere, ou encore en
considérant les observations de la tomographie montrant des variations latérales de
température dans le manteau, associées a des variations latérales de la viscosité. De méme, la
rhéologie du manteau sur les cycles glaciaires est encore débattue. En effet, les
expérimentations en laboratoire sur des roches et minéraux a hautes pressions et températures
et soumis a de fortes contraintes, montrent que la vitesse de déformation (&) augmente de
facon non linéaire avec la contrainte () et suit alors une loi de puissance (relation (6)) telle
qu’elle est décrite dans Wu (1995).

E= Aag_la'l.j (6)

avec n, compris entre 2 et 6 et o, = Eo’ij o', la contrainte déviatorique équivalente

et o'; les composantes déviatoriques de la contrainte. A est le paramétre de fluage, il dépend
du type du matériau.

Pour des contraintes plus faibles, la déformation est plutdt 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 I’ensemble du
manteau est donc slirement une forte approximation (Giunchi and Spada, 2000) (Milne and
Shennan, 2007 ).

Comme nous I’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
I’épaisseur de la lithosphére, un modele avec une résolution numérique en ¢léments finis ou
volumes finis est nécessaire. Ainsi, de nombreux travaux utilisant cette méthode numérique
ont pour but d’évaluer I’impact du choix d’une rhéologie non linéaire, que ce soit pour la
totalit¢ du manteau (eg Wu 1993 ; Wu 1999) ou seulement pour le manteau supérieur associé
a 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 I'utilisation d’une
rhéologie non linéaire pour ’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
I’ancienne calotte Laurentide (Dal Forno et al. 2005 ; Dal Forno and Gasperini 2007),
qu’avec l’utilisation d’une rhéologie purement Newtonienne pour I’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 1’utilisation d’'un modele de Terre avec une
rhéologie non linéaire pour I’ensemble du manteau ou avec une zone non linéaire sous la
lithosphére sur un manteau linéaire. Ces travaux utilisent une géométrie de Terre non
sphérique, n’autorisant pas de résultats a 1I’échelle globale. Giunchi and Spada (2000) sont les
premiers a appliquer une telle méthode numérique avec une géométrie sphérique, ceci afin
d’évaluer I’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 a la viscosité du manteau inférieur si une rhéologie non
lin€aire est adoptée pour le manteau supérieur, ce qui les conduit a conclure que, dans une
telle configuration, les déformations grandes longueurs d’onde ne peuvent étre utilisées pour
contraindre la viscosité du manteau inférieur. Récemment, Wu and Wang (2008) ont
¢galement utilisé cette méthode pour une géométrie sphérique et I’histoire glaciaire décrite
par le modele ICE-4G (Peltier, 1994). 1ls estiment que 1’épaisseur de glace de la calotte
Laurentide doit étre modifiée et selon cette nouvelle configuration, ils montrent que
I’utilisation d’un modele de Terre avec une rhéologie non linéaire dans le manteau inférieur
permettrait de mieux correspondre aux observations du niveau marin relatif, aux taux de
soulevement observé par les GPS et aux observations de la gravité pour la région Laurentide,
que les modeles de Terre avec une rhéologie non linéaire pour le manteau supérieur ou pour
I’ensemble du manteau.

Ainsi, si les observations et les résultats des modeles 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 mémes interrogations sont soulevées pour les variations latérales de la viscosité
dans le manteau et de 1’épaisseur de la lithosphére. Les premiers modeles incluant de telles
variations latérales étaient associés a une géométrie non sphérique de la Terre (eg Sabadini et
al. 1986 ; Giunchi et al. 1997 ; Kaufmann and Wu 2002b) avec ensuite ’utilisation d’une
histoire glaciaire plus réaliste et des variations de viscosité latérales définies a partir de la
tomographie sismique (eg Wu 2005 ; Kaufmann et al. 2005). Les résultats de ces modeles
permettent alors de conclure dans un premier temps que 1’impact de 1’introduction de telles
variations latérales est suffisamment important pour étre détecté par les mesures géodésiques
telles que les GPS. Par exemple, Kaufmann and Wu (2002a) montrent, avec I’exemple de la
Fennoscandie et de la mer de Barrent, que I’'influence des variations de viscosité sur les
signatures post- glaciaires peut étre non négligeable, avec des différences de 1 a 2 mm/an par
rapport aux prédictions des modeles 1-D comparées aux observations GPS. De méme, les
observations du niveau marin relatif sont utilisées pour observer I’influence de la prise en
compte des variations latérales d’épaisseur et de viscosité. Cependant, pour ces dernieres, en
comparant les prédictions des modeles et les observations, il est montré que les données
situées a I’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
mémes conclusions sont obtenues également par des modeles 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 I’effet de I’utilisation des variations latérales de viscosité avec les
observations des variations du niveau marin relatif en périphérie des anciennes calottes. De
méme, Zhong et al. (2003) et Spada et al. (2006) montrent que la variation latérale de
I’épaisseur de la lithosphére 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 modele de Terre 1-D et 3-D avec les
observations montre trés peu de différences. Wang and Wu (2006) utilisent une autre méthode
numérique de résolution de 1’équation du niveau marin (méthode CLFE, « Coupled Laplace
Finite Element ») permettant d’inclure des variations latérales de viscosité non négligeables et
leur modéle prend en compte 1’autogravitation de la Terre, qui ne 1’est pas dans le modele de
Spada et al. (2006). Avec cet autre modele, ils montrent que I’introduction des variations
latérales de I’épaisseur de la lithosphére et de viscosité dans le manteau, permet une meilleure
correspondance avec des données du niveau marin relatif a I’échelle globale quun modele 1-
D.

D’apres ces résultats, considérer les variations latérales de I’épaisseur de la lithosphére
et de la viscosité¢ dans le manteau pour les modeles de Terre utilisés pour la résolution de
I’équation du niveau marin, permettrait d’obtenir des prédictions plus proches des
observations notamment pour le niveau marin relatif. Ainsi, méme si le modele 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),
I’impact de 'utilisation d’une structure plus réaliste est discernable et semble mieux expliquer
les observations.

Ainsi le choix du modele de Terre et du modéele de I’histoire glaciaire est déterminant
pour les prédictions des modeles de la résolution de I’équation du niveau marin. Le choix du
modéele de glaciation semble impacter de fagon plus importante les estimations devant le
choix du mod¢le de structure de la Terre (Kaufmann and Lambeck, 2002). De méme, Spada et
al. (2006) montrent que les variations du niveau marin sont plus sensibles a la reconstruction
de I’histoire glaciaire qu’a 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 modeles de Terre 1D et 3D sont utilisés avec le méme modéle de
reconstruction de la calotte glaciaire, ne sont pas a négliger. De méme, Engelhart et al. (2011)
comparent pour la cote Est de I’Amérique du Nord, les observations des variations du niveau
marin relatif Holocéne avec les prédictions du niveau marin relatif, a partir de deux mode¢les
de Terre 1-D et de I’histoire glaciaire différente (ICE-5G ; VM5a Peltier and Drummond,
2008 ; ICE-6G et VMS5b Engelhart et al., 2011). Leurs résultats montrent que 1’utilisation du
modéle ICE-6G de méme que la réduction de la viscosité dans le manteau supérieur du
modele VMS5b permettent une meilleure correspondance avec les données, alors qu’il existe
d’importants écarts avec ICE-5G et VMS5a. Cependant les prédictions ne traduisent pas
correctement les observations pour I’ensemble de la région. Ils concluent alors que ces écarts
peuvent traduire I’importance de I’effet des variations latérales de la viscosité dans le manteau
supérieur.

La structure de la Terre et I’histoire glaciaire sont donc les parametres en entrée de la
modélisation de la résolution de 1’équation du niveau marin. Comme nous I’avons indiqué,
celle-ci a évolué suivant les processus pris en compte. Nous présentons ici ces différents
processus qui constituent actuellement I’équation du niveau marin.
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e Composante eustatique : variations du volume d’eau dans le bassin
océanique (glacio-eustatisme)

Le stockage de I’eau sous forme de calottes glaciaires ou leur fonte suivant les
changements climatiques controlent 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 a fondre et donc a apporter un volume d’eau supplémentaire au volume d’eau
présent avant la fonte. Ainsi, pour estimer cette amplitude il faut connaitre le volume total de
glace a un temps donné. Seule la quantité de glace stockée sur les continents doit étre prise en
compte, puisque les glaces « océaniques », lorsqu’elles se forment, déplacent environ le
méme volume d’eau qu’elles ajoutent lorsqu’elles fondent (modulo les variations de densité
liées a la salinité), ce qui n’a donc pas d’impact sur le niveau marin face a 'amplitude générée
par la fonte des calottes continentales.

Actuellement le volume de glaces « continentales » sur Terre est d’environ 30.10°
km’. Ainsi, si ce volume n’existait pas a certaines périodes géologiques (comme le Crétacé
par exemple mais cela sera discuté plus précisément dans le Chapitre 3) ou s’il était amené a
fondre, I'impact sur le niveau marin serait une augmentation d’environ 74 metres (si I’on
prend en compte la perte de volume lors du passage de 1’état solide a liquide) par rapport a

Ve (t .
I’actuel Ah(t):G’Le() (V pour volume et S pour surface). Si 'on prend en compte le
Océanique
réajustement isostatique engendré par ce poids supplémentaire d’eau, cette fonte conduirait a
une augmentation du niveau marin d’environ 54 m, ce qui est en accord avec I’estimation de
Miller et al. (2005).

De méme, il possible d’estimer que le volume de glace, associé a un niveau marin plus
bas d’environ 120 m il y a 20 000 ans, était d’environ 47,65.106 km?®. Ceci est en accord avec
les estimations de 46 a 52.10° km® discutées précédemment.

D’apres le dernier rapport du GIEC en 2007, la fonte des calottes actuelles et des
glaciers a conduit a 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 a la hausse du niveau marin
actuelle vient de la fonte des glaciers, en effet la seule fonte de ceux-ci a entrainé 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 a 0,2 mm/an de par la fonte de 1’Antarctique ou
du Groenland pour les mémes périodes. De plus, depuis 2003 la fonte des glaciers s’accélere.
Ainsi, de 2005 a 2010, la contribution de la fonte des glaciers et des calottes a la hausse du
niveau marin est a prés de 80% contre 55% de 1993 a 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 ’entourent. Ainsi, si la calotte fond, la force gravitationnelle exercée par
celle-ci diminue. Ceci provoque alors une migration de 1’eau, de la périphérie de la calotte
vers le large. Il est estimé que, jusqu’a 2000 km de la calotte, cette migration domine, ce qui
entraine une baisse du niveau marin, alors qu’au loin, la migration de I’eau s’ajoute a
I’augmentation du volume d’eau dans le bassin global, ce qui conduit alors a une hausse du
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niveau marin d’une amplitude supérieure a la signature eustatique, comme illustré sur la
figure 20 (Mitrovica et al., 2009).

I 1 .
0 1

Figure 20 : Signatures spatiales des variations du niveau marin dans le cas d’une fonte
de I’Ouest de la calotte Antarctique (Mitrovica et al., 2009)

Estimations des variations du niveau marin faites a partir du modéle 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 cotes au cours du temps. Les estimations sont
normalisées par ['amplitude eustatique associée a la fonte totale de [’Ouest de la calotte, soit environ 5 métres
d’apreés le 4eme rapport du GIEC.

Cette distribution spatiale est importante a considérer pour les prédictions des
variations du niveau marin actuelles car, suivant la situation géographique, I’impact de la
hausse du niveau marin sera plus important, comme par exemple ici pour la cote Est des
Etats-Unis ou, selon ces prédictions, la hausse du niveau marin serait d’environ 1,3 m plus
¢levée que ’amplitude eustatique associée, soit une ¢lévation 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 méme région. Ces différences
s’expliquent par le choix du mode¢le de la structure élastique de la Terre utilisé ou la méthode
de résolution de I’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
modéle n’est pas nécessaire dans ce cas pour ces estimations.

Ainsi le stockage ou la fonte d’un volume de glace peut entrainer des variations du
niveau marin global puisqu’il modifie le volume d’eau total dans le bassin global, avec des
amplitudes pouvant étre importantes, d’environ £100 m, sur des temps inférieurs a 100 000
ans. Cependant, ces estimations dépendent fortement de I’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.

e Composante isostatique (glacio-hydro isostasie)
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La mise en place ou la fonte d’une calotte de glace sur la lithosphére engendre des
réajustements isostatiques entrainant 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 I’étendue glaciaire produit un soulévement ou
une subsidence respectivement de la lithosphere par le fluage du manteau (figure 21) mais
¢galement le volume d’eau ajouté ou enlevé dans le bassin océanique engendre de la méme
fagon un réajustement isostatique.

Maximum glaciaire Interglaciaire

A

Figure 21 : Principe du réajustement glacio-isostatique
Les fleches rouges indiquent le soulévement, les bleues la subsidence; A I’étendue latérale maximale de la
calotte glaciaire; ay , la déflection initiale sous le poids de la glace; o, le souléevement associé a la fonte de la
glace.

Le soulévement ou la subsidence de la lithosphére perdure apres la fonte compléte des
calottes, comme c’est le cas actuellement pour la Fennoscandie ou la baie d’Hudson. Le
manteau n’ayant pas un comportement purement ¢lastique, le temps de réponse a la
déformation et le retour a I’état initial, jusqu’a I’équilibre isostatique, dépendent des
propriétés rhéologiques et de la structure de I’ensemble lithosphére, manteau supérieur et
inférieur. La réponse de la Terre solide dépend donc de ce temps de réponse (temps de
relaxation t), son amplitude est décroissante dans le temps (relation (7); Turcotte and
Schubert, 2002), a partir du début du délestage de la lithosphere, associé a la fonte, jusqu’a
1’équilibre isostatique.

w=wne" (7)

Avec o étant le déplacement vertical de la lithosphére induit par la fonte de glace, t

. E
correspondant a I’age a partir duquel la calotte de glace commence a fondre, et @, =26l ,

P
I’estimation de la déflection initiale sous le poids de la glace (a partir du principe d’isostasie).

Eg est ’épaisseur de la glace, pg la densité de la glace et py, la densité du manteau.

Suivant I’étendue des calottes glaciaires, le signal engendré peut étre global car la
redistribution des masses dues aux réajustements isostatiques concerne alors I’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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soulévement 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
méme, 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 lithosphére, engendrées par ce processus (eg le réseau BIFROST, The
Baseline Inferences for Fennoscandian Rebound Observations Sea Level and Tectonics,
Milne et al. 2001), de méme que les enregistrements des variations du niveau marin relatif,
passées ou récentes, avec les marégraphes qui enregistrent a 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 1’équation du niveau marin, ces observations du signal isostatique
permettent de contraindre les modeles en les comparant aux prédictions et représentent des
contraintes importantes pour I’estimation de la viscosité (Paulson and Richards, 2009). Dans
cet objectif, la Fennoscandie a fait par exemple I’objet de nombreux travaux (eg Cathles
1975 ; Fjeldskaar 1994 ;Mitrovica 1996 ; Milne et al. 2001), conduisant a des estimations
différentes de la viscosité ou de 1’épaisseur de la lithosphere élastique (Steffen and Wu, 2011),
allant par exemple d’une viscosité moyenne du manteau de 10*' Pa.s a 3-10.10* Pas.s pour le
manteau supérieur et 2-4.10*' Pa.s pour le manteau inférieur. Certains modéles tels que
Peltier (2004) et Paulson et al. (2007), permettent d’évaluer 1I’impact actuel de I’ajustement
isostatique a 1’échelle globale. Le signal spatial attendu est donc connu mais sa quantification
dans le cadre de la résolution de I’équation du niveau marin dépend des modeles de glaciation
et de Terre utilisés. De plus, afin de traduire correctement les effets de charges, hormis la
définition de I’extension et de I’épaisseur de I’histoire glaciaire, les ¢léments suivants doivent
¢galement étre pris en compte et intégrés a I’équation du niveau marin :

e [a migration des traits de cotes

Les premicres formulations de 1’équation du niveau marin imposaient une surface
constante du bassin océanique global au cours du temps. Or, les traits de cotes migrent dans
les terres ou vers I'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 étre
pris en compte dans les modeles, ceci en I’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 a 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 fagon a ce
qu’elle soit fonction du temps, afin de prendre ainsi en compte les transgressions et
régressions et donc les migrations des traits de cotes associés depuis le dernier maximum
glaciaire. Il considére les traits de coOtes 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 a t en N pas de temps, afin de traduire
I’évolution des traits de cotes 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 a la méthode de Peltier
(1994) comme il I’est montré sur la figure 22 (Mitrovica, 2003). En effet Mitrovica (2003)
estime que ’utilisation de la méthode de Peltier (1994) peut engendrer pour certaines régions
une erreur maximum de ’ordre de I’amplitude eustatique, soit £ 125m sur la période du
dernier maximum glaciaire a aujourd’hui.
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Figure 22 : Principe de la migration des traits de cotes et erreurs associées (Mitrovica,
2003)

indique le principe de la migration du trait de céte, (B) montre [’erreur associée a la méthode de Peltier (1994)
par la partie grisée, (C) la méthode itérative de G. A. Milne and Mitrovica (1998) et I’erreur associée en gris. O
est la fonction océan. TO 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 cotes. En effet ils considérent que, pour les cotes
étroites, I’empictement de 1’océan est faible et qu’ainsi I’impact sur la prédiction du niveau
marin pour ces régions est négligeable alors qu’il est important pour les cotes avec une
morphologie en plateau qui favorise un large empictement de ’océan. Il n’y a pas de détails
sur la méthode employée pour inclure cet effet mais les résultats montrent que ceci améliore
de fagcon importante leur méthode de la prise en compte de la migration des traits de cotes au
cours du temps dans I’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 cote Est de I’Amérique du Sud (Peltier and Drummond, 2002).
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Ainsi I’absence de la considération de la migration des traits de cotes ou les erreurs
liées au type de méthode utilisée peuvent engendrer une sur ou sous- estimation d’amplitude
importante, supérieure a 100m, sur les prédictions du niveau marin.

e [es calottes marines

Les calottes glaciaires se prolongent parfois sur ’océan, comme c’est le cas par
exemple de la calotte Ouest de I’ 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 méme fagon 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.

A No marine ice

t ‘. kY eustatic rise

B Marine ice

t | not a eustatic rise

Figure 23 : Calottes marines et non marines Kendall et al. (2005)
A: variation eustatique du niveau marin a la suite de la mise en place au temps tj-1 d 'une calotte située
uniquement sur un socle continental, et suite a sa fonte jusqu’au temps tj . B: Méme principe que pour A mais
pour une calotte dite marine, qui se prolonge sur [’océan.

Milne et al. (1999) montrent que cet effet a un impact sur le niveau marin relatif, a la
fois pour les régions proches des cotes concernées mais également pour les régions trés
¢loignées. Cela conduit a 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 1’eau
et les effets gravitationnels associés au flux d’eau en modifiant 1’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 a
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 étre affectées
jusqu’a 100m Kendall et al. (2005).
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Ainsi le réajustement isostatique suite a la mise en place ou a la fonte de calottes
glaciaires sur la lithosphére induit des variations du niveau marin relatif, a I’échelle globale
mais de fagon 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.

e Composante rotationnelle, divagation polaire

La redistribution des masses, suite au réajustement isostatique, perturbe la rotation de
la Terre, ce qui déforme le géoide et la Terre solide et affecte ainsi le niveau marin relatif, sur
le méme principe que celui que nous avons décrit dans la partie 1.2.1.6. Cet effet n’était pas
pris en compte dans 1’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 a les intégrer a I’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 I’équateur et entre les quadrants,
comme il I’est illustré sur la figure 24 (Mitrovica et al., 2005).

0.3 0.2 -0.1 0 0.1 0.2 mmyr!

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 I'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 modeéle de Terre imposant une lithosphére
purement élastique d’une épaisseur de 100km, un manteau supérieur avec une viscosité de 10*' Pas et celle du
manteau inférieur de 2.10°' 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 1’équation du niveau
marin, les prédictions du niveau marin relatif depuis le dernier maximum glaciaire peuvent
étre affectées d’erreurs d’une amplitude jusqu’a 7 a 8 m dans les quadrants. De méme, 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 modeles, étaient fortement
dépendantes du modele de Terre choisi, que ce soit de la viscosité du manteau inférieur ou de
I’épaisseur de la lithosphere élastique (eg Mitrovica and Milne 1998 ; Johnston and Lambeck
1999 ; Nakada 2000). Récemment, ’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 a la rhéologie de la lithosphére
et ont ainsi mis en évidence une incohérence : les prédictions de la vitesse de la divagation
polaire actuelle prédite en utilisant un modéle de Terre avec une lithosphere élastique sont
différentes de celles obtenues avec une lithosphere viscoélastique, méme si la viscosité de
cette derniére devient trés élevée (10°° 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’a présent impose I’utilisation du méme modele de
Terre pour le calcul de la déformation de la Terre et du forcage du potentiel centrifuge, en
réponse a la mise en place d’une charge en surface, que pour le calcul de I’aplatissement
existant de la planéte, ce qui conduit a une sous-estimation de celui-ci. Or, plus la planéte 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 probléme et, en plus, de tenir compte des effets de la
convection mantellique sur I’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 I’équation du niveau marin permet de regrouper et d’établir la relation entre les
processus contrdlant les variations du niveau marin lors des variations climatiques entrainant
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 différe suivant les modeles existants, ce qui implique des
variations des estimations qu’ils permettent de calculer. Or, actuellement, il est essentiel
d’estimer I’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
particuliérement 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 méme pour les mesures de ’altimétrie satellitaire,
pour lesquelles Peltier (2001) et Douglas and Peltier (2002) suggérent une correction de -0,3
mm/an a cause de I’augmentation de la capacité des bassins océaniques, suite a la déformation
de la Terre solide depuis le dernier maximum glaciaire. Plus tard, Peltier (2009) obtiennent la
méme valeur avec le modele plus récent ICE-5G (VM2) (Peltier, 2004). Tamisiea (2011)
montrent cependant que des erreurs importantes peuvent étre engendrées lors de la correction
des différents types de mesures, particuliérement 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 étre comprise entre -0,15 a -
0,5 mm/an. De méme les corrections sont fortement dépendantes des modeles utilisés. Par
exemple, Kendall et al. (2006) montrent I'impact de I'utilisation de différents modéles de
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Terre, notamment 1’effet de 1’intégration des variations latérales de la viscosité du manteau et
de I’épaisseur de la lithosphere. Ils mettent en évidence que la prise en compte de telles
variations peut engendrer des différences entre les prédictions d’un modele 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 méme, plus tard, Davis et al. (2008) montrent pour la cote Est des
Etats-Unis, que la considération d’une structure 3-D, avec des variations latérales de la
viscosité du manteau inférieur, conduit a des différences de 0,5 mm/an par rapport aux
prédictions pour ces sites avec un modele 1-D. Ceci contribue a montrer I’importance de
considérer des structures 3-D pour la correction des mesures des marégraphes, ce qui n’est
actuellement pas le cas a I’échelle globale.

Ainsi les observations des effets des processus liés a la fonte des calottes glaciaires
sont nécessaires pour contribuer a mieux contraindre les modeles les corrections estimées.
C’est I'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 mod¢lisations 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 aquifeéres 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,
I’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
¢galement fortement liées & 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 I'irrigation qui limitent 1’écoulement de I’eau vers les océans,
tandis que ceux engendrant une hausse du niveau marin sont la déforestation et le pompage
des mnappes phréatiques. En effet, la déforestation induit une diminution de
I’évapotranspiration et de I’infiltration d’eau dans le sol, favorisant son écoulement vers les
océans. De méme, le pompage des nappes phréatiques se fait plus vite que le stockage de
I’eau dans celle-ci pour des usages agricoles ou autres, 1’eau se retrouvant ainsi finalement
dans les océans. Méme si I’effet de ces processus est connu, il est trés 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 I’effet de la construction des barrages. Par exemple, Chao et al. (2008) ont
estimé a -0,55 mm/an I’effet de la construction des barrages (plus de 30 000) sur le niveau
marin global, durant les 50 dernie¢res années. Ces processus anthropiques agissent également
sur les mouvements verticaux de la lithosphere. En effet I’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, ou I’extraction de fluides entraine une subsidence estimée de 8 a 23
mm/an (cf. Letetrel 2010) 1l en est de méme pour les extractions d’eaux souterraines a 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 I’effet du stockage des
eaux continentales sur le niveau marin étaient réalisées a partir des modeles 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 a -0,22
+ 0,05 mm/an I’effet de la variation du stockage des eaux continentales sur le niveau marin
global, sur la période de 2003 a 2009, a partir de I’observation par GRACE des grands bassins
hydrologiques tels que I’Amazone, le Mississipi, le Gange et autres. Dans le dernier rapport
du GIEC, la contribution de ce processus est considérée comme étant inférieure a 0,5 mm/an.

Ainsi le stockage des eaux continentales contribue a des variations du niveau marin
global avec de faibles vitesses. De plus, il n’agit pas a 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 lithosphére 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
phénomene périodique qui n’intervient pas dans I’étude de I’évolution des variations du
niveau marin, si ce n’est pour retirer son signal aux observations des marégraphes ou des
GPS. Ceci peut étre fait précisément par le biais de modeles car les différentes composantes
sont maintenant bien décrites, de méme que des modeles sont utilisés pour traiter I’effet de la
pression atmosphérique et de la surcharge océanique qui peut entrainer des mouvements
verticaux associés a 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 méme 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, difféerent. Ainsi, dans
cette partie, les différents moyens d’observations des variations du niveau marin et des
mouvements verticaux de la lithosphére sont décrits pour I’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 siccle.

1.3.1.1. Mesures des variations du niveau marin

La mesure directe des récentes variations du niveau marin, est acquise a partir de deux
types d’instruments : les marégraphes et les altimétres. Les observations acquises par les
altimétres et les marégraphes différent principalement par le type de mesure : les marégraphes
mesurent le niveau marin relatif alors que les altimeétres, le niveau absolu. Elles diffeérent
¢galement par la durée de leur temps d’observation, certains marégraphes fournissant des
données depuis le siécle dernier, alors que I’observation continue par les altimeétres 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 XVIII®™ siécle par simple lecture de la hauteur
d’eau sur une échelle gradu€e, I'échelle de marée située au niveau de certains ports. Les
marégraphes mécaniques se sont développés ensuite au XIX™™ siécle, permettant ainsi un
enregistrement automatique des hauteurs d’eau mesurées par le marégraphe. Les premiers
instruments mécaniques sont des marégraphes a 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 1’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 a Marseille depuis 1885. Les
instruments se sont ensuite perfectionnés. En effet des marégraphes permettant un
enregistrement numérique et un acces a distance pour collecter les données ont été
développés, c’est le cas des marégraphes a ultrasons, dont les enregistrements reposent sur la
mesure du temps de propagation de I’aller- retour d’une onde acoustique entre I’émetteur et la
surface de I’eau. Les marégraphes a pressions, eux, mesurent la pression exercée par la
colonne d’eau au-dessus de I’appareil immergé. Dans tous les cas, les stations mesurent et
enregistrent la hauteur de la surface de la mer au point précis ou il se situe a chaque heure de
la journée. Ils sont installés sur la cote, souvent dans les ports, et fournissent alors des
mesures par rapport a une référence terrestre locale définie par rapport a des reperes matériels
proches du socle de I’instrument. Ceci doit ainsi assurer la continuité et la cohérence des
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observations, méme s’ il y a remplacement de I’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 I’analyse, de I’interprétation, de la diffusion et de ’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 premicres sont obtenues a partir des moyennes
journaliéres, moyennes de la hauteur d’eau mesurée a chaque heure de la journée, alors que
les moyennes annuelles sont calculées a 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 controle du PSMSL, et d’autre part, les données « RLR » (Revised Local
Reference), moyennes mensuelles et annuelles produites par le PSMSL. Ces dernicres ont
I’avantage d’avoir subi plusieurs contrdles et traitements (détaillés dans Woodworth and
Player 2003), visant a vérifier la continuité et la stabilité locale de la référence du marégraphe
ainsi que 1’état de celui-ci. Le niveau zéro de référence est ensuite redéfini par le PSMSL pour
chacun des marégraphes (ce nouveau repere 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 a venir, aient une valeur positive et qu’il n’y ait aucune ambiguité
possible avec d’autres références locales du marégraphe (Woppelmann, 1997).

L’intérét principal de I'utilisation des données marégraphiques est leur longue période
d’observation, certains ont commencé a enregistrer depuis environ un sieécle. Des
enregistrements suffisamment longs sont en effet essentiels pour I’é¢tude de I’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 ét¢ discutée: au moins 50 ans pour Peltier and Tushingham
(1989), 60 ans pour Douglas (1991) et Douglas (1992), puis enfin 80 ans d’apres 1’étude de
Douglas (2001 ).

Ces données présentent cependant certaines limites, concernant particulierement leur
¢chantillonnage spatial et temporel. En effet, la longueur totale des séries temporelles des
différentes stations différe beaucoup et elles ne sont pas toutes continues. En effet les
marégraphes n’ont pas commencé a enregistrer en méme temps, de méme que certains se sont
arrétés 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 a 50 ans d’enregistrements. La
distribution géographique des stations n’est également pas homogene, elle n’offre pas une
couverture globale des océans car elles sont situées essentiellement sur les cotes et 88% des
données proviennent de I’hémisphere Nord, ou 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
I’hémispheére 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
a 50 ans;, les points noirs représentent les stations marégraphiques dont la longueur des enregistrements est
inférieure a 50 ans.

L’estimation de la vitesse de variation du niveau marin pour le siecle dernier est
d’environ 1,7 mm/an avec une erreur inférieure a = 0,5 mm/an d’apres 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 lithosphére sur laquelle sont fixés. les
marégraphes Corriger les enregistrements des marégraphes des mouvements verticaux devient
alors un objectif important et fait ’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 I’estimation faite par les modéles, notamment celui de Peltier (2001),
comme il I’est discuté dans la partie 1.2.2.1. L’objectif a 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 Woppelmann (2010) estiment la vitesse de la hausse du niveau marin a 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 lithosphere, comme il
I’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
dixiémes 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 altimétre radar, qui mesure la distance
entre le satellite et la surface océanique sous le satellite en mesurant le temps de propagation
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aller-retour des ondes qu’il émet, et de systemes 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 a chaque instant la position du satellite a 1 ou 2 cm pres et son altitude
par rapport a un repere terrestre, ’ellipsoide de référence. Le niveau des océans correspond
alors a la différence entre I’altitude du satellite par rapport a I’ellipsoide de référence et la
distance satellite-océan obtenue avec le radar. Les principales sources d’erreurs proviennent
de la traversée des ondes ¢électromagnétiques dans I’atmosphére 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 I’atmosphére. Le
satellite survole une méme région tous les 10 jours. Au cours de ce cycle orbital le satellite
effectue une couverture quasi complete des océans, observant 90% de leur surface avec un
échantillonnage homogene. Celle-ci est simplement limitée par I’inclinaison de I’orbite du
satellite impliquant que les données soient acquises de —65 a 65 de latitude. Une moyenne
des hauteurs d’eau est calculée sur 10 jours, sur ’ensemble du domaine océ€anique, ce qui
permet d’étudier la variabilité temporelle du niveau marin. Plusieurs corrections géophysiques
sont apportées a 1’aide de modeles, 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 I’estimation des modeles. Cependant Tamisiea (2011) montre qu’il est
inappropri¢ de déterminer une correction unique du signal postglaciaire, au vu des
incertitudes des différents paramétres des modeles tels que I’histoire glaciaire ou le modéle de
Terre (discutés dans la partie 1.2.2.1) qui menent ainsi a différentes estimations possibles de
la correction a apporter. Il montre en effet que suivant le modele de Terre utilisé, 1’estimation
de I’effet du signal postglaciaire sur les mesures des altiméetres peut s’étendre de -0,15 a -0,5
mm/an. De méme au-dela des différentes estimations possibles suivant les modeles, cette
correction doit étre dépendante de la répartition spatiale des données : elle ne peut étre
identique pour une étude globale ou régionale.

Le principal avantage des mesures altimétriques pour I’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 premicre fois la mise en
évidence des variations régionales du niveau marin, méme si I’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
particuliérement entre -10 et 10 mm/an. Par exemple il est possible d’observer une baisse du
niveau marin au niveau du Pacifique, prés des cotes américaines ou une forte augmentation au
Nord de I’ 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 barometre
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 grace a 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 intéréts multiples pour
I’¢tude de I’évolution du niveau marin. Lancée en Mars 2002, cette mission permet de
mesurer pour la premiere fois les variations spatio-temporelles du champ de gravité a
I’échelle globale avec une précision, jusque-la jamais atteinte, de quelques millimetres sur la
hauteur du géoide, avec une résolution temporelle d’'un mois et une résolution spatiale
d’environ 300 a 400 km au sol (Cazenave et al., 2009). Le principe d’acquisition consiste a
mesurer par un systéme d’émetteur/récepteur embarqué, la vitesse entre deux satellites
identiques, placés sur une méme orbite, ceci associé¢ a un systéme 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 I’atmosphére, 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, a savoir la
quantification de I’évolution du stockage des eaux continentales ou 1’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 a 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 étre 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 a partir du modele de Paulson et al.
(2007) et de 2 mm/an par Cazenave et al. (2009) a partir du modele de Peltier (2004). Peltier
(2009) a réévalué ensuite celle-ci a 1,8 mm/an. Tamisiea (2011) montre de la méme fagon
que, pour la correction des mesures altimétriques, il est inappropri¢ de déterminer une
correction unique du signal postglaciaire car elle est dépendante des modeles utilisés et doit
étre adaptée a la sélection et au type de données. Il estime que, suivant le modele de Terre
utilisé, I’estimation de I’effet du signal postglaciaire sur les mesures de GRACE peut
s’étendre de -0,5 a -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 crolte. 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 trés 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 repere géocentrique, avec une précision de quelques
millimétres (Heki 1996 ; Argus et al. 1999). Cependant ce sont des structures colteuses et
difficiles a 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 modele du signal postglaciaire ICE-4G (Peltier,
1994). De méme Peltier (1995) confronte les mesures VLBI au modéle ICE-3G et ICE-4G.

Les plateformes DORIS mises en place a I’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 I’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 a 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
étre détectées et quantifiées avec ce systeme. De la méme fagcon, Cazenave et al. (1999) puis
plus récemment Ray et al. (2010) obtiennent également une bonne correspondance avec des
mesures des mouvements verticaux a 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 a la surface de la Terre (49% se situent dans ’hémisphere Nord Willis
et al. 2005) contrairement aux autres instruments géodésiques qui sont concentrés
principalement dans cet hémisphére. Cependant leur nombre reste limité (une soixantaine de
stations au sol), ce qui réduit les applications pour des études a 1’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
¢lectromagnétiques émises par des satellites et recues par des stations au sol. La distance entre
le satellite et la station en est ensuite déduite. Ce systéme a 1’avantage d’étre plus facile a
mettre en place et moins cotliteux 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 a la réfraction des ondes lors de la traversée de I’ionosphere et la
troposphere, probleme majeur des instruments géodésiques. Ce dernier est corrigé par le biais
de modéles. Il en existe de nombreux en raison de la difficulté de modéliser certains
parametres tels que la composante humide dans la troposphere (Schaer et al., 1999). Ces
effets affectent particulieérement la composante verticale des mesures GPS et, afin de réduire
leur impact, les séries temporelles doivent €tre 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 systeme de référence
terrestre par rapport auquel les mesures sont exprimées doit €tre stable sur toute la période
d’observation de méme que les modeles et corrections utilisés doivent étre identiques.
Actuellement les séries temporelles de certaines stations commencent a étre suffisamment
longues pour étre exploitées pour I’estimation des vitesses des mouvements verticaux
séculaires, avec des précisions tres satisfaisantes, de moins de 1 mm/an sur les vitesses des
mouvements verticaux (Bouin and Woppelmann 2010 ; Letetrel 2010; Santamaria-Gomez 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
I’objet de I’étude de Bouin and Woppelmann (2010) et est au centre de projets comme le
projet TIGA (Tide Gauge, décrit par exemple dans Schone et al. 2009), développé en 2001
par I'IGS.

. La gravimétrie

Les gravimetres absolus au sol permettent de mesurer I’accélération d’une masse dans
le vide. Les mesures répétitives permettent d’identifier les variations de gravité aux points ou
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, entrainent des
variations de gravité mesurées par ces gravimétres. La qualit¢ des mesures dépend de
I’instrument mais également des modeles de corrections des contributions géophysiques
(marées terrestres, effets atmosphériques, compaction du sol...) Ce systéme est de plus en
plus développé pour étre 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 méme, Lambert et al. (2001) ont confronté les mesures de gravimétrie absolue
avec les estimations des modeles ICE-3G et ICE-4G du signal postglaciaire pour I’ancienne
région glacée Laurentide. Cependant c’est un systéme 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 particulierement pour les confronter aux estimations des modéles 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
lithosphére, des méthodes ont été¢ développées afin de pouvoir les extraire. Pour ceci, 1’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
altimetres 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 altimetres. Pour cela, les mesures doivent correspondre a la
méme période d’observation. Ceci limite ainsi malheureusement la longueur des séries
temporelles des marégraphes a la période d’observation plus courte des altimetres. 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) a I’échelle globale sur 114 marégraphes sur la période 1992 a
2000, avec une précision estimée de 1 a 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 I’objectif de tirer profit des enregistrements longs des marégraphes et améliorer
ainsi ’erreur sur les résultats, estimée alors inférieure a 0,5 mm/an pour certaines régions,
mais aucune application a I’échelle globale n’a été réalisée pour I’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 étre 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 siécle dernier, ne sont accessibles
que par des enregistrements « fossiles » du niveau marin. Ces derniers sont principalement
dépendants du repere terrestre et donnent ainsi acceés aux variations du niveau marin relatif.
De méme il n’existe aucune mesure directe des mouvements verticaux passés, & moyen ou
long terme, de la lithosphere. La quantification ne peut s’appuyer que sur les observations du
niveau marin relatif pour accéder a la composante des mouvements verticaux de la
lithosphere. 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 & moyen terme, autrement dit sur
les temps correspondant aux cycles glaciaires, et celles pour la reconstruction a long terme,
soit pour des temps supérieurs au million d’années.
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1.3.2.1. Reconstruction a moyen terme

A partir des années 50 les carottages des grands fonds ont permis d’accéder a des
informations capitales pour I’estimation de la variabilit¢ du niveau marin durant le
Quaternaire, qui est dominé par les cycles glaciaires-interglaciaires. Mais avant cela,
I’observation des paléorivages a contribué trés tot a se questionner sur les variations du niveau
marin. Par exemple, avant méme le XIX®™ siécle, I’étude des paléorivages du Golfe de
Bothnie a soulevé des questions quant a 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 1’érosion marine lors d’un haut niveau marin, autrement dit lors d’une période
interglaciaire. Cette surface est limitée, coté 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 étre identifiées, telles que les terrasses de dépdt, construites ou d’abrasion
(Pedoja et al., 2011). Elles présentent des marqueurs plus ou moins identifiables de 1’ancien
niveau marin suivant les morphologies.

Les terrasses marines sont préservées par les mouvements verticaux de la lithosphére
au niveau des marges. Par exemple, si le soulévement est continu durant un interglaciaire, il y

aura une succession de terrasses. La terrasse la plus ¢levée sera alors la plus ancienne (figure
27).

T1

Plateforme d’abrasion
|
1 T2 __ __ _Paléo-niveau0

\Pled de
Soulévement falaise

Variations eustatiques

\Z

__Niveau 0 actuel

= 5, Pied de

Plateforme d‘abrasion  falaise actuel
actuelle

Mouvements verticaux
de la lithosphére

Figure 27 : Morphologie des terrasses marines
T1 et T2 sont les terrasses marines, la terrasse T1 est la plus ancienne.

Si le soulévement n’est pas continu, s’il y a par exemple des épisodes de subsidence
de la marge ou un soulévement plus faible, certaines seront de nouveau exposées a 1’érosion
marine. De méme, 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 associ¢ a la
remontée du niveau marin. Les terrasses marines représentent ainsi un parfait exemple de
I’interaction entre les mouvements verticaux de la lithosphére et les variations eustatiques.
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Elles sont donc utilisées a la fois pour quantifier les mouvements verticaux et les variations
eustatiques. Ces deux paramétres sont liés par la relation suivante (8) (Lajoie, 1986) :

V=(E-e)A 8)

\

Cette relation comporte deux inconnues, V qui correspond a la vitesse des
mouvements verticaux (soulévement ou subsidence) et e qui est I’altitude, par rapport au
niveau marin actuel, de I’ancien haut niveau marin responsable de la formation de la terrasse.
Les autres parametres, 1’altitude actuelle E de la terrasse et A son age, sont mesurés. Ainsi,
pour quantifier les mouvements verticaux, il faut avoir connaissance de ’amplitude eustatique
du niveau marin associée a la terrasse et inversement, il faut avoir une estimation de
I’amplitude des mouvements verticaux pour déterminer les variations eustatiques.

Pour déterminer les mouvements verticaux, la datation de la terrasse permet de
I’associer a un stade isotopique et de connaitre ainsi ’altitude du haut niveau marin
correspondant a 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
I’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 a partir des
terrasses marines datées du dernier interglaciaire. Ils fournissent ainsi une synthése a 1’échelle
globale des mouvements verticaux depuis le dernier interglaciaire. Je reviendrai dans le
chapitre 2 sur la détermination des mouvements verticaux a partir des terrasses marines, de
méme que sur les résultats de Pedoja et al. (2011).

Les variations eustatiques sont le plus souvent estimées a partir des terrasses
coralliennes. Les coraux batisseurs sont en effet a ’origine des plus grands récifs. Ils
développent leurs squelettes calcaires grace a I’absorption des nutriments organiques rejetés
par des algues unicellulaires (les zooxanthelles) contenues dans les tissus des coraux. Ces
algues ont besoin d’une lumiére suffisante pour effectuer la photosynthese, du dioxyde de
carbone et de composés azotés ou phosphorés dissous dans 1’eau ou libérés par les coraux.
Les conditions optimales sont donc des eaux chaudes et peu profondes pour la réalisation de
la photosynthese. Ils se développent alors a une profondeur inférieure a 20 metres, au niveau
des cotes. Pour maintenir ces conditions nécessaires a 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 I’altitude du niveau marin par
rapport au niveau actuel. Une datation précise des récifs est essentielle pour reconstituer
correctement I’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 trés anciens, parfois d’un age estimé jusqu’a 600 000 ans mais avec une
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incertitude d’environ 15 000 ans (Andersen et al., 2008). Ainsi ils sont particulierement
utilisés pour la période du dernier maximum glaciaire. Ils représentent une source de données
essentielle et trés utilisée pour reconstruire 1’évolution du niveau marin depuis le dernier
maximum glaciaire et évaluer ainsi le volume de glace correspondant a 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 a partir des données des récifs coralliens. Elle
met en évidence 1’augmentation du niveau marin depuis le dernier maximum glaciaire
identifi¢ a partir de chacun des différents récifs. Elle montre également qu’il est difficile
d’obtenir une valeur précise de ’amplitude du bas niveau marin associé au dernier maximum
glaciaire car les résultats montrent ici une amplitude autour de 135 a 115 m au-dessous du
niveau marin actuel.
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Figure 28 : Les variations du niveau marin depuis le dernier maximum glaciaire

construites a partir des récifs coralliens (modifié de Peltier 2002)
La carte permet de localiser les différents récifs. Les lignes correspondent aux prédictions du modeéle 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 a la composante eustatique seule, non contaminée par les mouvements verticaux
dus au signal postglaciaire et a I’environnement tectonique du site. Comme il I’a été expliqué
dans la partie 1.2.2.1. de ce chapitre, les zones ¢loignées des anciennes régions glaciaires sont
privilégi¢es afin de réduire au maximum la composante isostatique. De méme, 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 I’altitude a 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 soulévement 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 a la tectonique avec un taux constant spatialement
et temporellement est encore débattue. Elle est a l'origine par exemple du débat sur
I’estimation de I’amplitude du bas niveau marin associ¢ au dernier maximum glaciaire
(Camoin et al. 2004 ; Fleming et al. 1998 ; Yokoyama et al. 2001). Celui-ci est en général
admis pour étre 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 a 175 m
(Yokoyama et al., 2001). Beaucoup de récifs utilis€és pour déterminer ce niveau et le volume
de glace associé sont situ€s au niveau de marges actives. C’est le cas par exemple de I’ile 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 soulévement constant sur les derniers 130 000 ans
et spatialement pour un site situ¢ au niveau de I’ile de la Barbade (Clermont Nose sur la cote
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 I’amplitude des mouvements verticaux peut étre trés variable
spatialement et suivant la période de temps observée, notamment entre I’actuel et le dernier
interglaciaire (voir le Chapitre 2 partie 2).

. Les enregistrements isotopiques

La reconstruction des variations du niveau marin peut étre réalisée a partir du rapport
isotopique de I’eau de mer enregistré dans le squelette des foraminiféres fossiles, contenus
dans les sédiments marins. Les foraminiféres, sont des organismes unicellulaires marins
présents en grande quantité dans toutes les mers du globe. Ils fixent I’oxygene dans leurs tests
(squelettes) de carbonate. Leur analyse isotopique donne ainsi acceés a la composition
isotopique de I’eau de mer dans laquelle les tests se sont développés. Cette composition varie
suivant deux parameétres : la variation du volume global de glace et la variation de la
température de I’eau de mer (Emiliani 1955 ;Lambeck et al. 2002a). Afin de s’affranchir de ce
dernier parametre, ’analyse des tests des foraminiferes benthiques est privilégiée. En effet,
comme ils se développent sur le fond ou 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 1’oxygene lors de
I’évaporation au niveau des océans de la zone équatoriale et du transport de la vapeur d’eau
jusqu’aux poles (figure 29).
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Figure 29 : Variations du rapport isotopique de ’eau de mer dues au fractionnement

isotopique de I’oxygéne en période chaude ou froide
std signifie standard. Le rapport isotopique d’un échantillon est comparé a ce standard qui est utilisé comme
référence.
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Lors de I’évaporation, I'isotope '°O, qui est le plus léger, est préférentiellement
évaporé, donc prélevé au niveau des océans. Ceci a donc pour conséquence de les enrichir en
0. Lors du transport de cette vapeur d’eau vers les hautes latitudes, I’isotope 'O, le plus
lourd, est préférentiellement condensé et précipité, ce qui appauvrit la vapeur d’eau en isotope
lourd et I’enrichit en isotope 1éger. Les précipitations au niveau des pdles sont alors enrichies
en isotope '°O. Plus la glace s’accumule au niveau des pdles, comme c’est le cas durant les
périodes glaciaires, plus celle-ci sera enrichie en '°O. Lors des périodes chaudes, la fonte des
glaces redistribue alors leur forte concentration en '°O dans les océans qui sont alors enrichis
en '°0 par rapport a Iisotope lourd. Le calcul du 8'*0 par la relation (9), permet de comparer
le rapport isotopique '*0/'°0 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.

5°0 = Tigl ~1 9)

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 '*0/'°0 supérieur a
la valeur du rapport standard alors qu’il est inférieur pour les interglaciaires (figure 29). Ainsi,
le 6180 est un indicateur du volume global de glace au cours du temps (Lambeck et al.,
2002a). Une valeur faible du 80 indique un faible volume de glace, tandis qu’une valeur
¢levée caractérise un volume important. A partir de cela, les variations du niveau marin
associées a ces variations du volume de glace sont estimées. L’analyse isotopique permet de
reconstruire les variations du niveau marin jusqu’a cinq millions d’années comme il I’est
illustré dans (Lambeck et al., 2002a). La figure 30, issue de Waelbroeck et al. (2002) a partir
des résultats de Shackleton (2000), montre un exemple de reconstitution des variations du
niveau marin a partir du 8'*0 depuis 450 000 ans.
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N . 1 o eps
ans a partir des analyses du & 30 des foraminiferes (Waelbroeck et al., 2002)
Les croix représentent les valeurs issues de [’analyse des récifs coralliens, la ligne noire correspond aux

résultats issus de Shackleton (2000) a partir de I'analyse isotopique. La ligne épaisse grise correspond a une

courbe composite obtenue dans (Waelbroeck et al., 2002) o il est expliqué comment elle est obtenue. Les
lignes grises fines correspondent a 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 1’analyse
isotopique. Il est a noter d’ailleurs la concentration des données issues des coraux avant le
dernier maximum glaciaire, alors qu’elles sont rares apres celui-ci, comme il I’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¢ a la définition des stades isotopiques. Comme le montre la figure
30, les stades sont nommés par un premier chiffre, incrémenté a partir de I’interglaciaire
actuel, soit le stade 1. Les stades correspondant aux interglaciaires portent un chiffre impair
alors que ceux associés a une période glaciaire portent un chiffre pair. Un deuxi¢me chiffre ou
une lettre précise est ajouté s’il s’agit d’un stade intermédiaire.

Ces reconstructions permettent ainsi d’accéder a 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 1’eau (Shackleton 1987 ;
Waelbroeck et al. 2002 ; Lea et al. 2002), de méme que la composition moyenne de I’eau de
fonte des glaces (Mix and Ruddiman 1984 ; Clarke and Marshall 2002). Egalement des
variations locales du 8'O dans les océans peuvent étre provoquées par les circulations
océaniques (Rohling and Bigg 1998 ; Shackleton 1987 ; Labeyrie et al. 1996 ; Lea et al.
2002). Ainsi ’amplitude des hauts niveaux et bas niveaux marins durant le Quaternaire a été
et continue a étre réévaluée et discutée a 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 Se).

. 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 a Marseille. L’entrée
de cette grotte se trouve a 37 meétres en dessous du niveau marin actuel. Pourtant, des
peintures rupestres y ont été retrouvées indiquant alors que le niveau marin devait étre 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 I’hypothése 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 ¢re (Lambeck and Bard,
2000a), soit au cours de la derni¢re période glaciaire. Lambeck and Bard (2000a), ont fait une
synthése de ce type d’observation le long de la cote frangaise de la Méditerranée, afin de les
confronter aux prédictions de modeles du signal postglaciaire. En effet, sur les cotes
francaises 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 acces a une estimation des variations du niveau relatif. Elles témoignent
a la fois des variations des mouvements verticaux de la lithosphere et de la composante
eustatique. Ainsi, de la méme facon que les terrasses marines, pour reconstruire uniquement
les variations de la composante eustatique, il faut faire une estimation de Iamplitude des
mouvements verticaux au niveau du site étudi€¢. A I’inverse, pour quantifier les mouvements
verticaux, il faut une estimation de I’amplitude des variations eustatiques. Ainsi, Sivan et al.
(2001) ont estimé, a partir d’observations archéologiques le long de la cote israélienne de la
Méditerranée et des prédictions de modeles du signal postglaciaire, la contribution de la
composante eustatique et des mouvements verticaux depuis 8 000 ans. De méme, Lambeck et
al. (2004) ont observé la profondeur, par rapport au niveau marin actuel, des casiers a
poissons de 1I’époque romaine le long de la cote ouest italienne dans le but d’évaluer les
variations eustatiques depuis 2 000 ans. Pour cela, ils ont utilisé¢ d’autres observations, comme
I’altitude du plaéorivage daté entre 129 000 et 119 000 ans, afin d’estimer les mouvements
verticaux dis a la tectonique, qui ont affecté le site. De méme ils utilisent les prédictions de
modeles du signal postglaciaire afin de le prendre en compte. Cependant ces estimations
présentent des imprécisions, puisque 1’évaluation de la composante isostatique dépend des
parametres des modeles et que la paléocote ne permet pas de reconstruire toute 1’histoire
tectonique de la région (Lambeck et al., 2004).

1.3.2.2. Reconstruction a 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 dépdt dans
les bassins sédimentaires. Les mouvements verticaux sont également déduits a partir des
données 1D (coupes et puits) ou 2D (profils sismiques). Dans un premier temps, les facteurs
de contréle de I’enregistrement sédimentaire seront présentés pour discuter ensuite des
méthodes existantes pour caractériser les variations du niveau marin a partir des données
stratigraphiques.
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e Facteurs de controle de I’enregistrement sédimentaire et notion de
niveau marin relatif

L’enregistrement sédimentaire dans un bassin dépend de trois parameétres (Jervey
1988 ; Posamentier et al. 1988 ; Catuneanu et al. 2009) (figure 31) :

— Les variations eustatiques,
— Les mouvements verticaux de la lithosphere,
— Le flux sédimentaire.

Flux sédimentaire

_\ Eustatisme
!

Socle Bathymétrie

i
Mouvements verticaux
de la lithosphére

Espace d'accomodation

Figure 31 : Facteur de controle de I’enregistrement sédimentaire

Une augmentation du niveau marin absolu crée de [I’espace disponible pour
I’accumulation des sédiments, de méme 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 a la bathymétrie qui est donc le résultat des variations du flux
sédimentaire, de I’eustatisme et des mouvements verticaux de la lithosphére. L’espace
d’accommodation est 1’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
contrdlées par les variations eustatiques et les mouvements verticaux de la lithospheére, elles
sont indépendantes des variations du flux sédimentaire. Les variations de I’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 a des géométries différentes des séquences sédimentaires (figure 32 colonne de
droite). Elles peuvent étre interprétées en terme d’influence dominante de I'un de ces
processus, en évaluant le rapport A/S, rapport entre I’espace d’accommodation (ou marin
relatif) A et le flux sédimentaire S (figure 32).
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Figure 32 : Géométries sédimentaires corrélées a 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 I’aggradation, comme il I’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 I’apport sédimentaire. A I’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 dépots ont des épaisseurs différentes et correspondent a des durées
variables d’un cycle de variations du niveau marin. Par exemple, la figure 33 représente une
séquence de 3¢éme ordre, soit d’une durée de I’ordre de 1 a 3 Ma décrite tel que le définit le
modele de Vail (Vail et al., 1977b) : avec un prisme de bas niveau (LPW sur la figure 33)
correspondant a un bas niveau eustatique, un cortége transgressif (TST sur la figure 33) et
prisme de haut niveau (HPW sur la figure 33). Ce modele a été élaboré par (Vail et al., 1977b)
a partir de son hypothese du tout eustatique pour les variations du niveau marin relatif.

76



Shelf margin wedge

Condensed horizon

Maximum
flooding  oplap
surface

Transgressive
"Sequence boundary" surface
Slope fan /
Basin floor fan

SUBSIDENCE EUSTASY
HPW : Highstand Prograding Wedge

TST :Transgressive Systems Tract
LPW : Lowstand Prograding Wedge

Time .

TS

Low High

Figure 33 : Séquence de dépot décrite selon le modéle 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

I’ensemble de ces différents cycles, comme il I’est présenté sur la (figure 34) issue de

Guillocheau (1995).
STRATIGRAPHIC
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Figure 34 : Cycles des variations du niveau marin au cours du temps enregistrés dans les
bassins et leur origine tectonique ou eustatique (Guillocheau, 1995)
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A partir de ces enregistrements, plusieurs méthodes permettent d’évaluer les variations
du niveau marin relatif.

e Mesure de I’espace d’accommodation

Comme il I’a été présenté précédemment, la variation de I’espace d’accommodation ne
dépend que des mouvements verticaux de la lithosphére et des variations du niveau marin
eustatiques. Ainsi mesurer les variations de I’espace d’accommodation permet de s’affranchir
des effets du flux sédimentaire. Sa mesure donne acceés aux variations du niveau marin relatif.
L’espace d’accommodation correspond a 1’espace total entre le socle et le niveau marin, ce
qui correspond également a la somme de I’espace entre le niveau marin et le sommet de
I’épaisseur de sédiments, soit la bathymétrie et de ’espace correspondant a 1’épaisseur de
sédiments (entre le socle et le sommet de 1’épaisseur de sédiments) non compactés, comme il
’est représenté sur la figure 35.

Eustatisme

Bathymétrie

Socle

Epaisseur sédimentaire
décompactée

Espace d’accomodation ;
Mouvements verticaux
de la lithosphere

Figure 35 : Définition de ’espace d’accommodation en fonction de la bathymétrie et de
I’épaisseur des sédiments

Robin (1997) a développé une méthode afin de mesurer 1’espace d’accommodation,
que ce soit a I’échelle de I’affleurement ou du bassin sédimentaire. Elle comporte plusieurs
étapes qui consistent en I’identification des isochrones des surfaces de premiere inondation et
de maximum d’inondation et leur datation par calage biostratigraphique. L’épaisseur
sédimentaire est mesurée a partir des enregistrements diagraphiques le long des puits qui
permettent d’accéder a la profondeur des séquences. La compaction au cours du temps
réduisant le volume sédimentaire, les épaisseurs sédimentaires mesurées doivent étre
corrigées de cet effet afin d’estimer I’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 porosit¢ pour différentes lithologies et calculer ensuite [’épaisseur sédimentaire
décompactée (ces lois sont décrites dans Allen and Allen 1990). Les faciés sédimentaires
permettent de reconstituer les environnements de dépots et de déterminer ainsi les
paléobathymétries associées. La quantification des paléobathymétries est 1’étape qui apporte
la source d’erreur la plus importante a cette méthode Robin (1997).

A partir de ces mesures il reste alors a 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 I’influence des mouvements verticaux tectoniques de celui de 1’eustatisme,
a partir de la mesure de ’accommodation a 1’échelle d’un bassin, par I’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 étre connu ou modélisé, il est alors possible d’accéder a 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
I’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 1’a été
discuté précédemment, les marges passives ne peuvent éEtre considérées comme
tectoniquement stables. Elles enregistrent notamment le signal de la topographie dynamique
qui doit ainsi étre pris en compte dans les enregistrements sédimentaires.

e Mesure de I’onlap cotier

La sismique réflexion a permis d’obtenir une visualisation de I1’architecture des
séquences de dépdts 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
I’¢tude 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 a identifier sur I’enregistrement sismique les différentes
séquences de dépots en repérant les limites de séquence (séquence boundary figure 33) et les
différentes terminaisons, principalement celles des dépots cotiers (figure 36a). Une
terminaison en onlap (figure 33) caractérise une architecture transgressive. Repérer ainsi les
terminaisons en onlap des dépots cotiers (de la plaine cotiere, non du littoral) permet de
pointer I’extension maximale du niveau marin relatif pour une séquence donnée. Les données
de puits permettent de controler 1’age des différentes séquences et de déterminer les différents
facies. 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 a partir de 1’enregistrement sismique et permet ainsi de déterminer
I’amplitude de I’augmentation du niveau marin associé, avec pour référence la séquence la
plus ancienne. Cette mesure, confrontée a I’échelle des temps géologiques grace a la charte
stratigraphique, permet alors de construire la charte des variations du niveau marin relatif
(figure 36¢).

e Les chartes eustatiques

Le concept d’eustatisme ayant été défini auparavant (Suess, 1888) mais jamais
quantifié, Vail et al. (1977a) ont recherché a partir de leurs observations locales du niveau
marin relatif, un signal commun a [’échelle globale. En effet seules des observations de
variations du niveau marin synchrones sur différents continents, peuvent attester de
I’existence d’une composante purement eustatique qui était jusque-la soupgonnée mais non
prouvée (voir partie 1 de ce chapitre). Ainsi, en comparant leurs courbes locales du niveau
marin relatif construites a partir de profils au niveau de marges passives, ils mettent en
¢vidence des similitudes sur ’enchainement des transgressions et régressions au cours des
intervalles de temps observés. IIs montrent en effet que les discordances qui délimitent les
différentes séquences de dépots dans les différents bassins qu’ils ont observés, peuvent étre
considérées comme étant synchrones sur I’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 I’était proposé par Vail et al. (1977a),
ces chartes deviennent un standard universel et la charte de Hagq et al. (1987) (en marron sur
la figure 37) est encore utilisée comme référence. Par la suite ils produisent une charte a 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 Paléozoique puis
un autre durant le Méso-Cénozoique dont le maximum eustatique de grande amplitude,
jusqu’a 250 metres d’apres ces chartes, est situé durant le milieu du Crétacé, autour de 90
millions d’années. D’autres chartes ont été produites a 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 a partir de la méthode du backstripping
(Miller et al., 2005)

Au premier ordre, la chronologie et I’existence des deux cycles transgression-
régression a I’échelle globale fait I'unanimité quelle que soit la méthode utilisée. De méme la
présence d’un haut niveau marin autour de 90 millions d’années n’est pas discutée. Par contre
I’amplitude de ce haut niveau marin différe suivant les auteurs, avec des estimations de
I’ordre de 100 m (Watts and Steckler 1979 ; Kominz 1995 ; Sahagian et al. 1996 ; Miller et al.
2005) jusqu’a 250 a 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 a ce haut
niveau eustatique seront détaillés dans le chapitre 3.

82



Ces chartes globales soulévent également de nombreux débats quant a I’origine des
variations de 2nd et 3¢éme ordre. Celles du 2nd ordre sont d’une durée d’environ 10 millions
d’années et celles du 3éme ordre, de 1 a 5 millions d’années. Vail et al. (1977a) proposent le
glacio-eustatisme pour expliquer I’existence de telles variations rapides (inférieures a 100
Ma) a I’échelle globale. Ils en concluent alors que ceux-ci sont le résultat de variations
eustatiques. De¢s les années 80 Pitman and Golovchenko (1983) soulévent que 1’origine
glacio-eustatique est contestable du fait qu’il n’y ait pas suffisamment d’arguments
permettant de mettre en évidence des périodes glaciaires, particuliérement durant le
Mésozoique. L’existence de variations de 2nd et 3¢me ordre n’est pas remise en cause mais
leur origine eustatique est contestée (Miall and Miall, 2001). L’établissement de 1’existence
d’un tel signal durant cette période continue a faire débat (Price, 1999) et I’objet de nombreux
travaux, particulicrement pour le Mésozoique (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 !’interprétation eustatique des
variations observées a partir des bassins et ainsi de la validité des chartes eustatiques
existantes.

Ainsi, le modele 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 a I’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
thése et a motivé le travail présenté dans le Chapitre 3 sur les variations du niveau marin
durant I’ Albien, le Cénomanien et le Turonien.

e La mesure de I’empi¢tement continental

La quantification des variations du niveau marin relatif peut s’effectuer par la mesure
a un instant donné du pourcentage de domaine continental recouvert par le domaine marin, a
I’échelle du continent ou d’une région. Cette migration du littoral dépend, comme il I’a été
présenté ci-dessus, des variations eustatiques, des mouvements verticaux de la lithosphere et
du flux sédimentaire. Pour n’observer que les variations du niveau marin relatif, il faut alors
prendre en compte la surface correspondant a I’ensemble du domaine marin mais également
celle de la plaine cotiere (Posamentier et al., 1988). En effet celle-ci correspond a 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 a des extensions différentes de la plaine cdtiere suivant les
variations du flux sédimentaire pour une méme variation du niveau marin relatif. L’ensemble
[domaine marin et plaine cotiere] illustré sur la figure 39, correspond a la définition de
I’empictement continental (Posamentier et al., 1988).
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Figure 39 : Définition de I’empiétement continental

La mesure de cet empictement est déterminée a partir des cartes paléogéographiques,
comme il I’est indiqué dans Harrison et al. (1981). Le tracé du paléolittoral permet ainsi
d’observer I’ennoiement d’un continent ou de I’ensemble des continents si la carte est globale,
par rapport a ’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 a partir de leurs résultats et ceux issus d’autres travaux (e.g.
Harrison 1990 ; Sahagian and Jones 1993 ;Ronov 1994).
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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 a un instant donné, comparée a la
surface totale du continent non ennoyé actuel, avec sa topographie actuelle, permet d’en
déduire I’amplitude du niveau marin relatif nécessaire pour expliquer cet ennoiement. Ainsi,
quantifier le niveau marin relatif par cette méthode, revient & mesurer, pour un instant donné,
I’intersection de la distribution de I’altitude des continents (ou hypsométrie, cf. Figure 41)
avec I’empictement du domaine marin sur le domaine continental.
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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 a I’échelle globale,
de 31,5 Mm® 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 ['utilisation de I’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 I’hypsométrie est constante au cours du temps, comme il I’est discuté dans
Harrison et al. (1981). Par exemple C. Robin et F. Guillocheau ont estimé I’¢lévation 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 laltitude des reliefs durant le Cénomanien était
certainement plus faible, en majorité inférieure a 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 a un ennoiement des continents supérieur a celle
obtenue avec une hypsométrie comparable a celle de 1’actuelle. Ainsi considérer
I’empiétement continental sur une hypsométrie plus élevée pourrait conduire a une sur-
estimation de I’amplitude du niveau marin relatif.

L’évaluation de ’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
dépdts des bassins pour une période donnée. Ces cartes permettent ainsi de repérer la
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migration du littoral et les dépdts correspondant a la plaine coticre quand cette information est
disponible. L’amplitude des variations du niveau marin estimée a partir de ces cartes est donc
trés 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 dépots pour
I’ensemble d’un intervalle de temps et non pour un adge donné. La précision est liée a la
qualité des données sources utilisées pour réaliser la reconstruction (e.g. données de terrains,
données sismiques, interprétation des chartes stratigraphiques). 11 est cependant souvent
difficile d’évaluer cette précision car ces données sources sont rarement mentionnées ou
accessibles.

1.4. Synthese, discussion et conclusions

Ce chapitre nous a permis de revoir les caractéristiques des processus a ’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 synthese de 1’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 ’affectent a 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 1’age moyen de la lithosphere et/ou dynamique des dorsales) et la topographie
dynamique, avec des amplitudes supérieures a 100 meétres. Les variations a court terme sont
dominées par des longueurs d’onde inférieures a 1 000 km tandis que les variations a long
terme par les variations de trés grandes longueurs d’onde, supérieures a 1 000 km. L’origine
des principaux processus, quelle que soit la période de temps considérée, est donc soit
climatique, qui regroupe 1’expansion thermique, le signal postglaciaire, soit mantellique, avec
la topographie dynamique, le géoide et la divagation polaire, soit tectonique avec la
dynamique des dorsales et la variation de 1’dge moyen de la lithosphére 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, particulierement la structure rhéologique.
Comme nous I’avons discuté dans ce chapitre, il existe peu d’observations permettant de la
contraindre.

Cette synthése 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 altimétres depuis une vingtaine d’années permettent d’accéder a
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 a 1’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 a
considérer. Les mouvements verticaux actuels peuvent étre maintenant directement mesurés
grace a l'installation des réseaux GPS, méme si une couverture plus importante avec des
enregistrements plus longs sont encore nécessaires pour améliorer la précision de la
caractérisation des mouvements verticaux a I’échelle globale.

87



SUOISI[[0D SOP UOLIUO]
ISl HIUO; 3suadoa()
(L) JUSIASSIAINOJORI NP uonewsy | ua ojeuaunuod no anbruegoo| (01 < / /i 01 -/+ > e
90BJINS B[ 3p UONINIISUOINY
(L) JuawIps Sjuaupas < _
() 9p 2WINJOA Np UOlBWNSH Sap ajamoe massiedyg L / " 091+ = uonEewipIS
spneyd
anbiSojoayt amjonng sjutod sap [1URIRJAL I
(1) . sanbe|d : .
1d sap| suep sanbejd sap juswaanow| O0I < 000 1 < / 001 =/+ > / axejod uonegealq
(€D JUIWIANOW NP UOHIINISUOIIY 12 sanbnguSew sarjewouL
sap 11ed € UoNONIISU0IY
Mﬂw SJUDWINIISUI SIP UOISINAI] sonauinaein| 0L < [ oo 1< / 001 -/+ / Ip1095)
UOIIBAIDS(O,P NDJ
(o) sanbed sap sassaliA 10 ” :
6) A uonesijepowyaryderdneng| 401 0001 < 0007 > 08 + anbrweuip-aydeadodog,
anbi3ojoayt aunjonng
(s1) QI10)SIY,[ 9P UONONLISUOIIY uonesippour/saydeisoreiy| . o A1SBISOSI-0IPAY-0198[ D)
(8) anbi3o[0ayl amponng -SaIRUIN[V/SdD s 000 1 < 000 1> CERI jewi)
(sarjanior)
n mowﬂwowmmeoquMMWMmem sanbrueaoo xnea sop sanbus| 01 > / /! 0L+ > onbyuaty EW.;%“E
(s) La } S1994d so1o1adoad sap samsajy euD
© aaees
QI10JSIU,| 9P UOLONISUOIDY EUOCT/SUSLIELIOD SHIDS - ) QWISIIB)SN-01DB[D)
me asemiEhog Oy, BHRd/sual| J102Y| (01 / / 001 =/+ B,
v suornele(
() jueisixa sanbiuegdo xneajed 2
() spssed xnearerd sap uononpgng S3p SUOHEIED 10 UONEAISSAQ) 01 / 1/ 001 809 -/+ sanbiued0 xneajelq
(soesiop sap anbrweuip
assed anbiueaoo uonesijapow/Aiydeidnen no/a a1aydsoyn
va : Iues HESHPpow/ary nengs/ 01 < / /l 0ST B 001 -/+ / yasoy]
1) Joyoueld np uononpgng sanbipudew sarjewouy e[ 9p uakow a3g)
JUWISI)BISNI-0U0)II],
21220 PR, Jueps uLew | Inbyeisna
163071 18q01) NBIAIN ULIBW NBIAIN
uonedynuenb/uoneAsdsqo,p | (saguue) (ury)
SUAIIIY SIPNIILIIDUL,P I2IN0S PPN siusy | wpuo;pamenuoy (w) sopmydury SNS$aV0IJ

88



Tableau 1 : Synthese des processus a I’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) Miiller 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 a long terme, les interprétations ont longtemps été
dominées par le postulat du tout eustatique avancé par Vail et al. (1977a). Méme si elle est de
plus en plus discutée, la considération d’une origine eustatique des variations du niveau marin
observées a partir des enregistrements a 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 méme par des travaux récents, tels que Miller et al.
(2005).

Mon travail de thése se situe ainsi dans contexte ou d’une part les variations du niveau
marin représentent un enjeu socio-économique capital. La compréhension des processus a
I’origine de ses variations et leur discrimination est nécessaire pour quantifier et pouvoir
envisager leur impact sur les cotes. 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 a
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 modéles et préciser notre compréhension de ce signal.

Les travaux présentés par la suite s’inscrivent ainsi dans I’objectif d'établir des bases
de données robustes afin de contribuer a I’observation et la caractérisation de I’influence des
processus qui dominent le signal des variations du niveau marin relatif, ceci a 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 modeles climatiques prédisent une augmentation moyenne du niveau marin de 20
a 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 lithosphére est essentielle afin de prendre en compte leur contribution dans
I’estimation de I'impact de la hausse récente du niveau marin sur les cotes. En effet, leur
vitesse de variation, inférieure a 10 mm/an, peut étre du méme ordre de grandeur ou
supérieure a la vitesse moyenne de 1’augmentation du niveau marin actuelle qui est
actuellement inférieure a 3 mm/an. De plus, au-dela de cet aspect socio-économique, ils
représentent également des observations capitales pour la modélisation du signal post-
glaciaire et des applications géodynamiques telles que 1’évaluation de la rhéologie et de la
structure interne de la Terre. Comme nous I’avons discuté dans le chapitre 1, les données sont
nécessaires afin de contraindre les prédictions des modeles, dans le but de distinguer les
mouvements verticaux de la lithosphére actuels et ainsi les confronter a I’élévation du niveau
marin.

Nous présentons tout d’abord dans ce chapitre notre compilation et notre analyse a
I’échelle globale et régionale des tendances des mouvements verticaux actuels a partir des
mesures des variations du niveau marin relatif des marégraphes et des mesures du niveau
marin absolu des altimetres. L’analyse du signal de grandes longueurs d’onde extrait a 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 cotes

Cette ¢tude a fait '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 a I’échelle globale et régionale, ceci particulie¢rement afin d’identifier et
quantifier les processus a leur origine, notamment le rebond postglaciaire.

Pour cela nous avons choisi d’utiliser une méthode indépendante de 1’analyse des
données GPS qui a été d’abord développée par Mitchum (1998) : I'utilisation des données des
marégraphes et des données des altimetres. Les marégraphes étant fixés au sol enregistrent a
la fois les mouvements verticaux de la lithosphére et les variations de hauteurs d’eau par
rapport a une référence terrestre. Les altimetres enregistrent les variations absolues du niveau
marin a I’échelle globale. Ainsi en retirant les amplitudes des variations mesurées par les
altimétres a celles enregistrées par les marégraphes sur le méme intervalle de temps, il est
alors possible d’accéder a la composante des mouvements verticaux de la lithosphere.

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 a différentes études existantes utilisant la méme
méthode (e.g. Nerem and Mitchum 2002 ; Garcia et al. 1998). Elle regroupe un plus grand
nombre de données a 1’échelle globale. Cependant notre approche est plus grossiere a cause
d’une sélection moins précise des données des marégraphes qui peuvent étre 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 a
partir de la méme 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 I’ensemble de notre base de données avec ces bases de données
existantes afin d’analyser les tendances observées par I’ensemble de ces travaux combinés
aux notres. Ceci a permis de mettre en valeur des tendances de soulévement et de subsidence
similaires a 1’échelle globale. L’analyse régionale et globale des résultats de la compilation de
I’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
¢galement 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 modéles
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 a la calibration de ces modéles.
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have a magnitude smaller than 10 mmy/yr, they remain challenging to quantify and often elusive. We focus
on the quantification of global-scale VGM rates in order to identify global or regional trends. We computed

VGM rates by combining tide gauges records and local satellite altimetry, which yield a new dataset of 634

ggmﬂs' VGM rates. We further compare this database to previous studies that use geodetic techniques and tide
Croimd neeBsh gauges records in order to evaluate the consistency of both our results and previous ones. The magnitudes
Tide gauges differ by less than 5 mmy/yr, and similar subsidence and uplift general tendencies appear. Even if the asset
Satellite altimetry of our database stands in the greater number of sites, the combination of all studies, each with different
Postglacial rebound pros and cons, yields a hybrid dataset that makes our attempt to extract VGM trends more robust than any
other, independent study. Fennoscandia, the West coast of North America, and the eastern coast of Australia
are uplifting, while the eastern coast of North America, the British Isles and Western Europe, the eastern
Mediterranean Sea, Japan, and the western coast of Australia are subsiding. Glacial Isostatic Adjustment
(GIA) is expected to provide a major contribution to the present-day signal. Aside from Fennoscandia, ob-
served VGM often depart from the GIA model predictions of Peltier (2004). This either results from an under-
estimate of the model predictions or from the influence of other processes: indeed, the influence of the
geodynamic setting appears in particular along the coasts of western North America or Japan, where the al-
ternation of transform faults and subduction zones makes it possible to assign contrasted behaviours to the
local geodynamic context. Local mechanisms like anthropogenic processes or sediment compaction, also con-
tribute to VGM. This remains true for the critical cases of Venice, the Gulf of Mexico, the Ganges delta, and the

Maldives, which are particularly exposed to the current sea level rise.
© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.
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1. Introduction direct measurements of sea level change along shorelines. Tide gauges

Vertical Ground Motion (VGM) is a major issue for anthropisation
of the coastal areas that are exposed to the recent sea level rise, which
occurs at 2-3 mmy/yr on average (Cazenave et al., 2008) but that spa-
tially varies by several mm/yr. Only a good knowledge of VGM may
help to decipher their various causes and contribute to the resolution
of such a crucial societal challenge. Understanding the causes of VGM
and predicting their impacts is a possibility but uncertainty remains
large. Alternatively, a variety of techniques provides means to collect
direct observations of such processes. Matching the two approaches is
key and requires a clear view of both observations and processes.

Anthropogenic causes, active tectonics, volcanism, mantle dynam-
ics and glacio-isostatic adjustments are among the main contributors
responsible for vertical ground motion. Anthropogenic causes include
hydrocarbon or water pumping (such as in the emblematic case of
Venice, e.g. Holzer and Johnson, 1985), and sediment starvation
resulting from river diversion, irrigation, or dams (like in Bangladesh,
e.g. Johnson and Nur Alam, 1991). Because of their impact on the
morphology, the role of tectonic activity or volcanism is conceptually
straightforward at active plate margins, although it is sometimes
challenging to quantify. Last, mantle flow constantly shapes the
solid Earth by modifying the heterogeneous distribution of its inter-
nal masses. On the long-term, dynamic topography, i.e. the departure
of the Earth's surface from a static equilibrium as a response to the
viscous flow in the mantle, affects all parts of the world with a mag-
nitude that may exceed 1000 m (Gurnis, 1993; Ricard et al., 1993;
Conrad and Husson, 2009), but at slower rates than 0.1 mm/yr (e.g.
Husson and Conrad, 2006; Moucha et al., 2008). The most important
contribution in terms of rates is the Glacio Isostatic Adjustment
(GIA), which is the response of the solid Earth's surface to periods
of loading/unloading by polar caps and glaciers. As opposed to dy-
namic topography, the associated rates of VGM are high but the inte-
grated magnitude barely exceeds 100-200 m. The visco-elastic
rheology of the Earth's mantle and crust delays this response, so
that the GIA process still continues to have a significant impact. The
so-called Sea Level Equation, formerly derived by Farrell and Clark
(1976), can be used to evaluate the feedback effects of ice, seawater,
the mantle, and the lithosphere on ground elevation (Peltier et al.,
1978). On this basis, several studies have modelled and quantified
the GIA at a global or local scale (e.g., Lambeck et al, 1998;
Mitrovica et al., 2001; Peltier, 2004; Stocchi and Spada, 2007). How-
ever, the uncertainties in the rheological structure of the Earth
make it difficult to give reliable forward predictions of the GIA (see
e.g., Spada et al, 2006: Mitrovica et al,, 2011), and estimates often
vary from one study to another. Therefore, although the physical pro-
cesses that operate at all time and space ranges are rather well under-
stood, their relative contributions remain poorly known.

Measuring VGM - as opposed to predicting VGM - is not a trivial
issue either, firstly because vertical motion rates are typically smaller
than horizontal components of ground motion, often at the edge of
the resolving capacity of the current observatory techniques. Geodetic
devices are technically capable of measuring these low VGM rates, but
all are restrained by limited time-series (Nerem and Mitchum, 2002;
Ray et al, 2010). Alternatively, ground motion can be quantified by

are attached to the coasts and therefore the signal they measure is
just the difference between mean sea level variations and VGM. These
motions can thus be quantified, provided that sea level variations are
known during the time period of recording. Such correction can be cal-
culated using satellite altimetry, which only measures sea level varia-
tions (Cazenave et al., 1999; Nerem and Mitchum, 2002; Prandi et al.,
2009). The vast majority of dedicated studies are optimistic regarding
our capability of providing accurate measurements of VGM. In this
paper, we review the various databases that may lead to a reasonable
knowledge of global VGM, on the basis of previous studies that we
eventually compare to a new global analysis of tide gauges and satellite
altimetry data. Our target differs from previous works that generally
aim to quantify sea level change (often its mean rate) rather than net
ground motion. Here, our goal is to constrain VGM as a starting point
in order to directly quantify the various contributions to VGM, particu-
larly GIA. In addition, because researchers from a variety of fields com-
monly use GIA models blindly, we feel that those models need to be
critically exposed to observations. We first present previous studies
that have provided estimates of VGM and the methods they have
used. We then reappraise the VGM data sets and compare all studies.

2. Methods for quantifying the trends of vertical ground motion

In this section, we present the advantages and drawbacks of vari-
ous methods to estimate vertical ground motion (VGM) rates.

2.1. Ground motion from geodetic measurements

The VLBI and SLR networks can provide estimates of vertical
ground motion (see Heki, 1996 and Argus et al., 1999 for VLBI) but
the scarcity of the stations prevents a global analysis of ground mo-
tion from being carried out. In addition, DORIS and GPS networks
have naturally superseded these devices.

DORIS (Doppler Orbit determination and Radiopositioning by
Satellite) is based on Doppler shifts measurements on a radio-
frequency signal transmitted by ground stations and received on-
board by the DORIS receivers (Jayles et al., 2006). In turn, it indicates
the location and displacement of each of the sixty permanent ground
stations. Although primarily developed to track the Topex/Poseidon sat-
ellite, it has been proved to be a powerful tool for tectonic measure-
ments. For instance, Crétaux et al. (1998) showed that DORIS can
provide accurate velocity measurements. While Mangiarotti et al
(2001) showed that the annual vertical oscillation of the ground is
difficult to detect because of a high signal-to-noise ratio, Soudarin et
al. (1999) demonstrated that secular vertical motion could be detected
on the basis of a good agreement between DORIS and GPS estimates. In
addition, Cazenave et al. (1999) compared the vertical crustal motion
rates derived from DORIS to those from Topex/Poseidon and tide
gauges. They observed that the values were consistent; their conclusion
was further corroborated by the recent analysis of Ray et al. (2010).
However, the stations that form this geographically uniform network
are too sparse to envision a global study.

GPS (Global Positioning System) devices measure the travel time
of microwaves from a source transmitter to a receiver on the ground.
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Unlike VLBI, artificial satellites emit the signals. The amplitude of the
signal is higher, and accordingly the receiving antennas can be smal-
ler, rendering this system reasonably priced and easy to implement.
Formerly designed as a navigation aid, it has been routinely used for
more than fifteen years for horizontal tectonic applications, particu-
larly plate kinematics (e.g. Argus and Heflin, 1995; McClusky et al.,
2000). Nonetheless, the accuracy of GPS data in the vertical compo-
nent is lower. The precision is limited by the receiver and transmitter
clock errors, and by disturbances due to the travel of the wave
through the non-uniform atmosphere (e.g. see Schaer et al., 1999).
In order to overcome these issues and obtain reliable trends of VGM
rates, the time series need to be long enough to give consistent
trends. At a regional scale, many researchers have used GPS data to
determine the interseismic vertical velocity field (e.g., Aoki and
Scholz, 2003 in the Japanese islands, Vigny et al,, 2005 in southeast
Asia, and Ruegg et al, 2009 in Chile). The recent global analysis of
Bouin and Woppelmann (2010) was designed to probe the quality
of GPS vertical motion rates in supposedly stable areas by comparing
their results to a selection of neighbouring tide gauge records. They
gave predictions with GPS observations from 1997 to 2006, on the
basis of ~200 permanent stations using the same GPS solutions
(ULR3, Wéppelmann et al., 2009), produced by the ULR analysis cen-
tre consortium and expressed in the ITRF2005 reference frame. The
latest solution called ULR4 (see Santamarfa-Gémez et al., 2011) pro-
vide longer time series with a maximum of 13 years of observations
expressed in the ITRF2005 reference frame too. In order to carry out
reliable global studies, it is necessary to have more continuous re-
cords, at least decennial. Many time series are now meeting the
length requirements and dense networks are spreading. The GPS sys-
tern is thus on the verge of becoming a fundamental tool to detect
VGM at global scale.

2.2. Ground motion from records of sea level variations: discrete studies
and mean estimates

As tide gauges measurements integrate ground motion and sea
level motion, estimating VGM by combining tide gauges data and an
independent evaluation of absolute sea level may seem straightfor-
ward. But, because it requires a high level of accuracy in both the
tide gauges time series and absolute sea level change at the given lo-
cations (Fig. 1), its use remains a serious endeavour.

ATG=AG+ AS.L

One common method to calculate the net VGM is to subtract the
mean estimate of sea level change from the relative, local, sea level mea-
surements at tide gauges, which presumably only leaves the local net
VGM. The strength of this method relies on the possibility to use tide
gauges time series of different lengths and to therefore include the lon-
gest ones, which are a priori more reliable. However, this is founded on
the rather strong assumptions that absolute sea level change is uniform
at the Earth's surface and that its variation is constant over time, Satel-
lite altimetry has revealed that both assertions are erroneous to a cer-
tain extent (Cazenave et al, 2003), which renders the interpretation
of the residual signal uncertain. The subtraction of satellite and tide
gauges data was formerly used to compare the results obtained by
both devices at reference locations (Chambers et al., 1998; Mitchum,
1998, 2000). The drift of the satellite altimeters was found to be lower
than 1 mm/yr (Cheney et al, 1994; Nerem and Mitchum, 2002)
for Topex/Poseidon as well as for Jason-1 satellites (Jason's mission;
Lafon, 2005).

Bouin and Woppelmann (2010) used this method in order to com-
pare estimates of VGM, which were independently derived from GPS
time series. They opted for an estimate of absolute and uniform sea
level change across the 20th century of 1.8 mm/yr. The comparison
was established on the basis of a careful selection of 117 long (up to
20 years) and consistent tide gauges time series at presumably stable
stations. They extracted tide gauge data from the PSMSL (Permanent
Service for Mean Sea Level, Woodworth and Player, 2003) and the an-
nual and monthly sea level mean. They conclude that approximately
84% of the GPS derived estimates are compatible with the tide gauge de-
rived estimates within an error smaller than 2 mm/yr. They assumed
that the error introduced by the estimate of the mean absolute sea
level was less than the possible errors introduced by the short time of
satellite altimetry observations. We discuss this assumption below.

This method has also been applied to regional studies: Larsen et al.
(2003) focused on the Alaskan coasts; Aoki and Scholz (2003) and El-
Fiky and Kato (2006) worked on Japanese Islands. Similarly, Kuo et al.
(2008) quantified the VGM rates in Alaska, the Baltic Sea, as well as
hinterland around the North American Great Lakes. Before that,
Shum et al. (2002) and Kuo et al. (2004) used long tide gauge records
(>40 years) with a regional average sea level and a decade of Topex/
Poseidon (1992-2003) altimeter data. They estimated vertical crustal
motions around the Baltic Sea with an improved accuracy when com-
pared to earlier studies (e.g. Nerem and Mitchum, 2002).
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Fig. 1. Relationships between the relative sea level change at tide gauges AT.G., absolute sea level change AS.L given by satellite altimetry and net ground motion AG. Alt: altimeters;

T.G.: tide gauge. (1 and £2 are two different times or record.
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As noted earlier, assigning a uniform and constant value to the glob-
al sea level rise is debatable. This issue may be overcome by subtracting
instead the local sea level change, i.e. the sea level variations at the loca-
tion of the station, inferred from satellite altimetry from the tide gauge
data. The residual signal should presumably correspond to the net
ground motion. Satellite altimetry has continuously measured the sea
level over the entire surface of the oceans since 1992. The temporal
and spatial variations that are being measured appear large enough to
preclude any extrapolation. The drawback is that in order to be consis-
tent, the time series from tide gauges that collected data earlier than
1992 need to be cropped according to the period of Topex/Poseidon
and Jason satellite records. This implicitly degrades the signal by reduc-
ing the time period for which both the satellite altimetry and tide gauge
records possibly overlap to a maximum of 18 years, i.e. a short time in-
terval, when considering the uncertainties, gaps and other device relat-
ed issues. This is at odds with the conclusions of Peltier and Tushingham
(1989) and Douglas (1991, 1992, 1997, 2001), who suggest that time
series of at least 50 years of records are required to infer reliable trends
of sea level variations from tide gauges. In addition, this method re-
quires the use of satellite data close to the coasts, which are possibly
noisier than elsewhere because of the wave reflection on the coasts.
Furthermore, in order to extract a reliable residual signal that may re-
veal a tectonic, or more generally, geodynamic process, a good correla-
tion between tide gauges and satellite altimetry signals is desirable.
Prandi et al. (2009) showed that coastal sea level records at tide gauges
and absolute sea level records from satellite altimetry often present a
good correlation within 15 years of recording, but that the correlation
degrades within records spanning 10 years or less.

At a worldwide scale, this method was formerly applied by
Cazenave et al. (1999), based on the earlier work of Mitchum
(1998), which was designed to calibrate the observations from
Topex/Poseidon with tide gauge measurements. After a time series
of the differences between the two is obtained at each selected tide
gauge station, a least mean squares fit is performed to infer the rate
of VGM from the temporal derivative. Nerem and Mitchum (2002)
used daily mean sea level records from 114 tide gauges and Topex/
Poseidon data from 1992 to 2000. The time series are thus 7.5 years
on average or shorter. Due to a careful estimate of the margins of
error, they obtained results within a maximum accuracy of approxi-
mately 1-2 mm/yr. Comparable work was subsequently done by
Ray et al. (2010) who compared the tide gauge-derived VGM rates
to the rates inferred from the DORIS data, between 1992 and 2009.
However, they only considered 28 tide gauges that are geographically
close enough to the DORIS stations. This method was also applied to
regional studies (see for instance Fenoglio-Marc et al., 2004 and
Garcia et al., 2007 for the coasts of the Mediterranean and Black seas).

Thus, despite the multiple sources of bias that can make tide gauge
data sometimes, noisy, it has been seemingly proven that this method
can provide estimates of trends of VGM rates. Because of the numer-
ous data and their worldwide yet non-uniform distribution, they are
promising for global studies.

2.3. Ground motion from records of sea level temporal and spatial
variations: our global analysis

Overall, most of the above-described methods are based on a care-
ful selection of the stations. Naturally, the objective is to provide reli-
able data points, and therefore many stations are rejected. In our
approach, we instead opt for the brute force technique and rely on a
statistical evaluation of the data set. Because the data set remains al-
most raw, it has the effect of increasing the number of data points, but
none of them are relied upon individually. This is a recurrent issue for
geostatistics in general, like for instance, when inverting structural
(e.g., Angelier, 1984) or thermal (e.g. Husson et al., 2008) data, for
which the choice between the two approaches is driven by the objec-
tives of the study. Our aim is to determine the first order signal at a

global scale. For this purpose, the signal from a large data population
with large uncertainties supersedes the interpretation of a smaller
but less uncertain data population. We took advantage of the 16-year
long spatial altimeter record and rejected a few outliers (see below).
Absolute sea level change measurements were extracted from
the Topex/Poseidon (1993-2001), Jason-1 (2001-2008) and Jason-2
(2008-2009) records compiled by AVISO (www.aviso.oceanobs.com).
Satellite altimetry was corrected for inverse barometer effects (but
not tide gauges measurements).

Regarding the direct relative sea level measurements, we took
advantage of the yearly mean Revised Local Reference (RLR) compila-
tion of tide gauge records provided by the PSMSL. The stability and
reference of the stations are regularly monitored, and the PSMSL in-
forms when major events can severely modify the time series (see
www.psmsl.org for details). The use of yearly means removes the sea-
sonal variations of the sea level in the time series.

First, we only retained the data recorded during 1993-2009, i.e. the
common period of spatial altimeter and tide gauge records. Second, we
excluded the time series with durations shorter than 5 years because
they do not provide reliable sea level trends (Fenoglio-Marc et al.,
2004). Because of these time restrictions, the length of the time series
therefore varies from 5 to 16 years, with a median of 10 years. Last, be-
cause of the orbital inclination of the satellites, the data was mostly
available between —66 and 66° of latitude, thereby providing spatial
boundaries to the domain where the tide gauge data can be used.
These criteria resulted in the retention of 641 stations out of a possible
1240 stations set. AVISO supplies the maps of the monthly means of
the sea level height anomalies with respect to a seven-year mean
(1993-1999). We first computed the yearly means from those maps.
We then equally constructed yearly maps of discrete values for the
yearly means at tide gauges. We subtracted the yearly means at the lo-
cation of tide gauges, in order to retrieve the ground elevation change,
and subsequently the time series of VGM. Technically, we extrapolated
the maps of absolute sea level change using a tense spline function in
order to document sea level change at stations that fell on “continental”
cells from the grids. Because of the short distance between the station
and the nearest documented cell, it is almost equivalent to assigning
the value of the closest documented cell. Lastly, in order to obtain
VGM rates, we subsequently fit each VGM time series to obtain linear
trends. A quadratic fit was also tested but owing to the scattering, the
result was beyond the data resolution, in particular for the short time
series (the length of the time series needs to be increased for a larger
polynomial degree), and the results were sometimes inconsistent. In
short, we computed the linear regressions of the differences between
tide gauges measurements and satellite altimetry. We alternatively
computed the differences between the linear regressions of satellite al-
timetry and tide gauges time series. This solution yields very compara-
ble results, but the first option is considered more robust.

3. Results at the global scale
3.1. Global analysis of ground motion at tide gauges

The full results are given in Supplementary data. Fig. 2 shows the
trends of vertical ground motion (VGM) in map view. Tide gauges
whose records are long enough to be exploited are mainly concen-
trated in the Northern Hemisphere and only 15% of the data points
are located in the southern hemisphere. The quality of the fit (R?)
is, however, evenly distributed and no particular area presents a
high concentration of low values of R% The VGM rates range from
—49.76 to 34.92 mm/yr but 84% of the values fall within +5 mm/
yr, with an average of —0.08 mm/yr and 52% are positive. A glance
at the map (Fig. 2) reveals clear trends for given regions. Indeed, it
is possible to clearly identify uplifting regions, such as Fennoscandia,
the West coast of North America, Malaysia and the Australian East
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Fig. 2. Vertical ground motion (VGM) rates calculated in our study based on the difference between the records from satellite altimetry and tide gauge records. The colour scale is
bounded to +5 mm/yr but actual values range between — 53 and 35 mm/yr. The point size varies according to the quality of the fit (R? ranging from 0 to 0.95).

coast. We also observe subsidence, e.g. on the coasts of Western
Europe (from the British Isles to Iberia), eastern North America, West-
ern Australia and Japan (where some sites are however uplifting).

The latitudinal distribution of the VGM rates (Fig. 3, also including
earlier results described below) confirms the predominance of data
points in the Northern Hemisphere and shows that the values essen-
tially range between — 5 and 5 mm/yr. Only seven outliers (out of the
range displayed in Fig. 3) exceed 20 mm/yr (their relevance is dis-
cussed in Section 3.2). The less blurred trend revealed by the latitudi-
nal dependency of VGM rates is the high uplift rates recorded for the
high latitude regions (above 55° N). This feature is associated with
the well-identified uplift of Fennoscandia attributed to the GIA in
the aftermath of the last glaciation (Farrell and Clark, 1976; Peltier
et al,, 1978; Lambeck et al.,, 1998; Spada et al., 2006). Due to a lack
of data, it is not possible to make similar observations at high lati-
tudes in the southern hemisphere.

3.2. Comparison with other studies

In order to evaluate both the consistency of our strategy and dis-
cuss the plausibility of the results of other studies, we compared our
results with those from other methods. We focused on the analyses
of:

(1). Nerem and Mitchum (2002), who also evaluated the differ-
ences between the absolute and relative sea level change
from satellite altimetry and tide gauge records. This earlier
study is of course based on a shorter time span (1992-2001)
and a shorter database.

Garcia et al. (2007), whose method is comparable to Nerem
and Mitchum's (2002). They used data from approximately
the same period but instead focused on the Mediterranean
Sea, where Nerem and Mitchum (2002) did not include any
data.

(2).

(3). Kuo et al. (2008), who combined the regional mean sea level,
tide gauge and altimetry data, and long tide gauge records.
Ray et al. (2010), who released the latest comparison of DORIS
data with estimates of VGM rates derived from satellite altim-
etry and tide gauge records (from 1992 to 2009) for selected
data points.

Bouin and Wéppelmann (2010), who carried out a study of
global accuracy on the basis of GPS data in comparison with es-
timates of VGM rates inferred from tide gauge records and the
mean absolute sea level.

Santamaria-Gomez et al. (2011) who used the ULR4 GPS
database.

(4).

(5).

(6).

Table 1 gives the main characteristics of each study. In the follow-
ing, GD denotes the studies among those cited above that use geodet-
ic data sets (i.e. Bouin and Woppelmann, 2010; Ray et al., 2010;
Santamaria-Gémez et al., 2011), Alt-TG refer to those combining
tide gauges and altimetry measurements, as in the present study
(i.e. Nerem and Mitchum, 2002; Garcia et al., 2007; Ray et al,, 2010)
and MSL-TG indicates studies that use both local sea level and mean
sea-level data at tide gauges (i.e. Kuo et al, 2008; Bouin and
Woppelmann, 2010). Note that two studies compare the two
methods (Bouin and Wiéppelmann, 2010; Ray et al., 2010), and thus
belong to two groups. In the following tables, the numbers in italic
highlight where there are too few data to interpret correctly the aver-
age VGM rates.

Again, most of the values of the present-day vertical motions
reported by these various studies lie in the [—5; 5] mm/yr interval
(85% of the data, Table 1). The fact that amplitudes are mainly con-
centrated in this range seems therefore robust. While our results,
and to a lesser extent those of Nerem and Mitchum (2002) and
Garcia et al. (2007), present outliers, only 10 values (seven among
the complete dataset initially considered in our study and three in
the other more selective studies) are greater than 20 mm/yr or
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Fig. 3. Vertical ground motion (VGM) rates as a function of latitude, for the various
studies considered.

smaller than — 20 mm/yr. Thus, we discard these outliers in the fol-
lowing analysis. Since some of the studies that we considered are re-
gional, their geographical distributions differ. However Fig. 4, which
displays the results of the various studies grouped according to the
method they correspond to, shows that regardless of the method
considered (GD, Alt-TG, MSL-TG), the global characteristics of the
geographical distribution (e.g. the higher density of results in the
Northern Hemisphere) are similar.

Nerem and Mitchum (2002) present very few data for Europe and
Asia compared to our study, but they have more sites on the North
American West coast, South America and Africa, whereas Bouin and
Wioppelmann (2010) present less data for the North American West

Table 1

coast and Asia. Each study presents a different distribution in Australia,
but only ours has a rich enough database to show a consistent signal. In
addition, these results confirm that vertical motions are strongly vari-
able spatially. Therefore, according to the variability of the geographic
distribution and the spatial patterns of the VGM, comparing the results
from each method according to their overall average would not make
sense.

In order to properly compare the results from each method, we fo-
cused on the geographical sites that are present in both other studies
and ours (Fig. 5). It shows that the use of different calculation
methods may result in significant differences in rate estimates at
common sites. A first glance at Fig. 5 could lead to the paradoxical
conclusion that the best agreement between our study and previous
works is obtained for the MSL-TG (Fig. 5C) group (subtracting mean
sea-level from local tide gauge records) while the differences ob-
served at common sites between the present work and other studies
sharing the same methodology (Alt-TG, Fig. 5B) are obviously larger.
Comparison with geodetic data sets (GD, cf. Fig. 5A) does not lead to a
good agreement with our results (although the comparison to Fig. 5B
and C is more difficult mostly because stations with low rates are
represented). GPS data are becoming increasingly popular and it
may be tempting to give more credence to their estimate of VGM
than to any other technique. However, the careful study of Bouin
and Woppelmann (2010) suggests (i) that only long time series
yield satisfying results, and also (ii) that an accuracy of about
1 mm/yr can be expected from GPS. When comparing our results to
GPS stations colocated with tide gauges, from the most comprehen-
sive GPS database (ULR4, Santamaria-Gémez et al,, 2011), we find
that the mean difference is 0.69 mmy/yr, i.e. a value smaller than the
accuracy of VGM from GPS data (standard deviation is 0.37 mm/yr,
Table 2). Note that the departure with the smaller database of Bouin
and Woppelmann (2010) is nevertheless not as good (mean differ-
ence of 2.28 mm/yr). The good correspondence between our results
and GPS derived VGM from ULR4 suggests the methods are compati-
ble, which is encouraging, but shall not be considered as the ultimate
validation of both GPS and tide gauges estimates of VGM rates. These
three first-order observations can be further understood when a more
detailed comparison is considered (Tables 2, 3, and 4).

It is worth examining first the comparison between studies that
subtract absolute global sea level to the tide gauges records (Alt-TG)
as done in the present study (c.f. Table 3). The agreement is good
(standard deviation o of about 1.2 mm/yr) with the most recent
study of Ray et al. (2010) that used the longest time series. As
expected, for twice shorter time series (thus associated to a worse
precision of the estimates), the agreement worsens. In the case of
the global data set used by Nerem and Mitchum (2002), the standard
deviation o is about 2 mmy/yr, although the average difference value is
not negligible .The largest disagreement is obtained with the regional
study of Garcia et al. (2007): both the standard deviation and the

Characteristics of all the studies considered, including this work. (1) Nerem and Mitchum (2002); (2) Garcia et al. (2007); (3) Kuo et al. (2008); (4) Ray et al. (2010); (5) Bouin and
Wioppelmann (2010) (6) Santamaria-Gémez et al. (2011). The methods refer to altimetry (Alt), tide gauges (TG), DORIS, GPS and the mean sea level (MSL) {see text for further
details). The geographical distribution is either regional (R) or worldwide {W). tTG is the length of tide gauge time series; tAlt is the length of altimetry time series; tDORIS is
the length of DORIS; tGPS is the length of GPS time series,

Our study (1) (2) 3) (4) (5) (6)
Method Alt-TG Alt-TG Alt-TG Alt-TG and MSL  DORIS Alt-TG ~ GPS MSL-TG GPs
Geographical distribution w w R R w w w
Number of data 641 114 42 40 28 117 275
Period (yr) 1993-2009 1952-2000 1893-2001 1552-2003 1952-2009 1957-2006 1996-2008
Length of time series (yr) tTIG=5t0 16 tIG=75 tTG=9 tTG>40 ITG=>5 ITG=20 to 52
tAlt=16 tAlt=8 tAlt=8 tAlt=11 tAlt=17 IGPS=1810959 GP5=251013.0
Min/Max (mm/yr) —45.76/3492 —1531/34.11 —21.3/216 —4.5/158 —6.1/5.2 —9.1/10.77 —8.09/11.66
—13/4.8 —6.42/11.57
Percentage of data in the [-5;5] mm/yr range  84% 75% 55% 45% 93% 91% 94%
85% 94%
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Fig. 4. Maps of the vertical ground motion (VGM) rates observed (A) in our study; (B) from geodetic data compiled in Bouin and Woppelmann (2010), Ray et al. (2010) and
Santamaria-Gomez et al. (2011); (C) by subtracting tide gauge data to altimeter data study by Nerem and Mitchum (2002), Garcia et al. (2007) and Ray et al. (2010); (D) by sub-
tracting tide gauge data to an estimate of the mean sea level change, from Kuo et al. (2008) and Bouin and Wéppelmann (2010). The colour scale is bounded to + 5 mm/yr but

actual values range between — 20 and 20 mm/yr.

average difference show a poor relationship with our results, as can
be seen on Fig. 5B. As noted by Buble et al. (2010) who studied the
eastern margin of Adria, biases are likely to be largest for short time
series when restricted to geographically limited regions, wherein
interannual and decadal variations may be spatially coherent, and
thus, do not cancel by forming spatial averages. In conclusion, for
common geographical sites, the agreement between our results and
the most precise data set obtained with a similar method is good.
When compared to geodetic data (Fig. 5B and Table 2), results of
the Alt-TG group are concordant: difference between both this
study and Ray et al. (2010), on one side, and the GPS (Bouin and
Woéppelmann, 2010) and DORIS (Ray et al., 2010), on the other, pre-
sent standard deviations between 2 and 3 mm/yr (the few sites in
common between tide gauges and GPS-URL4 forbids any definitive

conclusion). Among the MSL-TG group, Bouin and Wéppelmann,
2010, is the only study with a sufficiently large number of sites com-
mon with the geodetic measurements. Interestingly, it presents a
better agreement with both GPS and DORIS measurements as
highlighted by Bouin and Wéppelmann, 2010, for GPS, but the agree-
ment is also very good for DORIS. It surprisingly confirms that the
crude assumption of a constant and uniform absolute sea level rise
for the 20th century leads to consistent results in the context of
their global study. It is difficult to envision another explanation than
a fortunate sampling bias for this result. The fact that the agreement
is not as excellent when using satellite altimetry measurements for
the Alt-TG group could be caused by uncertainties on the choice of
the reference frame (see Ray et al., 2010). Whether or not the preci-
sion of MSL-TG estimates is higher than the one of Alt-TG estimates,

Fig. 5. Comparison of VGM rates calculated in this study to those calculated with (A) geodetic data (GD, Bouin and Woppelmann, 2010; Ray et al,, 2010; Santamaria-Gémez et al.,
2011); (B) subtracting tide gauge data to altimeter data (Alt-TG, Nerem and Mitchum, 2002; Garcia et al., 2007; Ray et al., 2010); (C) subtracting tide gauge data to the estimate of
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mean sea level change (MSL-TG, Kuo et al., 2008; Bouin and Wdéppelmann, 2010).
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Table 2

Comparison of the average differences rates in mm/yr (absolute value) for the common
sites between the studies using the Alt-TG and MSL-TG method, with studies of the
geodetic data. M.D.: mean difference; o: standard deviation; Nb: number of sites in
common; NV: no value. (1) Bouin and Wéppelmann (2010); (2) Santamaria-Gémez
et al. (2011); (3) Ray et al. (2010). The numbers in italics highlight where there are
too few data to interpret correctly the average VGM rates.

Table 4

Comparison of the average differences rates in mm/yr (absolute value) for the common
sites, between the studies using the Alt-TG and MSL-TG method used by Bouin and
Wippelmann (2010) and Kuo et al. (2008). M.D.: mean difference; o: standard devia-
tion; Nb: number of sites in common; NV: no value. The numbers in italics highlight
where there are too few data to interpret correctly the average VGM rates.

Bouin and Kuo et al. (2008)

GPS (1) GPS-ULR4 (2) DORIS (3) Wiappelmann (2010)

MD. o Nb MD. o Nb MD. o Nb M.D. a Nb M.D. o] Nb
Our study 228 265 57 069 037 4 268 300 14 Our study 1.85 244 57 285 1.68 29
Nerem and Mitchum 234 265 19 227 139 B8 174 116 13 Nerem and Mitchum (2002) 213 2.58 19 517 5.95 9

(2002) Garcia et al. {2007) 521 217 2 NV NV NV

Garcia et al. (2007) 383 016 2 NV NV NV NV NV NV Ray et al. (2010) 238 0.97 r NV NV NV
Kuo et al. (2008) 1.86 NV 1 NV NV NV NV NV NV
Ray et al. (2010) 323 244 7 027 030 3 3.38 2584 2B
Bo[l;gle:]r;d Wioppelmann 1.13 1.1 117 131 106 5 197 144 7 3.3. Synthesis

a comforting result is that differences between the two data sets are
small (Fig. 5C and Table 4): these induce a standard deviation of about
2 mm/yr between our study and both Bouin and Wéppelmann (2010)
and Kuo et al. (2008).

It is important to note that the spatial extent and the amount of
common sites are different between each study. For example, the
common sites between our study and Kuo et al. (2008), for which
we obtain a good correlation, are concentrated in Fennoscandia,
while there is no common site from this region between our study
and Nerem and Mitchum (2002). As we discuss below, it is known
that Fennoscandia is uplifting fastly, which is clearly measured re-
gardless of the method used. This could explain why our study corre-
lates better with the MSL-TG group than with the Alt-TG group.

In conclusion, a rigorous assessment of the precision of the various
methods is out of the scope of the present study: the works cited
above do not belong to same groups of method (GD, Alt-TG, MSL-TG)
and they differ also in terms of data selection and the correction they
use. Therefore, it is difficult to compare the various studies: two studies
focusing on the fast uplifting Fennoscandia would yield a better agree-
ment than studies from more quiet areas, regardless of the technique
used. This is simply because of a larger signal to noise ratio. This bias
is clear when considering the correlation coefficients between the
VGM rates obtained from the different techniques (Table 5): the
best correlation is obtained when comparing our results to those of
Kuo et al. (2008), who focused on Fennoscandia. Global studies that
allow to overcome this bias yield good correlations with our results:
Ray et al. (2010), who used a similar methodology than ours, and
Santamaria-Gomez et al. (2011), who released the most comprehensive
database of GPS-derived VGM rates.

In any case, a simple statistical analysis of the various samples in-
dicates that combining these to produce a global map is reasonable,
and that the two data sets involving shorter time-series for the tide
gauge records (i.e. Nerem and Mitchum, 2002; Garcia et al., 2007)
are not as precise as the remaining values. In the following, we dem-
onstrate that the global data set resulting from the juxtaposition of
these various samples exhibit coherent geographic trends and pro-
pose a geodynamical analysis for chosen geological settings.

Table 3

Comparison of the averages differences rates in mm/yr (absolute value) for the com-
mon sites between the studies using the Alt-TG method. M.D.: mean difference; o:
standard deviation; Nb: number of sites in common; NV: no value.

Our study Nerem and Mitchum (2002)

M.D. a Nb M.D. a Nb
Nerem and Mitchum (2002) 248 2.28 76 0 0 114
Garcia et al. (2007) 420 3.80 41 NV NV NV
Ray et al. (2010) 1.16 1.15 14 2.28 1.55 13

In an attempt to identify the trends observed regardless of the
method used, we considered that a signal obtained at several sites
in our study was reliable and quantifiable only if a similarly coherent
signal was also observed in other studies.

For clarity purposes, Fig. 6 displays the interpolated median of the
VGM rates with a spline function with tension (GMT algorithm,
Wessel and Smith, 1998) for all data sets (based on a cell size of 37).
The signal is dominated by our database which includes the largest
number of measurements. It clearly shows the uplifting trends of
Fennoscandia and of the West coast of North America, as well as the
subsiding trend in Western Europe and Japan. Between 32° N and
45° N, 64% of the rates have negative values, while sites with latitudes
higher than 55° N often present a significant uplift with 74% of posi-
tive values. Fig. 6 also displays Clark's zones, with the exception of
the sixth zone, which cannot be represented on this map (coastlines).
These zones were determined by Clark et al. (1978), based on their
modelling of the postglacial rebound effects. Each zone gathers
areas that, in theory, display similar vertical motions. A straightfor-
ward observation is that the vertical motions observed by all of
these studies present significant spatial variations within a given
zone. This is discussed with more details in Section 4.

4. Results at the regional scale

In order to test if the GIA signal can be detected in the data sets, we
investigate individual groups of results corresponding to four major geo-
graphical regions: two active margins corresponding to specific geody-
namical environments (the west coasts of the Americas and Asia), and
two passive margins (the coasts of eastern America and Europe/Africa).
In particular, because GIA is presumably the dominant process, we sys-
ternatically explore the latitudinal dependency of ground motion.

4.1. Western American coasts

As few sites have been studied in South America, it is difficult to
draw any conclusion. However, the tide gauge site in Valparaiso

Table 5

Correlation coefficient between our study and Nerem and Mitchum (2002); Garcia et al.
(2007); Kuo et al. {2008); Ray et al. {2010) (DORIS and ALT-TG); Bouin and Wisppelmann
(2010) (GPS and MSL-TG); Santamaria-Gémez et al. {2011). Nb: Number of common sites.

Our study vs. Correlation coefficient Nb
Nerem and Mitchum {2002) 0.55 76
Garcia et al. (2007) 0.45 41
Kuo et al. (2008) 0.81 29
DORIS Ray et al. (2010) 0.08 14
ALT-TG Ray et al. {2010) 0.88 14
GPS Bouin and Woppelmann (2010) 0.40 57
MSL-TG Bouin and Woppelmann (2010) 0.57 57
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al. (2011) 0.64 4
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Table 2

Comparison of the average differences rates in mm/yr (absolute value) for the common
sites between the studies using the Alt-TG and MSL-TG method, with studies of the
geodetic data. M.D.: mean difference; o: standard deviation; Nb: number of sites in
common; NV: no value. (1) Bouin and Wéppelmann (2010); (2) Santamaria-Gémez
et al. (2011); (3) Ray et al. (2010). The numbers in italics highlight where there are
too few data to interpret correctly the average VGM rates.
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Comparison of the average differences rates in mm/yr (absolute value) for the common
sites, between the studies using the Alt-TG and MSL-TG method used by Bouin and
Wippelmann (2010) and Kuo et al. (2008). M.D.: mean difference; o: standard devia-
tion; Nb: number of sites in common; NV: no value. The numbers in italics highlight
where there are too few data to interpret correctly the average VGM rates.
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GPS (1) GPS-ULR4 (2) DORIS (3) Wiappelmann (2010)

MD. o Nb MD. o Nb MD. o Nb M.D. a Nb M.D. o] Nb
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Kuo et al. (2008) 1.86 NV 1 NV NV NV NV NV NV
Ray et al. (2010) 323 244 7 027 030 3 3.38 2584 2B
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a comforting result is that differences between the two data sets are
small (Fig. 5C and Table 4): these induce a standard deviation of about
2 mm/yr between our study and both Bouin and Wéppelmann (2010)
and Kuo et al. (2008).

It is important to note that the spatial extent and the amount of
common sites are different between each study. For example, the
common sites between our study and Kuo et al. (2008), for which
we obtain a good correlation, are concentrated in Fennoscandia,
while there is no common site from this region between our study
and Nerem and Mitchum (2002). As we discuss below, it is known
that Fennoscandia is uplifting fastly, which is clearly measured re-
gardless of the method used. This could explain why our study corre-
lates better with the MSL-TG group than with the Alt-TG group.

In conclusion, a rigorous assessment of the precision of the various
methods is out of the scope of the present study: the works cited
above do not belong to same groups of method (GD, Alt-TG, MSL-TG)
and they differ also in terms of data selection and the correction they
use. Therefore, it is difficult to compare the various studies: two studies
focusing on the fast uplifting Fennoscandia would yield a better agree-
ment than studies from more quiet areas, regardless of the technique
used. This is simply because of a larger signal to noise ratio. This bias
is clear when considering the correlation coefficients between the
VGM rates obtained from the different techniques (Table 5): the
best correlation is obtained when comparing our results to those of
Kuo et al. (2008), who focused on Fennoscandia. Global studies that
allow to overcome this bias yield good correlations with our results:
Ray et al. (2010), who used a similar methodology than ours, and
Santamaria-Gomez et al. (2011), who released the most comprehensive
database of GPS-derived VGM rates.

In any case, a simple statistical analysis of the various samples in-
dicates that combining these to produce a global map is reasonable,
and that the two data sets involving shorter time-series for the tide
gauge records (i.e. Nerem and Mitchum, 2002; Garcia et al., 2007)
are not as precise as the remaining values. In the following, we dem-
onstrate that the global data set resulting from the juxtaposition of
these various samples exhibit coherent geographic trends and pro-
pose a geodynamical analysis for chosen geological settings.

Table 3

Comparison of the averages differences rates in mm/yr (absolute value) for the com-
mon sites between the studies using the Alt-TG method. M.D.: mean difference; o:
standard deviation; Nb: number of sites in common; NV: no value.

Our study Nerem and Mitchum (2002)

M.D. a Nb M.D. a Nb
Nerem and Mitchum (2002) 248 2.28 76 0 0 114
Garcia et al. (2007) 420 3.80 41 NV NV NV
Ray et al. (2010) 1.16 1.15 14 2.28 1.55 13

In an attempt to identify the trends observed regardless of the
method used, we considered that a signal obtained at several sites
in our study was reliable and quantifiable only if a similarly coherent
signal was also observed in other studies.

For clarity purposes, Fig. 6 displays the interpolated median of the
VGM rates with a spline function with tension (GMT algorithm,
Wessel and Smith, 1998) for all data sets (based on a cell size of 37).
The signal is dominated by our database which includes the largest
number of measurements. It clearly shows the uplifting trends of
Fennoscandia and of the West coast of North America, as well as the
subsiding trend in Western Europe and Japan. Between 32° N and
45° N, 64% of the rates have negative values, while sites with latitudes
higher than 55° N often present a significant uplift with 74% of posi-
tive values. Fig. 6 also displays Clark's zones, with the exception of
the sixth zone, which cannot be represented on this map (coastlines).
These zones were determined by Clark et al. (1978), based on their
modelling of the postglacial rebound effects. Each zone gathers
areas that, in theory, display similar vertical motions. A straightfor-
ward observation is that the vertical motions observed by all of
these studies present significant spatial variations within a given
zone. This is discussed with more details in Section 4.

4. Results at the regional scale

In order to test if the GIA signal can be detected in the data sets, we
investigate individual groups of results corresponding to four major geo-
graphical regions: two active margins corresponding to specific geody-
namical environments (the west coasts of the Americas and Asia), and
two passive margins (the coasts of eastern America and Europe/Africa).
In particular, because GIA is presumably the dominant process, we sys-
ternatically explore the latitudinal dependency of ground motion.

4.1. Western American coasts

As few sites have been studied in South America, it is difficult to
draw any conclusion. However, the tide gauge site in Valparaiso

Table 5

Correlation coefficient between our study and Nerem and Mitchum (2002); Garcia et al.
(2007); Kuo et al. {2008); Ray et al. {2010) (DORIS and ALT-TG); Bouin and Wisppelmann
(2010) (GPS and MSL-TG); Santamaria-Gémez et al. {2011). Nb: Number of common sites.

Our study vs. Correlation coefficient Nb
Nerem and Mitchum {2002) 0.55 76
Garcia et al. (2007) 0.45 41
Kuo et al. (2008) 0.81 29
DORIS Ray et al. (2010) 0.08 14
ALT-TG Ray et al. {2010) 0.88 14
GPS Bouin and Woppelmann (2010) 0.40 57
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Fig. 6. Interpolated median of the vertical ground motion rates for all studies: our study; Bouin and Woppelmann (2010); Ray et al. {2010); Nerem and Mitchum (2002); Garcia et
al. {2007); Kuo et al. {2008); Santamaria-Gomez et al. (2011). The colour scale is bounded to + 5 mm/yr but actual values range between — 20 and 20 mmy/yr. The dashed lines
correspond to the limits of the five seminal Clark's zones (the 6th Clark's zone, superimposed on some coastlines is not represented).

(V on Fig. 7) has been included in several studies that consistently in-
dicate subsidence from —9.1 mm/yr to —2.1 mm/yr (our study, both
GPS and sea level data of Bouin and Woppelmann, 2010 and both
DORIS and sea level data of Ray et al., 2010), with the exception of
the study of Nerem and Mitchum (2002) (probably less precise due
to shorter time series), which found an uplift of 0.59 mm/yr but
with a total error of 2.26 mm/yr.

VGM are more homogeneous in North America than in Central or
South America. All studies indicate a net uplift of the sites between
41° to 60° of latitude (Fig. 7). In fact, 75% of the values are positive
and the amplitudes are higher for the sites that are located further
North, as highlighted by the median curve (Fig. 7B).

In Alaska (from 53° to 63°), we observe areas of high uplift witha
maximum of 15.8 mm/yr, but also high subsidence with a maximum
of —16.19 mm/yr. Average values are given in Table 6. 67% of the data
set corresponds to positive values. Similarly, average VGM rates for
each study are all positive. While uplift clearly dominates in this re-
gion, the standard deviations show that the values are very sparse,
which precludes the conclusion of a uniform uplift for all Alaskan
coasts. In fact, some of the sites display significant subsidence rates,
such as Sandpoint (Sa on the map), for which we obtain a subsidence
of —0.56 mm/yr. This is in agreement with Nerem and Mitchum
(2002) and Kuo et al. (2008) who also observed subsidence but at
higher rates (—7.54 mm/yr and — 4.5 mm/yr, respectively).

In the Cascadia subduction zone (41°-52°), all of VGM rates range
from —2.33 to 9.4 mm/yr. Average values are compiled in Table 6.
The results of each study are largely consistent as suggested by the
low standard deviations, and show a mean uplift rate of approximate-
ly 2 mm/yr. Only the data from Santamaria-Gémez et al. (2011) have
an average uplift rate that is lower than the others. The inset in Fig. 7A
showing this region in more details indicates four sites (labels 1 to 4,
Fig. 7) where disagreement is observed among the methods. Note
that, while some sites correspond to a significant discrepancy (e.g.

site 1: Nerem and Mitchum, 2002 report a slightly negative value,
while other studies observed uplift near this sites), other probably
fall within the precision of the methods (e.g. sites 2, 3, 4).

Overall, the northwestern American coast is clearly uplifting
(approximately 2 mm/yr for the Cascadia region) and we observed
a latitudinal signal causing a progressive increase in VGM rates for
the sites located between 40° and 60° of latitude, but also with local
subsidence. This will be discussed below.

4.2. Eastern American coasts

For the East coast of North America, we only display sites on the
Atlantic coast (the case of the Gulf of Mexico is discussed in the
conclusion). VGM rates are heterogeneous in the North, (30° N to
50° N, Eastern North America). Values range from —4.87 to
9.24 mm/yr for all of the data (in our study, there is only one outlier
site with a rate of —18.17 mm/yr). The amplitude of VGM is quite
low compared to that of the West coast of North America. The average
rates obtained in this region by various studies are grouped in Table 6.
In any case, subsidence dominates (78% of all the data are negative).
For most studies, including ours, standard deviations are high com-
pared to the average values and the results are heterogeneous. The
dominant trend seems to show subsidence (possibly with a latitudi-
nally decreasing rate for sites north of 35° N, see median curve on
Fig. 8B), but it is still difficult to identify a clear trend because results
of various studies can be contradictory. Most of the magnitudes of
vertical motion are small, which implies that the differences in the
methods used might have a greater impact on the coherency of the
results. This is also the case for Central America (from 15° N to 30°
N), where the rates are close to 0 mm/yr. The majority of the sites
in Eastern South America (25° S to 60° S) are positive (90% of data).
The uplift is more significant for sites located in the southern part.
Thus, for the American East coast, we chiefly observe weak vertical
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the transform (blue) and subduction (red}) plate boundaries; B}, as a function of latitude.

subsidence along the eastern coast of North America while the
Atlantic coast of South America seems to be dominated by uplift.

4.3. Europe and Africa

There are many sites in Europe compared to Africa, where only three
sites are usable. As shown in the map a) and chart b) (on Fig. 9), the sites
above 55° N stand out with a significant and progressive uplift, reaching
a maximum at the sites located at 65° N. This is clearly shown by
the median curve on the chart. We thus distinguished three regions:
Fennoscandia, Western Europe and the Mediterranean Sea (Fig. 10).

In Fennoscandia (Northern Europe), the values range from — 12.78 to
11.3 mm/yr. Average VGM rates in this region are compiled in Table 6.
82% of the values are positive, reflecting the well-known massive uplift
that dominates this region. Prominent uplift is focused around the Baltic
Sea and is observed by all studies, with similar amplitudes of approxi-
mately 8 mmy/yr on average. Uplift rates decrease further North in Lap-
land, within the polar circle. The average rate from Kuo et al. (2008) is
higher than in other studies; this is due to the fact that their data were
concentrated around the Baltic Sea, where uplift is the highest. The stan-
dard deviation is higher in our study than in other studies. This is due to
the geographical distribution of our data. In fact, our sites are geograph-
ically scattered and not only record the strong uplift around the Baltic Sea
but also the lower vertical motion in the South and West.

In Western Europe (from 60° to 35° of latitude), the values range
from —17.12 to 15.44 mm/yr. The average VGM rates are grouped
in Table 6. It shows that only our results and those of Santamaria-
Goémez et al. (2011) display an average subsidence rate (with differ-
ent magnitude). Although paradoxical at first, this difference is large-
ly caused by the geographical distribution of indicators used in

previous studies. For example, Kuo et al. (2008) record significant up-
lift on average, mostly because the sites they consider are located be-
tween 54° and 55° N, on the edge of the fast uplifting Fennoscandia.
We also observe uplift in this specific region. In fact, in Western
Europe, our study regroups much more data than the other studies
and those are better distributed along the coasts. An important result
from our study, absent from earlier works, is the global subsidence of
the British Isles (average of —1.58 mm/yr from our dataset, Fig. 9).

In the Mediterranean Sea (Fig. 10), subsidence dominates in the
eastern part of the Mediterranean Sea, with 58% of all of the values
being negative, whereas the western part shows VGM rates near
0 mm/yr with no predominant tendency.

There is not enough data to extract trends in Africa (Fig. 9). Howev-
er, our study and Nerem and Mitchum (2002}, Bouin and Woppelmann
(2010) and Ray et al. (2010) observed uplift rates ranging from 0.7 to
1.96 mm/yr for one site, Dakar (D on the map), which appears to be a
good estimate. Results are contrasted for the Simons Bay site (SB on
the map). Nerem and Mitchum (2002) shows subsidence, while other
studies (ie. Santamaria-Gomez et al. (2011) as well as Bouin and
Woppelmann (2010) using both sea level and GPS observations) report
a rate close to zero. Our value is intermediate. These two exemplary
sites indicate what can be considered as the typical uncertainty value
(about 2mm/yr) in our synthetic approach. Note that in regions
where the records are not so sparse, the geographical coherence of
some trends tends to visually overcome this uncertainty.

4.4. Japan

The observed rates for Japan range from —15.46 to 9.54 mm/yr.
Average VGM rates are grouped in Table 6. 65% of the overall results
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Table 6

Average rates in mmy/yr for Alaska, Cascadia, the eastern North America, Fennoscandia, Western Europe, Japan, and Australia. o; standard deviation. NV: no value. The numbers in italics

highlight where there are too few data to interpret correctly the average VGM rates.

Areas Studies Mean rates o Number of data
Alaska This paper 532 5.67 16
Nerem and Mitchum (2002) 045 9.04 15
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) 11.34 033 2
GPS Bouin and Wéppelmann (2010) 945 1.26 2
Kuo et al. (2008) 440 6.00 15
GPS-ULR4 Santamaria-Gémez et al. {2011) 5.65 428 5
Cascadia This paper 207 1.69 23
Nerem and Mitchum (2002) 277 4.0 7]
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) 1.62 2.0 6
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al. (2011) 0.56 199 10
Eastern North America This paper —1.56 348 46
Nerem and Mitchum (2002) 0.11 2.28 7
MBSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) —-1.29 0.88 12
GPS Bouin and Wéppelmann (2010) —0.93 1.45 12
Alt-TG Ray et al. (2010) 3.00 0 1
DORIS Ray et al. (2010) 0.4 0 1
GPS-ULR4 Santamaria-Gémez et al. (2011) —1.18 1.15 19
Fennoscandia This paper 1.60 n 64
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) 3.21 2n 11
GPS Bouin and Woppelmann (2010) 3.59 243 11
Kuo et al. {2008) 6.69 3.52 25
GPS-ULR4 Santamaria-Gémez et al. (2011) 351 3.04 16
Western North Europe This paper -121 436 69
Nerem and Mitchum (2002) 0.11 4.00 2
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) 0.04 0.9 11
GPS Bouin and Wéppelmann (2010) 0.05 0.74 11
Kuo et al. (2008) 1.78 0.71 5
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al. (2011) —0.14 0.81 13
w E w E w E
Japan This paper —0.84 —0.96 3.52 3.76 35 51
Nerem and Mitchum (2002) NV —1.35 NV 327 NV 7
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) —0.20 —1.96 1.82 0.70 6 4
GPS Bouin and Wéppelmann (2010) 0.58 —2.60 237 0.96 6 4
GPS-ULR4 Santamaria-Gémez et al. (2011) —0.05 —1.59 1.63 226 6 4
Australia This paper —-0.12 2,19 1.84 296 17 28
Nerem and Mitchum (2002) —341 -0.84 5.69 2.88 4 5
MSL-TG Bouin and Wéppelmann (2010) 0.85 —0.19 0.64 1.36 3 2
GPS Bouin and Wéppelmann (2010) —1.68 —0.05 31 013 3 2
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al. (2011) —-1.74 —0.14 1.24 0.50 6 3
show negative rates. Thus, subsidence seems to dominate the 4.5. Australia

Japanese coast. However, vertical motion rates are not uniform and
we can distinguish two regions subject to uplift. The region on the
northwestern part, between Hokkaido and Honshu, shows uplift
rates until 4.38 mmy/yr, as observed in our study, those of Bouin and
Wioppelmann (2010) and Santamaria-Gémez et al. (2011). The uplift
was also observed by the GPS and tide gauges observations of Aoki
and Scholz (2003) and El-Fiky and Kato (2006), but with a higher
magnitude of approximately 6 mm/yr. Similarly, we observe uplift
until 3.7 mm/yr in the region on the southeastern part, between
Shikoku and Kyushu. This is also showed in Aoki and Scholz (2003)
and El-Fiky and Kato (2006) but also at higher rates, approximately
6 mm/yr. Thus, for this region, there is no obvious latitudinal depen-
dency of the signal. However, we distinguish different VGM rates be-
tween the western and eastern coasts. The East part presents higher
rates of subsidence, with an average of —1.18 mm/yr and 69% of
the results show negative rates. The West part presents an average
of —0.52 mm/yr and 60% of the results show negative rates. Further-
more, an eastward tilt is highlighted on Fig. 11, on both the map and
the chart with the median curves. All sources suggest uplift of the
northwestern region and rapid subsidence of the northeastern region.
For the South, median curves indicate subsidence in the West and, to
a lesser extent, in the East, although median values attenuate the sig-
nal and do not allow distinguishing the uplift of the southeastern re-
gion as well as the strong subsidence near the transform fault. This
complex signal is further discussed in Section 5.3.

VGM rates for Australia are ranging from —8.54 to 11.31 mm/yr.
We distinguish clearly contrasting signals between the East and
West coasts, as showed on Fig. 12 by the median curves. The western
part is neutral to slightly subsident with an average of —0.74 mm/yr
and 49% of the results show negative rates. Conversely, the Australian
east coast is dominated by uplift at an average rate of 1.40 mm/yr;
76% of the results show positive rates. Average VGM rates are com-
piled in Table 6. All studies present average subsidence rates for the
West coast except Bouin and Wdéppelmann (2010) (MSL-TG). As for
the East, only our study indicates an average uplift rate. This discrep-
ancy might be caused by the lower number of data considered in
other studies that might thus be less representative.

5. Discussion
5.1. Summary of the main trends

Our study reveals a non-exhaustive list of long wavelength pat-
terns of vertical ground motion (VGM) that includes some robust fea-
tures (Figs. 2 and 6): (i) uplift along the western coast of North
America that increases from almost 0 mm/yr in Mexico to more
than 10 mm/yr in Alaska; (ii) subsidence along the eastern coast of
North America at about — 1.5 mm/yr (possibly showing a decreasing
trend from about —3 mm/yr in North Carolina to null in Gaspésie);
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Fig. 8. VCM rates for the eastern American coasts. A), Map view, rates value is the mean value (from all the studies) for the northeastern America; B), as a function of latitude.
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Fig. 9. VGM rates for the European and African coasts. A), Map view, D is the Dakar station, SB is the Simons Bay station, rates values are the mean values (from all the studies) for
Fennoscandia (red) and the Western Europe {blue); B), as a function of latitude. Blue contoured data in Fennoscandia is VGM computed at tide gauge stations where the satellite
altimetry record is incomplete (not included in the rest of the study).
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Fig. 10. VGM rates around the Mediterranean Sea, rates value is the mean value (from all the studies) for the subduction (blue) plate boundaries.

(iii) uplift in Fennoscandia, dramatically increasing from zero South
of the Peninsula to more than 10 mm/yr in the North of the Baltic
sea; (iv) subsidence in the British Isles (often faster than —5 mmy/yr)
and the coasts of western continental Europe (at rates lower than
—3 mmy/yr); (v) subsidence in the eastern Mediterranean (vi) domi-
nantly subsidence in Japan (up to —10 mm/yr, with a large standard
deviation); (vii) uplift of the eastern coast of Australia (~1.5 mm/yr);
(viii) subsidence of the western coast of Australia (— 1 mm/yr).

5.2. Observed ground motion and the GIA
These geographical tendencies for VGM rates can be compared to

the processes thought to be responsible for ground motion. Among
these, the Glacio Isostatic Adjustment (GIA), since it involves mantle

processes, is known to lead to a surface expression occurring at wave-
lengths that should not be shorter than, typically, the thickness of the
lithosphere. The presumed characteristic time scale is rather short
and vertical velocities are fast. It is therefore a viable candidate to ex-
plain the global trends that appeared consistently in the above com-
parisons of the various data sets.

GIA, which reflects the response of the crust to the establishment
or melting of the ice mass is well understood. The sea level equation
presented by Farrell and Clark (1976) can in theory be used to evalu-
ate the feedback effects of ice, seawater, the mantle and lithosphere
on ground elevation. However, some parameters that govern the
GIA, such as the extent and thickness of the ice sheet, the thickness
of the elastic lithosphere and the radial rheological structure of the
mantle are poorly known and difficult to constrain. In addition, the
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Fig. 11. VGM rates for the coasts of Japan. A), Map view, rates values are the mean values (from all the studies) for the Pacific subduction (blue), the eastern part between Hokkaido
and Honshu (red), the transform {blue) boundary, the eastern part Philippine subduction (red and blue) and the western part (blue); B), As a function of latitude.
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function of latitude.

modelling technique generally calls for the Green function that,
although elegant, does not account for lateral viscosity variations.
These restrictions in knowledge and modelling have a significant im-
pact on the predictions of the GIA. Our results and those of previous
studies are much more spatially variable than predictions of Clark
et al. (1978) for the six Clark's zones. Table 7, which regroups for
each study the average VGM rates into the six Clark's zones, high-
lights the departure of the former predictions of Clark et al. (1978)
from the observations. In fact, only the trends associated with zones
I, IV and V are globally in agreement with tide gauge observations.
Furthermore, VGM rates are not homogeneous in each zone with
standard deviations larger than 3 mm/yr (see Table 7). An emblemat-
ic example of discrepancy is the British Isles. Clark et al. (1978) in-
cluded this region in zone I which is associated to the strong uplift
resulting from the melting of the ice sheets, as in the Fennoscandia
or Laurentide regions. Our data set, however, shows subsidence for
the totality of the British Isles. As Peltier's (2004) ICE-5G (VM2)
model inherited from the pioneering division of Clark et al. (1978)

Table 7

(although the model has evolved since) differences can be expected
between global observations and model predictions.

ICE-5G provides estimates for VGM rates resulting from the melt-
ing of the ice cap at high latitudes since 21,000 years ago. This model
is constrained and calibrated by the most important observation on
the deglaciation history, i.e. the evolution of relative sea level history
at the continental margins since this last glacial maximum as
recorded by Holocene palaeo coast (e.g. marine terraces, beach
ridges). We directly compare our results with the ICE-5G (VM2) pre-
dictions at each tide gauge (PSMSL) location (available courtesy of
WR. Peltier at: [http://www.atmosp.physics.utoronto.ca/peltier/
data.php]). The model estimates range from —3.6 to 13.7 mm/yr,
with 87% values between —2 and 2 mm/yr. For the same sites, our re-
sults range between —20 and 20 mm/yr with 84% between —5 and
5 mm/yr. There is an average difference of 2.77 mm/yr between
Peltier's (2004) predictions and our results, with a standard deviation
of 3.01 mmy/yr for 634 data points. Fig. 13 indeed shows a contrasting
agreement: for sites located at 55° of latitude and higher, the

Average rates in mm/yr by (1) Nerem and Mitchum (2002); (2) Garcia et al. (2007); {3) Kuo et al. (2008); (4) Ray et al. (2010) (Alt-TG and DORIS); (5) Bouin and Wippelmann
(2010) (MSL-TG and GPS) and (6) Santamaria-Gomez et al. (2011) (GPS-ULR4) into each 6 Clark's zones (Clark et al., 1978). M: mean rates; o: standard deviation; Nb: number of
data. The numbers in italics highlight where there are too few data to interpret correctly the average VGM rates.

Our study (1) (2) (3) (4) (5) (6)
M a Nb M a Nb M a Nb M o Nb M a Nb M a Nb M a Nb
1{++) 031 429 136 035 208 6 NV NV NV 669 352 25 —24 0 1 238 331 23 288 342 47
—0.8 0 1 3.02 3.24 23
I (—) 0.84 4,89 80 0.13 746 20 NV NV NV 548 562 14 3 a 1 0.85 3.75 23 0.33 25 40
0.4 0 1 0.73 3.35 23
mi+) —1.04 35 110 1.7 455 10 -—-211 701 40 —45 0 1 —2.18 054 4 —021 148 25 —045 164 60
2.45 245 052 4 —069 168 25
(-] —033 375 222 -—-039 518 45 NV NV NV NV NV NV —255 423 12 —058 21 28 —-0.1 1.9 60
—007 283 12 —0.31 255 28
Vi++) 079 321 86 —088 409 32 NV NV NV NV NV NV -—016 412 10 —0.09 128 18 —032 215 52
1.67 256 10 —136 1.74 18
VI(+) —032 390 368 —027 602 45 —211 701 45 —45 0 1 —2584 504 9 —025 18 51 —0.12 206 109

0.71 34 9 —-063 23 51
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estimates and observations are consistent and have the same order of
magnitude, particularly for Northern Europe. Elsewhere, discrepan-
cies prevail; the ICE-5G predicted rates are often lower than our ob-
servations. This is clearly shown in Fig. 14, which displays the
difference between our results and the model estimates: the map
view (Fig. 14A) and the latitudinal plot (Fig. 14B) shows that cor-
rected data seldom reduce to null. Only in Fennoscandia do uplift
rates reduce to values close to zero, a point that we discuss below.
In fact, largest VGM rates are found in Northern Europe where the
existence of the striking fjords has been related to post-glacial re-
bound for long (e.g. Cathles, 1975; Lambeck et al., 1998). For this re-
gion we obtain an average uplift of 1.60 mm/yr and the average uplift
provided by the model ICE-5G is similar, at 2.30 mm/yr for the same
sites. Bouin and Woppelmann (2010) found a significant discrepancy
between their GPS observations and the model estimates; they con-
cluded that the model predictions are largely underestimated. Simi-
larly, Kuo et al. (2008) presented the same conclusion based on the
results of the earlier ICE-4G model (Peltier, 2002), with which they
obtained a discrepancy of about 3.4 mm/yr on average but for a
more restrained region around the Baltic Sea, where the uplift is

-160° -120°0 -80° -40° 0
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more significant. The regional predictive model of Milne et al
(2001), which is constrained by GPS observations and uses different
parameters from Peltier's model (2004), yields an average uplift of
5.43 mm/yr, which is higher than both Peltier's estimate and our re-
sults; however, their study only focuses on Fennoscandia where
again, uplift rates are higher. Thus for this region, our observations
and the model estimates do not contradict each other.

5.3. Departures from the GIA model

In the following, we address the discrepancies in VGM rates be-
tween our synthetic data set and various GIA models. As noted
above (see Fig. 14), these are non-negligible everywhere but in the
Fennoscandia region (used to calibrate the model) and can be attrib-
uted either to (i) the fact that the model underestimates rates in-
duced by the GIA in some regions, or to (ii) non-GIA origins of the
ground motion such as specific tectonic processes.

For the western coasts of Europe, where we observe an average
subsidence of —1.21 mm/yr, Peltier's model (2004) also predicts sub-
sidence, but rates are more uniform and correspond to lower values

VGM rates (mm/yr)

80" 1207 160 -10 0 10

-20

I T TSP POl T O PR Sl BT APl PR S IS S R

apnye

VGM rates corrected from GIA (mm/yr)

Fig. 14. A) Map view of our results corrected from the GIA model predictions of Peltier (2004). B) Comparison between our raw results {red points) and our results corrected from

the GIA model predictions of Peltier {white points).
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(—0.32 mm/yr on average for the same sites, with a standard devia-
tion of 0.42 mm/yr). The model estimates range between —0.99
and 0.7 mm/yr, which is much lower than our results, with an aver-
age absolute difference of 2.99 mm/yr. While both types of results
are consistent with each other, this indicates that the coasts of West-
ern Europe are subsiding probably partly because of GIA. Departures
of observations from the model's results can be attributable either
to an underestimate of the model (this might be the case for the
northern parts of Europe) or to other specific processes not included
in the model (this is probably the case in southern regions where
GIA effects are presumably associated with smaller magnitudes).

As noted above, in the British Isles, our results differ from Clark
et al.'s (1978) predictions but also with Peltier's most recent global
model ICE-5G (Peltier, 2004). GIA models suggest uplift in the North
and low subsidence in the South like in Lambeck's (1993) model,
while our results show subsidence in the whole region. A review
of the dataset of tide gauges of the British Isles provided by
Woodworth et al. (1999), indicates the good quality of the time series
and their consistency with the results of the tide gauges in the north-
western Europe. Our result is indeed in agreement with a recent as-
sessment of VGM rates from continuous GPS records in this region
(Bradley et al., 2009). In the latter study, the authors have conducted
a careful selection of 16 GPS sites for VGM and they have reported
subsidence in the southern region of the British Isles and only very
moderate uplift in the Scotland area (with all VGM rates smaller
than 0.5 mm/yr which lies typically in the error bars, except for the
Edinburgh station where the measured rate is 1.07 £ 0.35 mm/yr).
The authors have interpreted these results with a specific GIA
model and assessed the independent contribution of the local British
Irish ice sheet to VGM rates. Due to the relatively modest spatial ex-
tent of this ice sheet, the isostatic contribution associated to its melt-
ing is similar to the eustatic contribution from non-local ice sheet,
which renders the non-uniqueness of GIA models very acute in this
region. Other processes such as sediment compaction might also con-
tribute to the clear subsidence signal observed in the southernmost
part of this region (cf. Shennan and Horton, 2002). The improvement
of the data bases used in the present study in the next decades will
allow to distinguish between (local) GIA effects and other processes.

In the Mediterranean region, ICE-5G shows low VGM rates from
—0.69 to 0.57 mm/yr with subsidence for the western part and uplift
for the East (particularly around the Aegean Sea). This contradicts our
results and those from other studies that have measured subsidence
for the East part and no significant motions for the West. Indeed, sub-
merged archaeological sites, Holocene sedimentary record and shore-
line notches (e.g., Flemming, 1978; Van Andel and Shackleton, 1982;
Perissoratis and Conispoliatis, 2003) indicate that relative sea level
rose during Holocene and is currently rising over the Aegean domain
(Lambeck, 1995, 1996). Estimates of the cumulated eustatic and iso-
static contributions following the melting of the late Pleistocene ice
sheets are widely uncertain and range from —0.25 mm/yr to 1 mm/
yr (Lambeck, 1995; Stocchi et al.,, 2005). Stocchi and Spada (2007)
show the significant impact of the choice of different viscosity profile
and ice sheet chronologies in GIA models for this region. Furthermore,
the Mediterranean Sea is situated in a complex regime of microplates.
Thus, the discrepancies between the GIA model predictions and ob-
servations might reflect the influence of regional tectonic processes.
This is discussed in Garcia et al. (2007) where the authors interpret
the subsidence of the western coast of Greece as a consequence to
the subduction of the Adriatic lithosphere beneath the Eurasian
plate. Our results seem to confirm this explanation. The authors relate
other, more local observations to specific tectonic processes. But dis-
crepancies among the various studies are large and prevent us from
providing a definitive conclusion in the present study.

Regarding the eastern part of North America, although there is no
obvious trend, subsidence appears to dominate with an average rate
of —1.56 mmy/yr (from our study). This is in agreement with the

signal estimated by the model ICE-5G, which also predicted subsi-
dence, but with a larger average rate of —2.45 mm/yr for common
sites (average difference of 2.01 mm/yr with our results). Moreover,
our observations and those of Bouin and Woppelmann (2010),
Nerem and Mitchum (2002) and Santamaria-Gémez et al. (2011)
are much more heterogeneous, with many sites characterised by
low uplift rates. Similarly to the western coast of Europe, these results
indicate that the GIA may induce subsidence on the eastern coast of
North America; discrepancies might be due to an underestimate of
the model or to other processes.

Along the northwestern American coast (Fig. 7), we observe a lat-
itudinal dependency that is potentially due to GIA: uplift rates in-
crease at high latitudes as a possible response to the glacial
unloading of the ice caps. During the last glaciation, the ice sheet ex-
tended over all of Canada up to the southern part of the Cascadia re-
gion (Clague and James, 2002). Peltier's predictions (2004) are
however that no uplift occurs on the North American coast: for the
Alaskan region, the ICE-5G model provides an average subsidence of
— 0.28 mm/yr for the 16 sites in our study. Our results instead show
an average uplift of 5.32 mm/yr (also observed by Bouin and
Woppelmann (2010), Nerem and Mitchum (2002), Santamaria-
Gomez et al. (2011) and Kuo et al. (2008), although some sites pre-
sent strong subsidence). These records are consistent with the careful
regional study of Larsen et al. (2003) based on tide gauges data,
which seemingly attributes uplift in this region to GIA. The strong dis-
cordance with the global ICE5-G model could be caused by the low
upper mantle viscosity advocated for by Larsen et al. (2003) (about
10'° Pas, i.e., a value more than one order of magnitude smaller
than the one used in ICE5-G). For the Cascadia region, we obtained
a rather uniform uplift of 2.07 mm/yr, which is in agreement with
the results of Bouin and Woppelmann (2010) and Nerem and
Mitchum (2002). Similarly, GPS data reveals motions between —1
and 4 mm/yr for this region (Mazzotti et al.,, 2003; 2007). Peltier's
model (2004) yields a high mean subsidence rate of —1.75 mm/yr
for the 23 sites we selected in our study (leading to an average abso-
lute difference of 3.84 mm/yr between model predictions and our
synthetic database). In their model of the GIA for the Cascadia region,
James et al. (2000) obtained slight uplifting rates (less than 1 mm/yr)
that are still much lower than our observations. Thus, for the Cascadia
region, where various observations record significant uplift, the GIA
models either indicate subsidence or very small uplift values. This dis-
crepancy suggests the presence of other processes to explain the ob-
served vertical motions. This further credits the conclusion of James
et al. (2009) that GIA offers a minor contribution to the observed ver-
tical motions of Cascadia coasts. From South to North, the continental
margin is made of a succession of the transcurrent plate boundary of
the San Andreas Fault zone, Cascadia, that overrides the subducting
Juan de Fuca plate, a transform plate boundary that connects to the
Pacific subduction zone underneath Alaska. Qur results and those of
earlier works compiled in the present study highlight the different
vertical motions depending on the proximity of subduction zones or
transform faults. At the two subduction zones, observations clearly
show an uplift (the mean rate, for all Cascadia is 1.76 mm/yr from all
studies and 3.92 mm/yr for Alaska) whereas along transform faults,
low subsidence dominates (the mean rate from all studies, close to
the north British Colombia fault, is —0.92 mm/yr and —0.30 mm/yr
for the San Andreas fault zone). This effect is likely complemented by
a strong contribution of the GIA in Alaska, as shown in Larsen et al.
(2003), possibly explaining why vertical motion above the subduction
zone is larger there than in the Cascadia region.

The case of Japan is also emblematic: while the GIA model reports
a rather uniform uplift (1.21 mm/yr on average), we identified only
two uplifting regions. Other processes could be responsible for the
global subsidence of Japanese coasts. Indeed, Japan is located in a
complex geodynamic setting also involving subduction and a major
transform fault (Fig. 11). The Pacific subduction zone is associated
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with strong subsidence rates (—4.26 mm/yr on average along the East
coast of northern Japan), higher than around the transform zone
(—0.88 mm/yr). In a way, this dichotomy of subduction/transform
effects on VGM rates is similar to what we observe in the northwest-
ern American coast. However, the trends are contradictory: whereas
subsidence is observed for Japan, uplift dominates in Cascadia. This
in turn suggests that while subduction zones and transform faults af-
fect the rates of vertical motion, their effect vary from one geody-
namic setting to another. It can be expected, for example, that
temporal variations of the rate of subduction play a prominent role.
The apparent eastward tilt of northern Japan can partly be explained,
on the one hand, by the Pacific subduction zone that dragged the
eastern shore and made it subside for the last decades. On the other
hand, the uplifting western zone (the zones that are at greater dis-
tance form the subduction zone, in particular between Hokkaido
and Honshu where uplift rates reach 2.64 mm/yr), could be related
to the convergence between the Eurasian plate and the Okhotsk
plate (see Heki et al., 1999). To the South, uplift rates reach
1.59 mm/yr between Shikoku and Kyushu. Aoki and Scholz (2003)
and El-Fiky and Kato (2006) suggest a strong coupling between the
Philippine plate and the Eurasian plate to explain uplift in this area
and further North. This behaviour is seemingly opposed to that of
northern Japan. Because the two zones display contrasted yet robust
signals, a plausible explanation would invoke different coupling re-
gimes between the Eurasian plate and the Pacific and Philippine
plates during inter-seismic phases. Subsidence in the North could
be due to a strong coupling with the Pacific plate that was poorly
released during the last decades. It is thus surprising that the co-
seismic VGM due to the March 11th 2011 Sendai earthquake is chiefly
characterised by strong subsidence (Grapenhin and Freymueller,
2011). As a comparison, after the rupture of the Sunda megathrust
on 26 December 2004 coseismic uplift or subsidence were observed
(Meltzner et al, 2006), so significant change in VGM could be
expected for Japan too. Furthermore, the fact that extremely high
VGM is found at the vicinity of the Sendai earthquake makes it tempt-
ing to extrapolate the observations and envision VGM along subduc-
tion zones as an indicator of the seismic potential. Although this is
potentially promising, the contrasted behaviour between the eastern
coasts of North (subsidence) and South (uplift) Japan readily indi-
cates that the interpretation is not straightforward.

Finally, our study indicates that the Australian coasts show con-
trasting signals with its eastern part dominated by uplift and a glob-
ally stationary (or slightly subsiding) West coast. This apparent tilt
is corroborated by the actual topographic contrast: the eastern coast
is dominated by high relief whereas the western coast is lower. Verti-
cal motions anomalies were studied in earlier works based on long
term observations: Heine et al. (2010) interpreted these anomalies,
including the uplift of the eastern part, as a consequence of the time
variations of dynamic topography. Van der Beek and Braun (1999)
mentioned a magmatic underplating to explain the uplift of the
southeast Australian coast. In this regard, the present-day results
are at least compatible with long-term observations.

In conclusion, the differences between VGM rates inferred by
global GIA models and observations exceed in magnitude the uncer-
tainty associated to the latter (except for Fennoscandia, region of
large uplift caused mainly by the GIA process, but in fact often used
to calibrate GIA models). This discrepancy can be attributed for
some locations (for instance in Alaska, as proposed by Larsen et al,,
2003) to a bias in the GIA models (e.g. the used of only radially de-
pendent mantle viscosity profiles) and can be explained in some
other regions (Cascadia, Japan, Australia) by large scale tectonic pro-
cesses such as subduction, major transforms and possibly plumes. The
effect of regional geodynamic contexts is however complex: subduc-
tion zones are sometimes associated to consistent uplift (e.g. north-
eastern America) and sometimes to subsidence (e.g. North Japan).
Interestingly, the magnitude is consistently high.

6. Conclusion

We have compiled a new global database of vertical ground mo-
tion (VGM) rates from satellite altimetry and tide gauge data, with
more than 630 data points. This database groups more data than pre-
vious global databases but also takes advantage of the whole period of
sustained satellite altimetry and therefore tide gauge time series that
are long enough to be properly exploited and correlated with satellite
observations. We conducted a global and regional VGM study without
focusing on a detailed analysis of any of the sites studied. Making ac-
curate estimates for more local studies would require to individually
quantify the margins of error. This requires both a precise analysis
of satellite altimetry and an assessment of the quality of each tide
gauge time series as well as a detailed knowledge of the local process-
es that cause VGM. The confrontation of our results with the results of
six other independent studies shows that results agree relatively well
with each other, the less precise results being probably associated
with tide-gauge time series that are too short. The use of a large num-
ber of records of various origins, as well as regional tendencies that
emerged coherently from the analysis, leads us to a reasonable confi-
dence in the data set. It would be of interest to quantitatively evaluate
the resolving capacity of each methodology. However, this task is im-
peded by the sampling bias that is intrinsic to each technique. This
renders the cross-comparison difficult to interpret. Only large data-
sets (GPS-URL4, Santamaria-Gémez et al., 2011), or studies that
used a comparable methodology to ours (Ray et al., 2010) may be
compared. They indeed yield comparable results, which supports or
approach.

We showed that when the signal is strong, the induced vertical
motions were observed in all studies, regardless of the method or
data used to estimate these motions. We were therefore able to iden-
tify global or regional trends of VGM and for some regions, quantify
the magnitude. This is naturally the case for Fennoscandia, which is
affected by a strong uplift with a maximum of 12 mm/yr, consistently
detected by all techniques. The same holds true for Cascadia, with an
uplift of about 2 mm/yr on average. Clear subsidence signals are ob-
served in Western Europe, including the British Isles, and Japan. Be-
cause of the lack of data, it remains impossible to make definite
conclusions regarding South America or Africa.

These results help to identify the GIA signal. Our joint study is in
agreement with global GIA model predictions (e.g. ICE-5G, Peltier,
2004) only for Fennoscandia, thus confirming earlier conclusions
(e.g. Larsen et al., 2003; Bouin and Wéppelmann, 2010). These differ-
ences can sometimes indicate a bias in the global GIA model when ap-
plied to regions located far from Fennoscandia, but where the GIA
process is still a prominent factor of VGM. We also show the influence

Table 8
Average rates for areas of societal concern. The numbers in italics highlight where there
are too few data to interpret correctly the average VGM rates.

Region Studies Mean rates Number
(mmy/yr) of data
Venice This paper —0.87 1
Garcia et al. (2007) —0.50 1
Gulf of Mexico This paper —1.49 18
Nerem and Mitchum (2002) 1.94 1
MSL-TG Bouin and Woppelmann (2010) —2.26 3
GPS Bouin and Woppelmann (2010) —3.35 3
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al,, 2011  —2.56 7
Ganges delta
West This paper 356 5
East This paper —1233 2
Maldives This paper —2.32 2
Nerem and Mitchum (2002) —2.67 4
Alt-TG Ray et al. (2010) —1.00 1
DORIS Ray et al. (2010) —0.80 1
GPS-ULR4 Santamaria-Gomez et al. (2011) —0.26 2
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of other geodynamical processes. This is the case, for example in
Cascadia and Alaska, where subduction influences the global uplift.

More local records of VGM are also worthy of interest, for example in
regions which are known to be in a critical situation because of their ex-
posure to sea level variations. Since our study confirms that local sea
level variations largely exceed the mean sea level rise of 2-3 mm/yr
on average (Cazenave et al,, 2008), it is useful to address the issue of
sea level change in critical zones in light of all the available data.
These critical zones are chiefly located at rivers deltas, where a variety
of processes, including sediment compaction, water and hydrocarbon
extraction, meandering and variable sediment input control the vertical
movements. The complex interaction of these processes makes the net
result highly dependent on the local context and difficult to predict a
priori. Table 8 compiles the mean VGM rates for some critical zones
when data exist. Venice, which is severely exposed to anthropogenic
forcing (Carbognin et al., 2005), is most likely subsiding but the rates
vary amongst studies, and it is difficult to conclude because of the lack
of data. In the Gulf of Mexico, the 2005 hurricane Katrina hit the Missis-
sippi delta and highlighted the vulnerability of this subsiding area
(Térngvist et al., 2008). Our study and three others indicate subsidence,
whereas only Nerem and Mitchum (2002) found uplift. The mean sub-
sidence, excluding the study of Nerem and Mitchum (2002) occurs at
about — 2.4 mm/yr. In the Ganges delta, we have distinguished the sub-
siding eastern part, at the confluence of the Ganges and Brahmaputra,
from the western part, which receives less sediment than the east part
and is possibly uplifting at a few mm/yr. Only our study yields data in
this area, which doesn't ensure the reliability of the results given the
number of stations. Last, the atolls of the Maldives are immediately
threatened by sea level rise (Woodworth, 2005). Our study, which only
relies on two sites, indicates an average subsidence of —2.32 mm/yr in
agreement with other studies.

Finally, these results demonstrate the potential of these data to ex-
hibit VGM. Longer time series from time gauge records will improve
the precision of this global data set and lead to a clearer picture of
VGM rates, thus shedding light on both the GIA and internal geody-
namic processes.

Supplementary materials related to this article can be found on-
line at doi:10.1016/j.earscirev.2011.10.004.
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of other geodynamical processes. This is the case, for example in
Cascadia and Alaska, where subduction influences the global uplift.

More local records of VGM are also worthy of interest, for example in
regions which are known to be in a critical situation because of their ex-
posure to sea level variations. Since our study confirms that local sea
level variations largely exceed the mean sea level rise of 2-3 mm/yr
on average (Cazenave et al,, 2008), it is useful to address the issue of
sea level change in critical zones in light of all the available data.
These critical zones are chiefly located at rivers deltas, where a variety
of processes, including sediment compaction, water and hydrocarbon
extraction, meandering and variable sediment input control the vertical
movements. The complex interaction of these processes makes the net
result highly dependent on the local context and difficult to predict a
priori. Table 8 compiles the mean VGM rates for some critical zones
when data exist. Venice, which is severely exposed to anthropogenic
forcing (Carbognin et al., 2005), is most likely subsiding but the rates
vary amongst studies, and it is difficult to conclude because of the lack
of data. In the Gulf of Mexico, the 2005 hurricane Katrina hit the Missis-
sippi delta and highlighted the vulnerability of this subsiding area
(Térngvist et al., 2008). Our study and three others indicate subsidence,
whereas only Nerem and Mitchum (2002) found uplift. The mean sub-
sidence, excluding the study of Nerem and Mitchum (2002) occurs at
about — 2.4 mm/yr. In the Ganges delta, we have distinguished the sub-
siding eastern part, at the confluence of the Ganges and Brahmaputra,
from the western part, which receives less sediment than the east part
and is possibly uplifting at a few mm/yr. Only our study yields data in
this area, which doesn't ensure the reliability of the results given the
number of stations. Last, the atolls of the Maldives are immediately
threatened by sea level rise (Woodworth, 2005). Our study, which only
relies on two sites, indicates an average subsidence of —2.32 mm/yr in
agreement with other studies.

Finally, these results demonstrate the potential of these data to ex-
hibit VGM. Longer time series from time gauge records will improve
the precision of this global data set and lead to a clearer picture of
VGM rates, thus shedding light on both the GIA and internal geody-
namic processes.

Supplementary materials related to this article can be found on-
line at doi:10.1016/j.earscirev.2011.10.004.
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2.3. Extraction du signal a grande longueur d’onde des
mouvements verticaux actuels

Les résultats précédents ont permis d’évaluer a I’échelle globale la vitesse des
mouvements verticaux actuels, sur les cotes 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 a I’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 a partir de données réelles une estimation de ce signal, observations capitales pour
les confronter a la modélisation du signal postglaciaire, signal dominant les mouvements
verticaux actuels, et pour des applications géodynamiques telles que I’évaluation de la
rhéologie et de la structure interne de la Terre.

Ainsi I’objectif de cette partie est de tester la possibilité d’extraire le signal de grande
longueur d’onde a partir des données discretes 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 a :

- la base de données produite a 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 a des stations
GPS. Celle-ci sera nommée VGM_Compil.

Ce sont des données discretes réparties uniquement le long des cotes (VGM) ou
essentiellement sur les cotes (VGM_Compil), avec une répartition non homogene, une plus
grande concentration des données dans 1’hémispheére Nord que dans I’hémisphere Sud. Par
exemple ’Europe est mieux documentée que I’ Afrique. Ceci rend ces données peu adaptées a
’utilisation de méthodes pour filtrer le signal obtenu. De plus il n’y a pas d’incertitudes
associées a ces mesures.

Afin d’obtenir une grille réguliere 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 aprés I’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, méme tres €loignées des points de mesures, possedent 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 discretes et interpolées des mouvements verticaux actuels
de la lithosphere utilisées
(A) Base de données VGM superposée a la grille des données interpolées ; (B) Base de données VGM_Compil
superposée a la grille des données interpolées. Il est a 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 sphere,
permettant ainsi la réalisation de calculs sur ces champs et leur visualisation. L’amplitude des
signaux a la surface de la Terre peut étre décrite par les harmoniques sphériques de surface

Ylm (0, (0), d’ordre m et de degré [ (avec € et ¢ respectivement la colatitude et la longitude
d’un point donné sur la sphere), avec :

A]" est une constante définie par la normalisation ; P est la fonction de Legendre.

Nous avons utilis¢ le logiciel gratuit SHTOOLS développé par M. Wieczorek
(http://shtools.ipgp.ft/) qui fournit de nombreuses routines qui permettent d’effectuer des
développements et reconstructions avec les harmoniques sphériques. Ainsi, a partir de nos
bases de données interpolées, le signal est décomposé avec les harmoniques sphériques pour
chaque point de la sphére puis ensuite reconstruit. Le signal est alors filtré en choisissant le
degré maximal voulu pour la reconstruction, les degrés (/) faibles correspondant aux grandes
longueurs d’ondes (A= Circonférence de la Terre/l).

Les données ayant ét¢ au préalable interpolées, les points de la grille éloignés des
points d’appuis ou contraints par peu de données ne doivent pas €tre pris en compte. Pour cela
un masque a €té construit de telle sorte qu’il soit dépendant de la répartition des données afin
de ne faire apparaitre 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 a une distance D
inférieure ou ¢égale a la longueur d’onde caractéristique du degré [ 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 fagon 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 méme pour le degré 15. Ainsi, la limite de 5 semble étre 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
¢levée pour les faibles degrés) est plus ou moins importante. Leurs spectres suivent alors des
lois du type 1% a 11 jusqu’a un signal homogene qui est caractérisé par une contribution
équivalentg des grandes et petites longueurs d’onde, soit présentant un spectre qui suit une loi
de type 1/I".
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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 =10, associés a un masque avec n=3 (4), n=5 (B),
n=38 (C), n étant le nombre de voisins minimum choisi ; (D), (E) et (F) résultats de la reconstruction jusqu’au
degré 1=15, associés a 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 a reconstruire un signal connu dans sa totalité a 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//* (figure A).
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Figure 45 : Signal reproduit a 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/F° ; (C) : échantillonnage du signal
synthétique aux sites de la base de données réelles VGM_Compil ; (D) : interpolation a partir des données
discretes synthétiques ; a) a f) reconstructions produites avec les harmoniques sphériques, tronquées aux degrés
dela32.
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Afin de reproduire le méme type de distribution des données que la distribution des
bases de données, des données discretes sont extraites du signal synthétique aux mémes sites
que ceux des bases de données réelles, tel qu’il I’est illustré sur la figure (C). Ensuite le méme
processus est appliqué, a savoir I’interpolation de ces données discrétes qui produit le signal
figurant sur la figure (D). Des différences sont a 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’apparait que sous forme de liseré pour le signal complet. De méme 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 a [I’échantillonnage puis a
I’interpolation. Ceci illustre le cas de I’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 grace aux modeles, a
partir de points de mesures. Par la suite la reconstruction jusqu’a un degré / donné des signaux
synthétiques complets sera comparée a 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) a f). Il est possible de remarquer
que pour I=1 (figure f), seul le disque violet central n’est pas représenté. Les autres couleurs
sont présentes de facon presque identique que celles du signal interpolé, avec cependant un
bleu moins foncé par rapport a celui de la couronne du signal interpolé. Le disque central
violet apparait légerement pour les degrés jusqu’a 1=2 (figure e), devient clairement
identifiable pour I=4 et a une magnitude similaire a celle du signal interpolé a partir de 1=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 1=16. La figure a) qui représente la
reconstruction jusqu’au degré 32 est identique a 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’a des degrés plus ¢€levés, ici pour I=16. De plus le signal
d’origine est construit avec une forte contribution des faibles degrés, inférieurs a 10 (spectre
de la forme 1/I%), 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’a un degré [, 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 1/1 4 1/I* (figures a a d) avec les signaux synthétiques
qui ont été échantillonnés (figures e a h).

Le choix d’une reconstruction jusqu’au degré 10 est motivé par le fait que le signal
postglaciaire est supposé é&tre caractéris€é par les grandes longueurs d’ondes, avec des
soulevements sur des distances supérieures a 1 000 km, comme il I’est calculé par les
prédictions des modeles de Paulson et al. (2007) (figure 47) ou de Peltier (1994), par exemple
pour la Fennoscandie et I’Amérique du Nord. Parmi ces deux modeles 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 a partir de différents spectres, et celles des signaux
synthétiques interpolés.

Figures de a) a d) : signaux synthétiques complets, produits a partir de spectres décrivant une loi de 1/1° al/ P,
illustrés sur la colonne la plus a droite. ; de e) a h) : signaux synthétiques qui ont été obtenus apres
échantillonnage des signaux complets puis interpolation. Les zones noires correspondent a [’application du
masque présenté précédemment (figure 44).
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Figure 47 : Vitesses des mouvements verticaux de la lithosphere : signal postglaciaire
issu du modéele de Paulson et al. (2007)

Sur la figure 46, il est possible d’observer que pour les signaux construits a partir d’un
spectre du type 1/° (figures d et h), signifiant une méme 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 a partir d’un
spectre du type 7 (figures ¢ et g), intégrant une contribution un peu plus importante des
grandes longueurs d’ondes, mais il est tout de méme trés difficile d’observer une
ressemblance claire. La correspondance entre les deux signaux est plus satisfaisante pour un
spectre du type 1/1' (figures b et ) et elle I’est clairement pour des signaux produits a partir
d’un spectre du type 1/I* (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 méme résultat qu’un filtrage du signal d’origine complet,
ceci a condition que son spectre soit du type 1/F. La figure 48 permet de visualiser ceci en
2D, schématiquement. Deux cas sont représentés : le premier (figure A) correspond a un
signal complet qui est caractérisé par une contribution égale des grandes et petites longueurs
d’ondes, superposé a un signal de grandes longueurs d’ondes. Lorsque le signal est
¢chantillonné 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 deuxiéme cas (figure B) correspondant & 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 a partir des
données interpolées, proche de celui issu du signal complet, pour un filtrage favorisant les
grandes longueurs d’ondes.
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Signaux d'origine:

= Signaldegrande = —— Signal complet ® Echantillonnage
longueur d'onde du signal complet
Signaux reconstruits :
= = Anpartirdusignal = = A partir des données
complet discretes

Figure 48 : Comparaison schématique d’un signal caractérisé par un spectre de type 1’ et

I et de la possibilité de leur reconstruction 2 partir de leur échantillonnage
(A) représente le cas d’un signal complet caractérisé par un spectre de type 1/1°, 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 discrétes utilisées dans le cas ou le spectre
du signal est plus proche du type 1/F que du type 1/1°3, 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 1=2, ce qui signifie que le plus petit détail sur la
sphére a une longueur d’onde de 20 000 km, a I=20 correspondant a 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 I’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 a des degrés plus ¢élevés. En effet, pour les figures (A) et (F)
dont le filtrage jusqu’au degré 2 conduit a figurer uniquement les trés grandes longueurs
d’onde, au minimum de 20 000 km, les mouvements observés ont une vitesse maximale de -2
a 2 mm/an et seules deux grandes régions se distinguent par des tendances différentes.
L’Amérique du Nord, I’ Antarctique, le Nord de I’Amérique du Sud et le Nord Est de I’Asie
présentent un soulévement pour les deux bases de données. Celui-ci s’étend également sur
I’Europe et la presque totalité de 1’ Asie pour la base de données VGM_Compil et sur la quasi-
totalité¢ de I’Amérique du Sud pour la base VGM. La totalité de I’ Afrique, le Sud de I’Asie et
I’ Australie sont en subsidence selon les résultats des deux bases de données. Cette subsidence
s’étend, pour la base VGM, a I’Europe et I’Ouest de 1’Asie. Le filtrage jusqu’a un degré un
peu plus élevé, 1=5 (figures B et F) correspondant a des longueurs d’ondes supérieures a 8 000
km, permet de distinguer des mouvements sur des régions plus restreintes avec des amplitudes
supérieures, allant jusqu’a 5 mm/an pour le Canada, pour les deux bases de données, a -5
mm/an pour le Sud de la Méditerranée/ Nord de I’ Afrique mais représenté uniquement par la
base VGM. L’Indonésie et 1’Australie présentent des tendances différentes des résultats des
figures (A) et (E), avec un soulévement 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 soulévement ou
subsidence se distinguent clairement, avec des amplitudes plus ¢élevées, supérieures a 5
mm/an pour 1I’Alaska (base VGM) et la baie d’Hudson (VGM_Compil) et de ’ordre de -5
mm/an pour I’Est de la Méditerranée par exemple (pour les deux bases de données). Il est a
noter pour cette région qu’une seule zone en soulévement était observée a I’Est sur les
résultats de la figure (B) alors que deux sont distinguées sur la figure (C), a ’Est et a ’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 a 1I’Ouest est présente. La cote
Est des Etats-Unis est clairement en subsidence avec une vitesse autour -1 a -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 méme la Fennoscandie apparait en soulévement
avec une vitesse d’au moins 2 mm/an pour les deux bases de données alors que sur la figure
(B) (base VGM et I=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
mémes zones distinguées avec le filtrage jusqu’au degré 10, sont représentées de fagon
similaire, avec le méme ordre de grandeur pour les vitesses et les mémes tendances au
soulévement, telles que pour 1’ Alaska, la baie d’Hudson, la Fennoscandie ou encore le Sud et
le Nord-Ouest de I’Amérique du Sud, de méme que les tendances a la subsidence telles que la
cote Est des Etats-Unis et les régions en forte subsidence en Méditerranée. En revanche
I’ Australie présente un signal différent avec des zones a 1’Ouest en subsidence et une partie
Est clairement en soulévement. De méme en Indonésie le soulévement est beaucoup plus clair
et localisé, avec une amplitude plus élevée.
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Base de données VGM Base de données VGM_Compil

Vitesse des mouvements verticaux (mm/an)

Figure 49 : Résultats de la reconstruction produite avec les harmoniques sphériques
jusqu’a différents degrés a partir des bases de données discrétes VGM (colonne gauche)
et VGM_Compil (colonne droite)
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Ainsi d’apres ces résultats, quelques différences existent entre les signaux des deux
bases de données, notamment a I’Est de la Méditerranée ou encore la présence au niveau de la
baie d’Hudson d’un soulévement 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 étre tout de méme distingué, en particulier a 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 modéle
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 modeles du signal postglaciaire, montrent des régions
caractérisées par des soulevements 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 soulévement, jusqu’a 10 mm/an
actuellement. Par exemple pour la Fennoscandie, ceci a été évalué a partir de différentes
mesures, par exemple par le réseau GPS BIFROST (Milne et al. 2001) et prédit par différents
modeles que ce soit a I’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 méme
pour la baie d’Hudson, les prédictions des deux modeles globaux (Peltier 2004 ou Paulson et
al. 2007) et, localement, notamment Tarasov and Peltier (2004), montrent un soul¢vement
important, jusqu’a 10 mm/an, ceci en accord avec les observations (eg. Sella et al. 2007),
méme 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 1=10)
le soulévement de la baie d’Hudson ne peut étre clairement identifi¢ en raison du manque de
données, en revanche un fort soulévement au niveau de I’Alaska est représenté. Celui-ci
n’apparait pas pour les cotes Nord sur les modeles globaux de Peltier (2004) et Paulson et al.
(2007) mais un soulévement de I’ordre de 1 a 2 mm/an est estimé au Sud de 1’Alaska. Ceci a
¢été discuté précédemment dans la partie 2.2, ou il a été noté que 1’étude locale de Larsen et al.
(2003) a montré que cette région est dominée par un soulévement identifié comme le résultat
du signal postglaciaire, avec un soulévement pouvant atteindre 10 mm/an, ce qui est observé
dans nos résultats pour le filtrage 1=10 a partir des deux bases de données, mais de fagcon plus
localisée pour la base VGM. Pour ce qui est du Sud de I’Amérique du Sud, proche de la
calotte Antarctique, les deux modeles globaux montrent un soulévement jusqu’a 2 mm/an, ce
qu’il est possible d’observer de facon localisée sur cette région uniquement a partir de la
reconstruction jusqu’au degré 10. Pour I’Australie, les prédictions des modeles différent des
résultats des deux bases de données, quel que soit le degré de reconstruction. En effet les
modeles prévoient une faible subsidence localisée sur les cotes et ’intérieur du continent, or
les résultats du filtrage au degré 10 présentent, pour les deux bases, un soulévement en
particulier pour le Sud Est ou celui-ci atteint plus de 1 mm/an.

Les régions ¢loignées des anciennes calottes, telles que la cote Atlantique des Etats-
Unis ainsi que la région des Caraibes, les cOtes Méditerranéennes ou encore les cotes
Atlantiques de I’Europe, présentent, d’apres les modeles globaux, un signal différent de celui
des régions anciennement englacées, caractéris¢ par une faible subsidence de I’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 modeles globaux de Paulson et al. (2007) et de Peltier (2004) montrent une
subsidence des cotes de moins de 1 mm/an sauf pour la partie Est pour laquelle ils proposent
un soulévement de moins de 1 mm/an. Ces résultats ont contribué¢ a considérer que le signal
postglaciaire a une faible contribution aux mouvements verticaux actuels observés a partir des
mesures GPS ou des marégraphes et mesures altimétriques (méthode présentée dans la partie
2.2), a savoir une subsidence pouvant étre élevée (Fenoglio-Marc et al. 2004 ; Garcia et al.
2007). D’apres 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 a
I’Est, ou les modeles globaux estiment un soulévement. Cette différence entre les
observations et les modeles pourrait alors provenir de mouvements verticaux purement
tectoniques qui viendraient alors s’ajouter au signal de grandes longueurs d’onde postglaciaire
comme 1l I’est suggéré par Garcia et al. (2007) et discuté dans la partie 2.2. De nombreux
travaux sont consacrés a 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 I’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 facon
importante dans ces régions ¢€loignées des anciennes calottes suivant les parameétres utilisés
pour les mod¢les, notamment le choix du profil de viscosité. Ceci est le cas pour la cote Est
des Etats-Unis, la Méditerranée et les cotes Atlantiques de I’Europe, pour lesquelles les
tendances peuvent varier, montrant, pour la méme région, un soulévement ou une subsidence
selon le profil de viscosité choisi. Les deux modeles globaux montrent une 1égére subsidence
pour la cote Est des Etats-Unis, signal qui est clairement observé pour une reconstruction
jusqu’au degré 10 pour les deux bases de données, de méme que pour les cotes Ouest de
I’Europe, estimée également par I’étude locale de Lambeck (1997).

Ainsi, d’apres ces résultats, il est possible de constater que c’est a partir du degré 10,
soit une longueur d’onde de 4 000 km, que le signal obtenu a partir des deux bases de données
correspond le plus a celui attendu du signal postglaciaire, avec notamment le soulévement de
la Fennoscandie, de la baie d’Hudson, de I’Alaska et au Sud de I’Amérique du Sud, méme 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 1’ordre
de 4 000 km et que ces résultats fournissent une estimation a 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 modeles dans ces mémes 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 refletent donc pas le signal postglaciaire de grande longueur
d’onde que subissent I’ensemble des surfaces continentales. Il est possible cependant de
comparer ces résultats avec les prédictions des modeles extraites le long des cotes avec le
méme type d’échantillonnage correspondant a la répartition des données que nous avons
utilisées. La figure 50 présente le signal que nous avons obtenu a partir de la reconstruction
réalisée avec les harmoniques sphériques, jusqu’aux degrés 5, 10 15 et 20 mais représentés
uniquement le long des cotes.
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Figure 50: Résultats de la reconstruction produite a 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 cotes.
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 a celles
du signal global; inversement la couleur bleue indique quelles sont plus faibles que celles du signal global.
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Afin de comparer ces résultats avec les prédictions du modele de Paulson et al. (2007)
le long des cdtes, nous avons appliqué, a ces prédictions, le méme 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’a différents degrés. La figure 51 permet de représenter la différence, le
long des cotes, des résultats de ce signal qui a été¢ au préalable échantillonné, interpolé puis
reconstitué et ceux obtenus a 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) a savoir I’ Antarctique, I’ Amérique du Nord, particulierement la baie d’Hudson et le
Groenland, et la Fennoscandie. Ces différences n’excedent pas 6 mm/an. La reconstruction
jusqu’au degré 5 montre des différences plus faibles que pour les degrés supérieurs a 10. Pour
I’ensemble des reconstructions aux différents degrés, ces résultats montrent que
I’échantillonnage du signal global semble conduire a une sous-estimation des vitesses par
rapport a celles des reconstructions du signal global. Ceci n’est cependant pas vrai pour la
baie d’Hudson et 1’Antarctique pour les degrés supérieurs a 10. Ces régions sont a la fois
caractérisées par des vitesses ¢levées de souleévement mais également par un échantillonnage
plus faible que d’autres régions, telles que la Fennoscandie ou le soulévement est également
important. Un signal avec des vitesses tres élevées et contraint par peu de points de mesures
semble alors conduire a 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 cotes
entre le signal obtenu a partir d’un échantillonnage préalable et celui obtenu a partir du signal
global.

Ces résultats permettent de montrer qu’il existe, pour I’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 a 0,79 et les pentes des droites
de régression ne sont pas inférieures a 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 trés bonne corrélation avec un
coefficient de corrélation a 0,89 et une pente a 0,66.

129



I R a L L L

50 50 0.81 0.6 -|
30 081 0.62

25 0.79 0.61 -
-+ 20 0.81 0.64

40 15 0.82 0.64 —

4+ 10 089 0.66
+ 5 091 099

20

10—

Signal échantillonné (mm/an)

S NI A T IR N T NS
-10 0 10 20 30 40 50

Signal global (mm/an)

Figure 52: Corrélation, le long des cotes, 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.
[ : 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 a partir
de notre base de données discrétes peut étre représentatif du signal global que cette base de
données discrétise. La reconstruction jusqu’au degré 10 de notre signal obtenu a partir de ces
points de mesures peut donc étre représentative du signal postglaciaire le long des cotes.

2.4. Conclusions

Le travail présenté dans ce chapitre nous a permis de quantifier les vitesses des
mouvements verticaux le long des cotes a I’échelle globale et régionale a partir de notre base
de données réalisée avec les mesures du niveau marin par les altimétres et les marégraphes. A
partir de ces résultats nous avons pu mettre en évidence les processus dominant la
déformation de la Terre solide a court terme. Nous pouvons conclure que le signal observé est
le résultat de I’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 a 4 000 km, telles que le rebond postglaciaire. Nous avons également pu mettre en
¢vidence que ces processus engendrent des mouvements verticaux dont les vitesses de
variation peuvent étre localement du méme ordre de grandeur, supérieures a + 1 mm/an. Pour
certaines régions le rebond postglaciaire peut engendrer des vitesses plus importantes,
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supérieures a +10 mm/an. La vitesse de la hausse récente du niveau marin global est
inférieure @ 3 mm/an mais elle n’est pas uniforme et peut ainsi varier de + 20 mm/an. Ces
vitesses sont donc du méme ordre de grandeur que les vitesses de variation des mouvements
verticaux actuels. L’inondation des cotes est ainsi dépendante a la fois de ces variations du
niveau marin mais également de celles des mouvements verticaux le long des cotes. Ainsi
nous avons mis en parallele 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 altimétres. Le signal reconstruit jusqu’au degré 20 permet de traduire
I’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.
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Figure 53: Estimations des vitesses d’inondation actuelle des cotes
Ces résultats ont été obtenus a 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 altimetres (source: AVISO) (b).
Pour ces deux cartes, I’échelle de couleur permet de faire correspondre la couleur rouge aux tendances au
soulevement pour les mouvements verticaux et a la hausse du niveau marin pour les mesures des altimétres,
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 a l’émersion des cotes tandis que le bleu traduit une
tendance a l’inondation.

A partir de ces estimations, il est possible de constater que les cotes australiennes, et
celles de I’ensemble des iles au Nord de I’Australie, ainsi que les cOtes orientales de la
Meéditerranée, seraient les plus exposées a la hausse du niveau marin, avec des vitesses
d’inondation importantes, pouvant étre supérieures a 10 mm/an. A I’inverse, les cotes Ouest et
Nord-américaines ainsi que les cotes Nord-Ouest de I’Amérique du Sud semblent les moins
exposées, avec une tendance a I’émersion jusqu’a 8§ mm/an.

131



Comme nous I’avions discuté dans la premiére partie de ce chapitre, notre base de
données des mouvements verticaux ne permet pas d’accéder a 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 méme, la méthode de Kuo et al.
(2008) qui permet d’évaluer les mouvements verticaux a partir des données des marégraphes
et des satellites en tirant profit des enregistrements longs des marégraphes serait intéressante a
utiliser a ’échelle globale mais elle est difficile & mettre en place sur une telle échelle. Enfin,
I’augmentation a venir de la durée des séries temporelles des altimétres, des marégraphes et
des GPS, pourrait permettre également de préciser 1’estimation des vitesses d’inondation. La
démarche que nous avons présentée dans ce chapitre peut ainsi représenter une opportunité
importante pour la calibration des modeles du signal postglaciaire mais également pour la
quantification des mouvements verticaux de la lithosphére face a 1’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 [I’amplitude et la cause de ce maximum font encore 1’objet de
discussions dont I'examen semble remettre en cause 1'hypothese 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 trés locales (Wilson, 1991), régionales (Pindell
and Tabbutt, 1995) ou globales (Smith et al., 1994). Les résolutions temporelles choisies sont
¢galement variables, certains travaux ayant choisi une basse résolution en caractérisant
I’ensemble du Crétacé inférieur ou supérieur, d’autres a plus haute résolution permettent de
définir I’état du niveau marin sur un intervalle de temps beaucoup plus restreint (Villamil and
Arango, 1998). De la méme fagon, 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'empic¢tement continental,
l'analyse des variations de faciés sur une section ou encore la stratigraphie séquentielle. Ces
trois méthodes sont imparfaites car, si les deux premieres sont fondées sur des
enregistrements parcellaires, la troisitme convoque des hypothéses parfois grossicres sur les
modalités de dépot.

Dans I’objectif de tester I’existence d’un signal synchrone du maximum eustatique
durant le Cénomanien-Turonien, nous avons choisi de réaliser, a partir de données
stratigraphiques, des reconstructions paléogéographiques a 1’échelle globale a I’Albien, au
Cénomanien et au Turonien, ceci en faisant systématiquement état de ’origine et la qualité
des données sur lesquelles nous nous sommes appuyées.

Tout d’abord, afin de comprendre les origines et les arguments des débats sur le
niveau marin au Crétacé, la premiére partie de ce chapitre est consacrée a 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 I’Albien au Turonien : contexte
eustatique, géodynamique et climatique

3.1.1. Variations eustatiques de I’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.
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Figure 55 : Estimations de I’amplitude eustatique au cours de I’Albien, Cénomanien et
Turonien
A gauche : charte eustatique de Haq et al. (1987) issue de Hardenbol et al. (1998) ; a droite : courbes
eustatiques de I’Albien au Turonien, regroupées dans Miiller et al. (2008).
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Si de multiples sources convergent pour confirmer I’existence de ce haut niveau
marin, la détermination de son amplitude différe suivant les travaux, comme il est possible de
le constater sur la Figure 53 (figure de droite). Elle va de 50 a 300 m au-dessus du niveau
marin actuel selon les différents travaux. Le tableau ci-aprés (tableau 2) regroupe les
différentes estimations de I'amplitude du maximum eustatique qui a été faite suivant les
différents travaux, en précisant la méthode qu’ils ont utilisée.

Référence égl)phtude Méthode Localisation des données

Vail etal,, 1977; . Répartition mondiale;

Haq et al,, 1987 250 Onlap cotier Pas de précision sur localisation

Haqetal, 2005 |300 Onlap cotier Plaque Arabe

Harrison, 1990 150 Emp_letement Cartes. paléogéographiques
continental mondiales

Bond, 1979 80 4200 Emp_letement Cartes_ paléogéographiques
continental mondiales

Watts et al,, 1979 | 110 Backstripping New Jersey; Scotia

Sahagian etal, 50280 Backstripping Plateforme Russe; Nord Sibérie

1996

Miller et al., 2005 |50 a 70 Backstripping New Jersey

Tableau 2 : Estimations de I’amplitude du maximum eustatique durant le Cénomanien-
Turonien suivant les différents travaux existants

Ceci permet de mettre en évidence ’écart important qu’il existe entre les différentes
estimations, suivant la méthode utilisée. Il existe jusqu’a 200 m de différence entre
I’estimation de Hagq et al. (1987) réalisée a partir de I’onlap cotier et celles de Miller et al.
(2005) et de Sahagian et al. (1996) faites a partir du backstripping sur la marge du New-
Jersey et de la plateforme russe respectivement. Les estimations réalisées a partir de
I’empiétement continental sont également environ 50 a 100 m (Bond 1979 et Harrison 1990
respectivement) plus faibles que I’estimation de Hagq et al. (1987).

La partie suivante est consacrée a confronter ces écarts sur les observations avec les
processus évoqués pour expliquer ce maximum eustatique durant le Cénomanien-Turonien.
Elle est donc consacrée a une revue des différents processus envisagés en précisant la
contribution relative de chacun a I’amplitude de ce maximum eustatique.

3.1.2. Hypotheses existantes sur les processus responsables

3.1.2.1. Contexte géodynamique

Les estimations de I’4ge de la crolte océanique, a 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 I'ouverture de plusieurs
océans : ’océan Atlantique Sud, I’océan Indien, I’océan circum-Antarctique et la poursuite de
I’ouverture de ’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 a I’actuel
(figure 56).

=
i?-;__,,:r

Paleoelevation

0] 1.5-2 km

] Continental I:l Shallow marine
subsiding area subsiding area

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 1’dge moyen de la lithosphére océanique, du volume et de la longueur
globale des dorsales engendrent une variation du volume des bassins océaniques conduisant a
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 apparait étre un
candidat idéal pour expliquer ces variations observées. Cependant il y a un débat sur le ou les
parametres a 1’origine de la variation de volume des bassins océaniques au cours du temps et
ainsi de I’amplitude du maximum eustatique durant le milieu du Crétacé. Une augmentation
de la vitesse moyenne des dorsales durant le Crétacé moyen aurait pu étre envisageable pour
expliquer '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, I’existence de ’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 méme, 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 I’age 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 age moyen de la lithosphere océanique, inférieur a 1’dge moyen actuel, peut
conduire a 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 lithosphére océanique et contribuer ainsi a ’augmentation du niveau marin eustatique
durant cette période, de I’ordre de 100 + 50 m (Heller and Angevine 1985 ;Cogné et al. 2006 ;
Cogné and Humler 2008). Récemment Seton et al. (2009) suggérent que, durant le milieu du
Crétacé, I’augmentation du niveau marin eustatique s’explique par la contribution a la fois
d’une augmentation de la vitesse d’expansion et d’un rajeunissement de 1’dge moyen de la
lithosphere suite a la dislocation de la Pangée.

Les estimations de I’impact d’une variation du volume du bassin océanique global sur
le niveau marin eustatique, soit a cause de la dynamique des dorsales, a un rajeunissement de
la lithosphere océanique ou une contribution des deux, sont du méme ordre de grandeur
suivant les travaux, a savoir de I’ordre de 100 a 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 ; Miiller et al.
2008). Suivant ces estimations, ce processus expliquerait alors 40 a 60% de I’amplitude du
maximum eustatique déterminée par Haq et al. (1987) et 100% de 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 (Miiller et al., 2008) mais la
mise en place de plateaux océaniques durant le Crétacé a possiblement contribué¢ a
I’augmentation du niveau marin de I'ordre de 60 m a 100 m pour le milieu du Crétacé
(Hardebeck and Anderson 1996 ; Miiller 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 I’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 ’amplitude des
variations eustatiques différent suivant les travaux, + 100 m a 200 m pour Gurnis (1993) alors
que Husson and Conrad (2006) estiment une variation plus faible, de I'ordre de +80m.
L’impact de la topographie dynamique sur le niveau marin eustatique est peut-étre ainsi
modéré mais cet impact sur 1’eustatisme combiné avec les mouvements verticaux de la
lithosphere 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 ’amplitude peut étre supérieure aux variations eustatiques (e.g. Husson 2006 ;
Moucha et al. 2008 ; Braun 2010). Ainsi le signal global peut étre spatialement perturbé. La
divagation polaire peut contribuer également a ces variations spatiales (variations du niveau
marin relatif jusqu’a environ £100m ; c.f. chapitrel). Toutes les estimations de I’amplitude
eustatique présentes dans le tableau 2, ne prennent pas en compte I’existence de telles
variations spatiales. Les écarts entre les différentes estimations de I’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. Miiller et al. 2008 ; Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et al. 2008) en contradiction avec
I'hypothése 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 1’analyse du rapport isotopique de I’oxygeéne de I’eau de mer (e.g. Barron
1983 ; Huber and Hodell 1995 ; Pucéat et al. 2003 ; Forster et al. 2007), s’accordent sur
I’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).
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Figure 57 : Estimations des paléotempératures durant le Crétacé (Pucéat et al., 2003)

La période du Cénomanien-Turonien correspond également a une période
d’importantes accumulations de sédiments riches en matiére organique (correspondant au
EAO2, Evénement Anoxique Océanique 2) a I’échelle globale (e.g. Schlanger and Juenkyns
1976 ; Herbin et al. 1986 ; Gale et al. 1993). Ceci traduit un appauvrissement en oxygene 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 matiére 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 a évaluer sur ’amplitude totale du niveau
marin eustatique. Cependant, comme il I’est discuté dans le chapitre 1, la fonte totale des
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calottes actuelles conduirait a 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 a une faible variation du niveau marin global
(inférieure a 10 metres). Ainsi une telle condition climatique, avec une température élevée et
I’absence de calotte glaciaire ne suffit pas a expliquer '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 ’amplitude du maximum eustatique durant le Cénomanien-Turonien.

Processus Amplitude (m) |Références

i Miller et al., 2005;
Climat (absence de glace) 54 Miiller et al, 2008

Hardebeck & Anderson,
L 60
Plateaux océaniques 100 1996
Miiller et al., 2008

Toposraphie dvnamidue 80 Conrad & Husson, 2009

pographie cynamiq 100 4200 Gurnis, 1993

Volume bassin océanique
(rajeunissement de la
lithosphere et/ou dynamique
des dorsales)

Miller et al., 2005;
10023150 Cogné et al., 2006;
Miiller et al., 2008

Total 294 a 504

Tableau 3 : Synthése de ’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’aprés ces
estimations, conduit a une amplitude de 294 m a 504 m. L’estimation basse correspond a
I’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 1’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 I’amplitude totale.

Une telle amplitude eustatique associée a une altitude peu élevée des continents a pu
contribuer a faciliter I’inondation des continents et la migration du trait de cote vers I’intérieur
des continents. Le signal eustatique correspondant a de telles conditions, doit ainsi €tre une
transgression synchrone a I’échelle globale de I’Albien au Cénomanien et Turonien avec une
inondation importante des surfaces continentales associée a une méme amplitude eustatique.
Il est de plus en plus considéré qu’un tel signal global ne peut étre observé a partir des
enregistrements stratigraphiques (e.g. Miiller et al. 2008 ; Moucha et al. 2008 ; Spasojevic et
al. 2008), a 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 I’ai discuté, le signal du
principal processus a 1’origine de variations des mouvements verticaux de la lithosphére a
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 I’ Albien, Cénomanien et Turonien, soit autour de la période présumée du maximum
eustatique, ceci dans le but de reconsidérer 1’existence ou non d’un signal synchrone global et
de déterminer ’origine des variations observées, en considérant les processus qui peuvent en
étre responsables, en particulier la topographie dynamique. La migration des paléo-traits de
cotes est controlée par la variation du flux sédimentaire et la variation du niveau marin relatif
qui lui-méme résulte de la combinaison de I’eustatisme et des mouvements verticaux de la
lithosphére. De ces trois processus, 1’eustatisme est le seul qui produit un signal uniforme a
I’échelle globale, une reconstruction a 1’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 I’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 a I’Albien, le
Cénomanien et le Turonien

L’objectif de cette partie est de cartographier a I’échelle du globe, les transgressions et
régressions marines pour une période clé, I'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 Mésozoique et du Cénozoique, la base du Turonien.
Cette cartographie est fondée sur une synthése bibliographique de la littérature mondiale
disponible.

Ces cartes seront, dans un deuxieme 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 : I’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 I’espace d’accommodation disponible ainsi induit) et (2) le flux sédimentaire (apports
terrigénes et production sédimentaire authigéne : carbonates, évaporites..) dont il faudra dans
un second temps séparer le signal niveau marin relatif.
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= Les données disponibles : le probleme des datations

Les données géologiques disponibles sont, bien entendu, extrémement hétérogenes.
Cette hétérogénéité refléte trés souvent I’histoire géopolitique de la région et/ou la difficulté
de son accessibilité. Pour d’autres, au contraire, la région présente un tel intérét économique
(pétrolier ou minier) que peu d’informations géologiques sont publiées. Trois types de
données sont disponibles :

— des cartes paléogéographiques,

— des chartes stratigraphiques résumant 1’évolution des faciés d’un bassin ou
d’une portion de bassin

— de vraies reconstitutions 3D de I’histoire du bassin.

Les cartes paléogéographiques montrant la localisation du littoral pour un intervalle
de temps donné, a I’échelle d’un bassin ou d’un continent, sont des documents souvent
disponibles. Elles souffrent de quatre limites majeures :

— L’incertitude sur ’dge 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 a trés 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 étudié€s, mais pour un ou deux
seulement.

Pour ces raisons de faible résolution temporelle, a une information cartographique
(x,y), a été préférée une information plus temporellement exhaustive, les chartes
stratigraphiques résumant I’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 1’échelle biostratigraphique de référence
utilisée (ici principalement les ammonites), ce qui implique donc une
résolution temporelle supérieure a celle de I’étage. Mais 1’essentiel des chartes,
résultant souvent d’études industrielles, ne présente pas la source des données
(type de datation, sédiments non fossiliféres 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 a 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 facics a
charbons et évaporites de plaines coticres, présence de sables fins & moyens
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bien classés, caractéristiques des littoraux dominés par les vagues,etc..). Dans
le deuxiéme 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 a rares faunes marines, qui doit donc étre remis en question).

- Le caractere significatif des chartes n’est que rarement discuté, qu’il
s’agisse d’authentiques synthéses du bassin, d’un de ses sous-bassins ou d’une
coupe remarquable du bassin a partir de laquelle la charte a été effectuée.

Peu de bassins ont fait ’objet d’une vraie synthese publiée dans laquelle toutes les
données (méme représentées sous forme de cartes) permettent une reconstitution 4D. Ces
données concernent des pays a 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 maniéres différentes : il avance vers la mer
en descendant (1 — progradation ou régression forcée), en restant a altitude constante (2 —
progradation pure), en montant (3- progradation aggradante), il reste a la méme 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
a s’imposer dans le monde anglo-saxon de la stratigraphie : une transgression correspond a
une rétrogradation et une régression a une progradation.

Une transgression (rétrogradation) est nécessairement contemporaine d’une montée du
niveau marin relatif (création d’espace disponible). Une régression (progradation) peut
correspondre :

- a une montée du niveau marin relatif (création d’espace disponible) mais
avec des vitesses d’apport sédimentaire supérieures a la vitesse de montée du
niveau marin relatif, progradation - aggradation,

- a un niveau marin relatif stable, ce sont les apports sédimentaires qui
I’emportent, progradation pure,

— a 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. I est donc
important de séparer une régression correspondant a 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 I’érosion continentale sous forme de cones
turbiditiques sableux (« basin floor fans »). Sur une coupe de bassin, tous ces éléments
peuvent é&tre identifiés. Sur une charte stratigraphique (sans données géométriques), la
régression forcée sera identifiée (1) par I’érosion continentale associée a une lacune
temporelle (lacune d’érosion ou lacune de transit) et (2) par le développement de systémes
turbiditiques sableux a 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 I’International Stratigraphic Chart — IUGS - de 2012)
et la limite Cénomanien - Turonien (93,9 Ma selon I’International Stratigraphic Chart —
TUGS - de 2012) a été cartographiée. Le choix d’une limite d’étage, plutdt que, par exemple,
du Turonien inférieur sensé étre selon Haq et al. (1987) le haut eustatique, est justifi¢ par le
fait que ces limites sont obligatoirement disponibles sur une charte stratigraphique a la
résolution de I’étage. L évolution des milieux de sédimentation est donc plus fiable. La limite
Albien — Cénomanien, correspondant a la limite Crétacé inférieur — Crétacé supérieur, est plus
documentée du fait que les chartes stratigraphiques a la résolution des sous-systémes ou séries
peuvent étre utilisées.

Dans I’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
apres (Cénomanien basal ou Turonien basal ; Figure 59) la limite étudiée. Cette
information peut-étre issue soit (1) des cartes paléogéographiques fournies par
la bibliographie (en traits pleins), soit (2) dessinées grossierement 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 a partir d’une charte stratigraphique.

— La migration du littoral sous forme de fleches (bleues pour les régressions,
rouges pour les transgressions). La taille de la fleche indique le caractere
majeur (grande fleche) ou mineur (petite fleche) de la migration du littoral.
Seule cette information sera utilisée pour I’interprétation.

Ces cartes paléogéographiques ont été réalisées en collaboration avec F. Guillocheau,
C. Robin et G. Trottin.
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3.2.1.2. Evolution du niveau marin de I’Albien au Turonien :
tendances et traits de cotes

La description suivante des cartes paléogéographiques a été réalisée en collaboration
avec F. Guillocheau et C. Robin.

= TRANSGRESSIONS ET REGRESSIONS PAR CONTINENT
A. Europe a I’ouest de I’Oural

Au Crétace, ’Europe a I’ouest de I’Oural peut étre subdivisée en quatre domaines : (1)
I’Ibérie, localisée entre la Téthys et le domaine océanique du golfe de Gascogne, (2) la plate-
forme ouest-européenne a 1’ouest de la zone de Tornquist, (3) la plate-forme russe entre la
zone de Tornquist et I’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, I'Ibérie comporte trois marges passives : au sud, la marge
téthysienne bétique, a I’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 ibére a I’ouest et le bloc de I’Ebre, a I’est.

Nature des données

De trés nombreuses données sont disponibles, dont les synthéses
paléogéographiques récentes de Martin-Chivelet et al. (2002) et Caus et al.
(2009).

Résultats

v' La limite Albien-Cénomanien correspond a une transgression
généralisée avec I’ennoiement du Bassin ibérique.

v' La limite Cénomanien-Turonien correspond a 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 a une mer épicontinentale dans
laquelle va se déposer, a 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 a la Pologne
(bassins de Mer du Nord, nord-germanique et polonais) auxquels il faut
rajouter les inondations marines sporadiques de Bohéme. 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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Nature des données

La stratigraphie étant née au Royaume Uni, en France et en Allemagne : les
données biostratigraphiques y sont donc excellentes. Un certain nombre de
synthéses 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..).

Résultats

v’ Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent
a des transgressions généralisées.

c. La plate-forme russe
Nature des données

Deux types de données sont disponibles : des syntheses stratigraphiques (pour
les plus ¢élaborées, voir Zorina, 2009) et des cartes paléogéographiques
détaillées issues des grands programmes géologiques de I’Union Soviétique
(Vinogradov, 1961 ; Baraboshkin et al., 2003, 2005). Le principal obstacle est
la langue, 1’essentiel des publications (méme récentes) est en russe.

Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a 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.

v’ La limite Cénomanien-Turonien correspond a une transgression
mineure a I’est de la plate-forme russe et sur la marge téthysienne
caucasienne et a une régression mineure a I’ouest de la plate-forme
russe.

d. . La mer de Barents

La mer de Barents correspond a un quadrilatére compris entre le nord de la
Scandinavie (sud-ouest), le Spitsberg (« Svalbard », nord-ouest), la Terre
Francois Joseph (nord-est) et la péninsule de la Nouvelle Zemble (sud-est),
prolongation de 1’Oural. Elle comporte (1), a ’est, dans les eaux territoriales
russes, les deux plus grands bassins : le bassin sud Barents, continuit¢ du
bassin, situé a terre, de Timan Pechora et les bassins nord Barents et nord
Nouvelle Zemble et (2), a I'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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Nature des données

L’exploration de la Mer de Barents est en cours. Des synthéses
paléogéographiques ont été réalisées (Doré, 1991 ; Torsvik et al, 2002 ;
Golonka, 2011). Des études de bassin ont été publiées du co6té norvégien (Doré,
1995 ; Bugge et al., 2002; Nottvedt et al., 2008). Le principal écueil concerne
la partie russe ou les données sont contradictoires entre les chartes publi¢es
(Klett & Pitman, 2011; Henriksen et al.,, 2011) et les données
paléogéographiques, soviétiques (Vinogradov, 1961) ou anglo-saxonnes
(Golonka, 2011).

Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a une régression majeure avec
surfaces de non-conformité et lacunes, résultat d’une surrection a I’est
et au sud-est.

v' La limite Cénomanien-Turonien correspond a 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, I’Europe jusqu’a 1I’Oural présente durant D’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 [I’Ibérie qui connait une premiere surrection due a la convergence Afrique -
Eurasie (commencée dés I’Aptien). Le domaine nord (continent balto-scandinave et mer de
Barents) est en surrection.

B. Asie

Nous définissons 1’Asie, au sens paléogéographique du terme, comme le domaine
compris entre 1’Oural et ’Océan pacifique. Durant I’intervalle Albien - Cénomanien, trois
grands événements marquent la région : (1) la fermeture de 'océan Mongol — Okhotsk au
Jurassique supérieur et ’extension généralisée de la Mongolie et de la Chine durant le Crétacé
inférieur, (2) la formation de I’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
I’Oural), (2) a la marge active pacifique (Russie, Chine, Japon, Corée) et (3) a la marge
passive nord — téthysienne. La Chine est a son époque exondée, siege d’une importante
sédimentation continentale.
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a. Le Bassin ouest - sibérien
Nature des données

Deux types de données sont disponibles : des cartes paléogéographiques
(Vinogradov, 1961) et des synthéses globales ou locales du bassin, motivées
par la reprise de I’exploration pétroliere dans les années 90s (Schaefer et al.,
1999 ; Vyssotski et al., 2006). Toutes ces données sont cohérentes.

Sur les cartes ont été €galement reportées, pour toute la bordure arctique de la
Sibérie, les données paléogeographiques de Vinogradov (1961). Compte tenu
des faibles contraintes géologiques, ces données doivent étre utilisées avec
précaution.

Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a une régression
(progradation deltaique). 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 .

v’ La limite Cénomanien-Turonien correspond a 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 a partir
de Panthalassa), essentiellement constituée de croiite océanique, subducte sous
un arc (appelé arc de I’Académie des Sciences) situé a la latitude du Japon et
actuellement préservé au Kamchatka et aux Kouriles. Le domaine océanique
situé en arriére de cet arc, subducte a son tour sous I’Eurasie, au niveau de
I’ensemble Chine du NE — Japon — Sumatra.

Nous avons donc distingué deux domaines : (1) P’actuel systéme 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).

Nature des données

Les seules données disponibles en langue anglaise sont les travaux de Kirillova
(2003a).

Résultats

V' La limite Albien-Cénomanien correspond globalement a une régression
de faible amplitude

v La limite Cénomanien-Turonien correspond a une régression, excepté
dans I’extréme nord du Kamchatka (transgression).
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c. La marge active pacifique : ’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 a une accrétion
d’arc a Sumatra et a une intense activit¢ magmatique calco-alcaline d’age
Jurassique-Crétacé a Sumatra et dans le pourtour de la mer de Sunda.

Nature des données

Les bassins chinois (Sanjiang-Amur...), et russes (Alchan, Bureya..), riches en
charbon, ont été tres étudiés (voir Kirillova, 2003b ; Sha, 2007 ; Zhiang et al.,
2012). Le Japon présente une grande diversité de facies crétacés, de dépots
continentaux a des facies pélagiques radiolaritiques, tous trés bien étudi€s (voir
Okada & Sakai, 2010).

Résultats

v' La limite Albien-Cénomanien correspond a une régression forcée en
Chine du nord-est et au nord Japon et a une transgression au sud Japon.

v’ La limite Cénomanien-Turonien correspond a une régression de la
Chine du nord-est au sud Japon.

En conclusion, I’Asie connait une régression a la limite Albien — Cénomanien,
clairement associée a la surrection du domaine arctique pour le Bassin ouest sibérien. Ce
dernier est ennoyé a la limite Cénomanien — Turonien, tandis que le reste de I’Asie connait
globalement une régression.

L’ensemble Kouriles-Kamchatka doit étre pensé comme un systéme d’arc insulaire,
localisé au Crétacé au large du Japon.

C.

Grande Inde

Nous désignons par grande Inde, ’intégralité de la plaque indienne avant sa collision
avec I’Asie. Ce domaine couvre I’Inde, le Sri Lanka, une partie du Pakistan et du Népal, et le

Bangladesh.

Nature des données

Peu de documents synthétiques sont disponibles sur ce territoire et
I’information géologique est extrémement morcelée. Aucune carte
paléogéographique n’est disponible, si ce n’est des cartes trés générales a
I’échelle de quelques dizaines de millions d’années dont les sources ne sont pas
indiquées. La reprise de I’exploration pétroliere depuis une dizaine d’années a
permis de faire de notables progres, notamment sur les bassins de la cote Est.
Néanmoins, sur la cote Ouest, aucune information n’est disponible au sud de
Bombay et, sur la cote Est, les informations stratigraphiques sont tres
imprécises pour la marge du Gange et le bassin de Son-Mahanadi, et donc
inutilisables.
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Résultats

Nord-Ouest — bassins de Kutch/Cambay/Narmada : ces bassins ont été soulevés et
¢rodés durant le Crétacé supérieur (Biswas, 1992). Classiquement, 1’origine de
ce bombement est associ¢ au Trapp du Deccan, méme s’il est dit qu’il pourrait
commencer dés 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 dépots
continentaux de type plaine alluviale en tresses, passant a des facie¢s deltaiques
(Casshyap & Aslam, 1992), I’ensemble s’inscrivant dans une tendance
progradante-aggradante. La limite Albien-Cénomanien pourrait étre une
régression.

Nord-Ouest — bassin de Jailsamer : la biostratigraphie de ce bassin est bien
connue (foraminiferes planctoniques, ostracodes ; Singh, 1997 ; Andreu et al.,
2007). Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent
a des transgressions.

Nord — marge de la Téthys : les seuls sédiments préservés dans la chaine
himalayenne sont des s€diments 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 étre prise comme
une contrainte forte.

Est — bassin de Krishna-Godavari: les chartes pétrolieres (Kumar Arya et al.,
2011) disponibles (sources biostratigraphiques non connues) montrent une
progradation deltaique continue de la base de I’Albien jusqu’au Turonien
moyen, marquée par une grande surface de non conformité. Les limites Albien-
Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent a des régressions. Sur la
base des lignes sismiques publiées par Bastia & Nayak (2006), la limite
Albien-Cénomanien pourrait étre 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 méme région, Ariyalur (voir les
syntheses récentes de Nagendra et al., 2011 et de Kale, 2011). De I’ Albien au
Turonien, le milieu évolue de calcaires récifaux a 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
a des transgressions.

En conclusion, il semble que I’Inde méridionale (au sud d’un axe Kush — Krihsna-
Gaodavari) soit affectée par une surrection de trés grande longueur d’onde qui se marque
pour la premiére 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, I’intervalle Albien — Cénomanien enregistre (1) a I’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 a ’ouest de la Terre de Marie
Byrd (Antactique), la séparation de I’Ile nord et de I’Ile sud de la future Nouvelle-Zélande.

Nature des données

Le service géologique d’Australie (« Geosciences Australia », de 1946 a 1992,
« Bureau of Mineral Ressources, Geology and Geophysics » - BMR) a mené,
dans les années 80s, un grand programme de syntheses paléogéographiques par
intervalle de temps. Les cartes fournies sont extrémement précises, séparant
clairement le littoral de la partie amont de la plaine cotiere (la ligne de baie)
qui enregistre la variation du niveau marin relatif (la largeur de la plaine cotiere
traduit le flux sédimentaire ; Posamentier et al., 1998). C’est le seul continent
ou cette information de trés grande qualité est disponible. Les données par
bassin n’ont servi qu’a vérifier la qualité de ces données paléogéographiques.

Résultats

v Durant [’intervalle Albien-Turonien, I’ 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)
a 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.

v Pour [intervalle Albien a Cénomanien, les cartes paléogéographiques
du BMR palacogeographic 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 a ’ouest, avec une 1égére 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 légere
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.

v’ Pour [intervalle  Cénomanien a  Turonien, les  cartes
paléogéographiques du BMR palaeogeographic group (1990) montrent
(1) 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 a I’ouest et (iv) une ligne de baie stationnaire au sud et dans
le bassin de Perth a ’ouest.

152



En conclusion et au premier ordre, I’Australie subit durant ’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 I’Albien-Cénomanien (montée du
niveau marin relatif) au Cénomanien-Turonien (niveau relatif de la mer stable).

E. Antarctique

L’Antarctique comporte des dépots crétacés dans deux contextes de bassins
différents : une marge passive (ou rift) a I’est de la Chaine transantarctique, de la Terre
Georges V a la Terre de la Reine Maud et une marge active pacifique a I’ouest de la Chaine
transantarctique, de la Péninsule antarctique a la Terre de Marie Byrd.

Sur la marge active pacifique de 1’ Antarctique, I’intervalle Albien - Cénomanien (113-
88 Ma) succede a la mise en place d’un « metamorphic core complex » entre 122 et 114 Ma
(Terre de Marie Byrd, Siddoway, 2008) et de granitoides (leucogranites) entre 109 et 100 Ma.
La période étudiée est contemporaine d’une forte extension de la lithosphére 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).

Nature des données

En I’absence de forages, aucune des marges passives antarctiques n’est datée.
Les seuls sédiments datés de I’intervalle Albien a Turonien sont localisés dans
le bassin de Larsen, a I’est de la Péninsule antarctique, dans la Mer de Wedell.
Ces sédiments, datés par ammonites, affleurent dans I'lle de James Ross
(Hathway, 2000).

Résultats

Les sédiments de I’'lle de James Ross sont des dépots « profonds » gravitaires
correspondant a des cones sous-marins relativement proximaux (Whitham et
al., 2006). La limite Albien — Cénomanien enregistre une brutale
proximalisation du systéme gravitaire (« basin floor fan » probable), il s’agit
donc d’une régression forcée avec baisse du niveau marin relatif. La limite
Cénomanien-Turonien correspond a une distalisation progressive du cone 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) a la base du
Coniacien (Hathway, 2000).

En conclusion, le seul bassin a sédiments albiens a turoniens, le bassin de ’lle de
James Ross, permet une qualification directe de la variation du niveau relatif de la mer.
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F. Afrique (incluant 1’ Arabie) et Madagascar

\

Les dépots albiens a cénomaniens de I’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 I’Afrique, la séparation Afrique — Arabie
n’intervenant qu’au Néogene.

Nature des données

Des cartes paléogeographiques (avec réévaluation des ages) ont été compilées
dans le cadre de I’ANR TopoAfrica (coordinateur: F. Guillocheau,
Géosciences-Rennes), pour I’ Albien inférieur-moyen, le Cénomanien supérieur
et le Turonien. Ces cartes ont été utilis€ées ici, sans retour a I’analyse
bibliographique. Elles ne concernent pas Madagascar.

a. Bassin du Soudan et marge téthysienne Egypte - Lybie

v’ Limite Albien-Cénomanien : transgression,

v’ Limite Cénomanien-Turonien : transgression avec développement du
golfe du Soudan.

b. Bassin Saharien et marge téthysienne Tunisie — Algérie - Maroc

v’ Limite Albien-Cénomanien : pas de données — mauvaises contraintes
biostratigraphiques,

v’ Limite Cénomanien-Turonien : transgression majeure et création de la
mer transsaharienne.

c. La mer transsaharienne

La mer transsaharienne met en connection 1’Océan téthysien, au nord, et le
jeune Océan atlantique sud, au sud. Il recouvre le Hoggar qui est une structure
plus récente.

v’ 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) ;

V' Limite Cénomanien-Turonien : transgression majeure.

d. La marge passive de I’Océan atlantique centrale

v' Limite _Albien-Cénomanien : transgression, sauf dans le bassin
d’Essaouira (bassin ouest-atlasique, Maroc) ou s’enregistre une
régression,

V' Limite Cénomanien-Turonien : transgression — présence de niveaux
riches en maticre organique (« Anoxic Oceanic Event ») sur le haut des
marges.

154



e. La marge de I’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) a décrochante
(bassins de Cote d’Ivoire et du Ghana).

v’ Limite Albien-Cénomanien : transgression,

v’ Limite Cénomanien-Turonien : régression sur la marge Cote d’Ivoire —
Ghana (annonce une régression majeure avec surrection a la fin du
Turonien — début du Coniacien), transgression dans le foss¢ de la
Bénoué (mer transsaharienne).

f. La marge passive de ’Océan atlantique Sud — segment central

Ce segment s’étend du fossé de la Bénoué a 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).

v’ Limite Albien-Cénomanien : régression au nord (deltas de la marge du
Gabon — le Congo n’existe pas a cette époque), transgression au sud
(marge oblique de la Benguela, Angola),

v’ 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 ’Océan atlantique Sud — segment austral

Ce segment s’étend depuis la ride de Walvis jusqu’a la zone de fracture
Algulhas-Falkland (sud de la marge atlantique de I’Afrique du Sud). Il
comprend, du nord au sud, les bassins de Walvis, de Ludderitz et de ’Orange.

v’ Limite Albien-Cénomanien : pas de variations significatives de la ligne
de rivage (aggradation),

V' Limite Cénomanien-Turonien : transgression.

h. La marge décrochante de I’Océan indien — ZF Agulhas et Limpopo

Cette marge s’étend depuis le sud de I’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 a I’Hauterivien - Barrémien (Crétacé inférieur).

v’ Limite Albien-Cénomanien : régression,

v’ 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 I’Océan indien — ZF Mozambique et Zambeze

Cette marge comprend I’est de la plaine deltaique du Limpopo (jouxtant la
zone de fracture du Mozambique) et le delta du Zambéze. L’océan du
Mozambique s’ouvre au Jurassique supérieur.

v’ Limite Albien-Cénomanien : régression,

v’ Limite Cénomanien-Turonien : régression forcée — baisse du niveau
marin relatif.

J-  La marge décrochante de I’Océan indien — ZF Davie et Somalie

Cette marge s’étend du Nord Mozambique a 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 systémes.
L’Océan somali s’ouvre au Jurassique supérieur.

v’ Limite Albien-Cénomanien : transgression sur la marge tanzanienne,
régression sur la marge somalienne (sans pouvoir préciser le type de
régression, faute de données suffisantes),

v’ Limite Cénomanien-Turonien : transgression (majeure sur la marge
somalienne).

k. La marge téthysienne arabe

La marge arabe est trés bien connue du fait de son fort intérét pétrolier. Une
remarquable synthése paléogéographique a été¢ publi¢e par Ziegler (2001) et
une réévaluation stratigraphique de 1’Albien - Turonien par van Buchem et al.
(2011).

v’ Limite Albien-Cénomanien : transgression, sauf au Koweit et en Iran
avec une régression (forcée ?),

v’ Limite Cénomanien-Turonien : tégression forcée (avec érosion
continentale et prisme de bas niveau), traduisant une baisse du niveau
marin relatif, ici la surrection de I’Arabie en réponse au début de
I’obduction de la crotite 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 trés mal
connue. Aucun dépot crétacé n’a été signalé. Madagascar est un continent a
part entiere depuis la transition Crétacé inférieur — Crétacé supérieur
(séparation de Madagascar et des Mascareignes - Seychelles).

Nature des données

Le colonisateur francais a entrepris, au travers du Service géologique de
Madagascar, une étude exhaustive de I’ile, publiée par son géologue en chef,
H. Bésairie (Bésairie & Collignon, 1956, 1972). Cette connaissance est de
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qualité (trés bonnes datations), exhaustive, mais trés peu synthétique et datée
(ignorance du concept de bassin sédimentaire). Quelques études pétrolicres
sont disponibles sur différents sites web de compagnies (Hunt Petroleum,
Aligabor...).

Résultats

v’ 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.

v’ 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 a
la mise en place de I’épanchement volcanique (trapp) nord malgache.

En conclusion et au premier ordre, ’Afrique subit durant D’intervalle Albien —
Turonien un basculement vers le nord. Cette tendance, peu marquée a 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 I’Océan indien, de I’Afrique du Sud au Mozambique. L’amont de la
marge Cote d’ivoire — Ghana est également en surrection a cette époque.

G. Amérique du Sud

Les dépots albiens a cénomaniens de 1’Amérique du Sud sont préservés dans deux
types de bassins : les marges passives de 1’Océan atlantique et les marges actives de 1’Océan
pacifique. Il n’existe pas de mers intérieures a cette époque.

a. La marge de I’Océan atlantique Sud — segment €quatorial

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 Braganca-Viseu, Sao Luis et Ilha Nova), Barreirinhas, Ceara et
Potiguar. L’ Amazone n’existe pas a cette époque.

Nature des données

Sur la partie brésilienne de la marge, la société pétroliere brésilienne
PETROBRAS a publi¢ a deux reprises une synthése stratigraphique des marges
brésiliennes (Feijo et al, 1994 ; Milani et al., 2007). Les données
biostratigraphiques sources ont été publiées dans la synthese de 1994.
PETROBRAS ayant un important laboratoire de biostratigraphie, ces données
peuvent étre considérées comme fiables. Concernant la marge guyanaise, les
données biostratigraphiques sources ne sont pas disponibles. L’agence
nationale pétroliere 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).
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Résultats

v Le passage de I'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 a celle de la marge brésilienne.

v’ La limite Cénomanien — Turonien correspond a une transgression donc
a une montée du niveau marin relatif, sauf pour les bassins de Foz do
Amazonas et le groupe Braganca-Viseu, Sao Luis et [lha Nova. Pour
ces derniers, la régression semble bien marquée (régression forcée ?).

b. La marge passive de I’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.

Nature des données

Les données sont similaires a celles du secteur précédent : elles sont issues de
la société pétroliere brésilienne PETROBRAS.

Résultats

v Le passage de [’Albien au Cénomanien enregistre une transgression
mineure, donc une montée du niveau marin relatif. Les exceptions
concernent les bassins de Pernambuco avec une régression trés marquée
(prisme de régression forcée ?) et les bassins de Campos et Santos avec
une régression mineure.

v' La limite Cénomanien — Turonien correspond a une transgression
mineure, donc a une montée du niveau marin relatif, sur I’ensemble du
domaine.

c. La marge passive de I’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.

Nature des données

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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Résultats

Les bassins successifs ont des comportements trés 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) :

v’ Limite Albien-Cénomanien : Transgression mineure — montée du niveau
marin relatif]

v’ Limite Cénomanien-Turonien : Transgression mineure — montée du
niveau marin relatif.

Bassin de Salado (Tavella & Wright, 1996 ; Milani & Filho, 2000) :

v Limite _ Albien-Cénomanien :  Aggradation-rétrogradation,  faible
transgression — montée du niveau marin relatif,

v’ Limite Cénomanien-Turonien : Transgression — montée du niveau
marin relatif.

Bassin de Colorado (Juan et al., 1996 ; Milani & Filho, 2000) :

v’ Limite Albien-Cénomanien : Transgression (Juan et al, 1996),
régression (Milani & Filho, 2000),

v’ 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
I’Albien au Cénomanien sont des sédiments uniquement déposé€s en milieu
continental. Pour le bassin de San Jorge, les sédiments marins, actuellement en
mer, n’ont pas fait I’objet de publications détaillées.

Bassin des Malvinas (Galeazzi, 1996) :

v' Limite Albien-Cénomanien : régression (progradation continue),

v’ Limite Cénomanien-Turonien : 1égére transgression (?)

Bassin arriére-arc de Magellan - Austral (Macellari et al., 1988; Peroni et al.,
2002) :

v' Limite Albien-Cénomanien : régression (progradation continue),

V' Limite Cénomanien-Turonien : légére 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 a 90 Ma)
contemporain d’une phase d’inversion du bassin (100-70 Ma) avec surrection
de 90 a 70 Ma.

d. La marge active de I’Océan pacifique — Andes du sud et centrales sud
Cette marge correspond a tout le secteur compris entre, au sud, la Terre de Feu

et, au nord, le bassin de Salta-Lomas de Olmedo (frontiere Argentine-Bolivie).
Il comporte principalement le bassin d’arriére-arc de Neuquen et des petits
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bassins cotiers (Chiloe, Valdivia, Temuco et Malaquito), souvent associés a
I’arc volcanique.

Nature des données

Les bassins cotiers chiliens sont trés mal datés. Seul le bassin de Neuquen a fait
I’objet de nombreuses études biostratigraphiques détaillées (Vergani et al.,
1995).

Résultats

v' La limite Albien — Cénomanien correspond a 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 a une baisse du niveau
marin relatif.

v’ La limite Cénomanien — Turonien, exprimée en milieu continental sans
changements notoires de facies, ne permet pas de discuter I’évolution
du niveau de base.

e. La marge active de I’Océan pacifique — Andes centrales

Cette marge correspond aux bassins fortement subsidents d’arriére-arc compris
entre la Bolivie et I’Equateur, repris dans la déformation des Andes centrales.

Ces bassins, et plus particulierement durant 1’ Albien (Jaillard et al., 1999), sont
contemporains, au niveau de I’arc volcanique, d’une forte activité magmatique
et volcanique calco-alcaline. L’Albien supérieur correspond a une bréve
déformation compressive, connue sous le nom de déformation « Mochica ».

Nature des données

Les travaux réalisés depuis une trentaine d’années par I’ORSTOM, puis
maintenant par 'IRD, ont comporté un volet biostratigraphique important,
notamment concernant les ammonites. Les données sont donc d’excellente
qualité.

Résultats

V' La limite Albien-Cénomanien correspond a une régression majeure.

V' La limite Cénomano-Turonien correspond a une transgression mineure.

Ce domaine est déformé a la limite Turonien — Coniacien avec I’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 partiec du Mexique, ainsi que le Groenland
avant I’ouverture de la Mer du Labrador au Cénozoique.

Les dépots albiens a cénomaniens de I’Amérique du Nord sont préservés dans trois
types de bassins : les marges passives de 1’Océan atlantique (nord, central et golfe du
Mexique), les marges actives de 1’Océan pacifique, et le bassin d’avant-pays naissant des
Montagnes rocheuses (mer intérieure de 1’ouest).

a. La marge passive de I’Océan atlantique nord — Groenland

Du fait de la mise en place du trapp de I’Atlantique Nord au Paléogene, les
sédiments crétacés du sud du Groenland sont masqués. L’évolution de ce
secteur est connue a partir des données de la marge conjuguée. Le Crétacé peut
étre étudié de I’est (bassin de la Terre de Jameson et de ’Est Groenland) au
nord du Groenland (bassin de la Mer de Wandel).

Nature des données
Les données biostratigraphiques sources ne sont pas connues.
Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a une transgression dans les
bassins de la Terre de Jameson et de I’Est Groenland (Hamann et al.,
2005) et est érodée dans le bassin de la Mer de Wandel.

V' La limite Cénomanien-Turonien correspond a une transgression dans le
bassin de la Terre de Jameson et a une régression forcée (érosion,
lacune et brutale diminution de profondeur) dans les bassins de I’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’age crétacé inférieur qui
évolue en océan au Paléocéne (Keen et al., 2012).

Nature des données

La Mer de Baffin préserve des sédiments continentaux de I’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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Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a une régression majeure dans
les marges sud du sud-ouest Groenland et de la plate-forme du
Labrador (Sorrensen et al., 2006).

v' La limite Cénomanien-Turonien correspond a une progradation-
aggradation, c’est- a- dire a une montée du niveau marin relatif sur la
marge du sud-ouest Groenland et a une transgression sur la plate-forme
du Labrador (Sorrensen et al., 2006).

c. La marge passive de ’Océan atlantique nord et central (Terre Neuve — Floride)

La marge passive nord-américaine de 1’ 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.

Nature des données

Les provinces canadiennes, suite a la reprise de I’activité pétroliére 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 '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 a la
charte dite eustatique de Miller et al. (2005).

De maniere surprenante, il n’existe pas de cartes paléogéographiques
synthétiques de cette célebre marge.

Résultats

v’ La limite Albien-Cénomanien correspond a une transgression (canyon
de Baltimore : Miller et al., 2004, 2005 ; banc de Georges : Scholle &
Weakman, 1982 ; plateau d’Ecosse : Mukhopadhyay et al., 2003) et a
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.

v La limite Cénomanien-Turonien correspond a une transgression du
bassin du banc de Georges au bassin d’Orphan, excepté au niveau de la
marge du canyon de Baltimore ou 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
Nature des données

Le golfe du Mexique est une province pétroliere prolifique, aux données
géologiques trés nombreuses. Des cartes paléogéographiques sont donc
disponibles avec un bon contrdle biostratigraphique (Mancini & Puckett,
2005 ; Galloway et al., 2008...), a ’exception de la Floride mal calée en age.

Résultats

v’ Les limites Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien correspondent
a des transgressions généralisées depuis le centre du Mexique jusqu’a
I’ Alabama.

e. La mer intérieure de 1’ouest (« Western interior seaway »)

La mer intérieure de ’ouest recouvre, au Crétacé supérieur, tout le centre ouest
de I’Amérique du Nord. Elle connecte le domaine marin du Golfe du Mexique
avec I’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 1’Alberta et le
Seskatchewan au Territoires du nord-ouest.

Nature des données

Les sédiments de la mer intérieure de 1’ouest (Kauffman, 1984 ; Miall et al.,
2008 ; Yang, 2011..) ont été soulevés au Cénozoique a la faveur de la
propagation vers I’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 partic 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 Cénozoique.

Résultats

V' La limite Albien-Cénomanien correspond a une transgression majeure a
partir d’'une mer intérieure connectée au nord, a 1’Océan arctique, la
mer de Mowry.

V' La limite Cénomanien-Turonien correspond a une accentuation de la
transgression précédente, avec I’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 I’Océan pacifique

La marge active de I’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’arri¢re-arc de
Nechako et Bowser, au Nord (Alaska) le bassin d’avant-arc d’Alaska du Sud.

Nature des données

Les bassins d’arriere-arc sont essentiellement remplis de sédiments
continentaux. Les bassins d’avant-arc sont souvent déformés, I’enregistrement
sédimentaire discontinu et mal daté. Il n’a pas été possible de valoriser ces
bassins dans ce présent travail.

En conclusion et malgré I’absence de données sur la marge active est de ’Amérique
du Nord, ce continent est ennoyé par la mer de I’Albien au Cénomanien et du Cénomanien
au Turonien, a ’exception du domaine de I’Arctique et du Labrador qui connait, a la limite
Cénomanien-Albien, une surrection (mise en place de la province magmatique du
Sverdrup ?) et, a 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 I’ 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
I’ Albien au Turonien permettent de décrire la Terre en trois grands domaines.

— un domaine central, axé sur I’Equateur, téthysien et atlantique, dominé
par la montée du niveau marin relatif - les exceptions (par exemple
I’Ibérie) ont une explication tectonique « locale » ;

— deux domaines de haute latitude, un dans ’hémisphére nord et un dans
I’hémisphére sud, enregistrant des régressions.

Le domaine de haute latitude situé¢ dans I’hémisphere nord, correspond globalement au
domaine arctique actuel. Les régressions les plus nettes sont enregistrées a la limite Albien —
Cénomanien, avec de claires évidences de baisses du niveau marin relatif et donc de
surrection. Cette tendance s’estompe a la limite Cénomanien — Turonien, méme si elle
demeure trés marquée en Mer de Barents. Cette surrection arctique crétacée est expliquée par
la mise en place de la grande province magmatique de I’ Atlantique Nord qui s’initierait au
Jurassique moyen pour connaitre un paroxysme au Paléocene.
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Albien - Cénomanien

Régressions * Transgressions

Figure 60 : Tendances transgressions-régressions de I’Albien au Cénomanien et du

Cénomanien au Turonien
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Le domaine de haute latitude situé¢ dans I’hémisphére sud et dominé par les régressions
marines, correspond au sud de I’Afrique, a Madagascar, a I’Inde, au nord de I’ Australie et la
Péninsule antarctique. Ces régressions sont globalement plus marquées a la limite Albien —
Cénomanien. Beaucoup enregistrent des baisses du niveau marin relatif. Une explication a ces
surrections a été avancée pour chaque continent (changement de direction de subduction pour
I’ Antarctique, bombement et extension pour I’ Australie...). Néanmoins la mise en place d’un
panache et du volcanisme associé (trapp de Madagascar, kimberlites d’Afrique du Sud..) a été
privilégi¢ pour expliquer ces mouvements verticaux.

3.2.2. Discussion-Conclusion

Ce travail nous a permis de produire des cartes paléogéographiques a 1’échelle globale
pour I’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 a partir de
reconstructions paléogéographiques déja construites dont les données sources sont souvent
inconnues. Ces cartes fournissent tout d’abord deux types d’informations :

— L’¢évolution des paléo-traits de cotes de I’ Albien au Turonien

— Les tendances régressives et transgressives de 1’ Albien au Cénomanien et du
Cénomanien au Turonien.

La reconstruction des paléo-traits de cote a permis d’observer leur évolution de
I’Albien au Turonien a I’échelle globale. Ce travail a mis en évidence la présence d’une
inondation des continents supérieure durant le Turonien que durant I’Albien ou le
Cénomanien. Mais on constate que méme durant le Turonien, les continents ne sont pas tous
fortement inondés. L’ Amérique du Nord, le Nord Ouest de I’Amérique du Sud et I’Europe
sont largement inondés tandis que 1’ Australie et les cotes Est et Sud Ouest de I’ Amérique du
Sud ne sont pas plus inondées qu’actuellement, voire moins. Ces résultats conduisent a
remettre en question la présence d’un maximum eustatique, particulierement durant le
Cénomanien.

L’identification des tendances régressives ou transgressives de 1’Albien au
Cénomanien et du Cénomanien au Turonien a permis de conclure a ’absence d’un signal
transgressif a I’échelle globale ni de I’ Albien au Cénomanien ou du Cénomanien au Turonien.

Ces résultats peuvent alors conduire a 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 a des
amplitudes comparables au signal eustatique mais variables sur de grandes longueurs d’ondes.
Les processus a I’origine de variations non uniformes (ce qui exclut la composante eustatique)
du niveau marin relatif a long terme et de grande longueur d’onde, sont la divagation polaire,
la topographie dynamique et les variations du géoide. La topographie dynamique est supposée
induire les plus fortes amplitudes de variations du niveau marin relatif, jusqu’a 2 km et peut
ainsi dominer le signal observé devant les effets des autres processus qui engendre des
variations régionales plus faibles (de ’ordre de £ 100m). Elle affecte la Terre solide et produit
ainsi un signal qui peut perturber la migration du littoral et I’inondation des continents. C’est
pourquoi nous allons discuter plus particulierement de ce processus dans la suite de cette
partie.
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Albien a Cénomanien (110-94 Ma)

vieillissement | rajeunissement

ensemble de marges en: Q régression 0 transgression

Figure 61: Comparaison de la variation de I’age de la lithosphére océanique (en Ma/Ma)
avec les tendances régressives/transgressives de I’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 1’inondation des marges associées. Par contre 1’évolution de la flottabilité
négative du slab de la plaque subductée peut étre déterminante sur les tendances régressives
ou transgressives observées. En effet, ’augmentation de la flottabilit¢ négative du slab
conduit a l’augmentation de la dépression en surface alors que réciproquement, une
diminution de celle-ci entraine une diminution de la dépression en surface. L’amplitude du
signal de topographie dynamique peut varier de cent métres en dix millions d’années. Ainsi
une telle variation de amplitude peut expliquer les tendances régressives et transgressives
observées a partir de nos résultats de I’ Albien au Cénomanien ou du Cénomanien au Turonien
qui correspondent a des intervalles de temps de l'ordre de dix millions d’années.
L’augmentation de 1’dge de la lithosphére océanique peut induire une augmentation de la
flottabilité négative des slabs, bien que celle-ci n’augmente pas de fagon linéaire avec I’age.
La figure 61 permet de mettre en parallele les tendances régressives/transgressives issues de
nos résultats avec les variations de 1’age de la lithosphére 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 1’dge de la lithosphere
océanique a 110 Ma et a 94 Ma pour I'intervalle Albien-Cénomanien et de la méme facon, a
100 Ma et 90 Ma pour I’intervalle Cénomanien-Turonien. Ceci permet tout d’abord
d’observer que la marge au Nord-Est de I’Asie est caractérisée par une régression associée a
un rajeunissement de la lithosphere océanique, ceci durant les deux intervalles de temps.
Ainsi la régression au niveau de cette marge peut étre interprétée par une diminution de la
flottabilité du slab de 1’Albien au Cénomanien et du Cénomanien au Turonien. De la méme
facon, la transgression des marges péri-Téthys au Sud de I’Europe est associée a un
vieillissement de la lithosphere océanique durant les deux intervalles de temps. Ceci peut ainsi
conduire a supposer I’'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 méme interprétation peut étre faite pour le slab Farallon de la
subduction au niveau de la marge Ouest de I’Amérique du Nord. En effet le signal transgressif
de I’Albien au Cénomanien sur cette marge correspond a un vieillissement de la lithosphere
donc a une potentielle augmentation de la flottabilité du slab Farallon. Du Cénomanien au
Turonien, la subduction au Sud de 1’Alaska montre cependant un rajeunissement qui est
associ¢ a un signal transgressif. Pour la subduction au niveau de la marge Ouest de
I’Amérique du Sud, il est plus difficile de conclure sur la potentielle responsabilité d’une
variation de la flottabilit¢ du slab. En effet, toute la marge présente un signal régressif de
I’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 modéles de prédictions du signal de
topographie dynamique passé : Miiller et al. (2008) et Flament et al. (2012). La principale
différence entre ces modeles est la méthode utilisée pour reconstituer les flux dans le manteau
dans le passé. Miiller et al. (2008) utilisent la répartition actuelle des anomalies de densité
dans le manteau a partir des données de tomographie pour ensuite advecter le manteau vers le
passé. Comme nous I’avons discuté dans le chapitre 1, la principale limite de ce type de
modele est I'incertitude sur la présence ou non d’anomalies thermiques passées qui ne sont
plus présentes actuellement a cause de I’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 a partir des anomalies de
densité positives associées aux slabs. La principale limite de ce modele 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
I’Albien au Cénomanien avec les prédictions de D’amplitude du signal de topographie
dynamique a I’ Albien a partir de ces deux modeles.

Topographie dynamique a 100 Ma

Miiller et al., 2008

Flament et al. (en révision)

-1600 -1200 -800 -400 0 400 800 1200 1600
Topographie dynamique (m)

~==  Paléotraits de cote a la limite Albien-Cénomanien

Figure 62 : Paléo-traits de cote a la limite Albien-Cénomanien et topographie
dynamique a 100 Ma issue des modeles de Miiller et al. (2008) et de Flament et al. (2012).
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Nous avons représenté seulement les prédictions de la topographie dynamique a 100
Ma avec les paléo-traits de cotes de I’Albien-Cénomanien et non celles a 94 Ma avec les
paléo-traits de cotes correspondant au Cénomanien-Turonien. Ce choix s’explique par le fait
que les prédictions des modeéles ne permettent pas d’observer de différence majeure sur un
intervalle de 6 Ma (entre un signal a 100 Ma d’années et a 94 Ma).

Cette figure permet tout d’abord de mettre en évidence les différences de I’estimation
du signal de topographie dynamique selon le mode¢le utilisé. Les régions caractérisées par une
topographie négative, situées au niveau des subductions sont similaires suivant les deux
modeles. Une différence majeure existe par contre sur le signal au niveau de l’océan
Atlantique. Le modele de Flament et al. (2012), produit pour ’ensemble des marges péri-
Atlantique une topographie dynamique positive alors qu’elle est plus localisée a partir du
modele de Miiller et al. (2008). La reconstruction des paléo- traits de cote met en évidence
I’inondation importante du continent européen. La présence d’un soulévement de la
topographie de I’ordre de 600 m prédit par le modele de Flament et al. (2012) ne parait pas
compatible avec une telle inondation. Le modéele de Miiller et al. (2008) prévoit une faible
dépression qui semble donc étre plus en accord. L’ Amérique du Nord et le Nord-Ouest de
I’Amérique du Sud sont également caractérisés par une inondation importante. Ces régions
proches de subduction, sont associées a une dépression due a la topographie dynamique par
les deux modéles. Un tel signal de topographie dynamique a peut- étre ainsi favorisé
I’inondation de ces continents. Si ’amplitude des dépressions augmente au cours du temps,
cela peut alors conduire a I’enregistrement d’un signal transgressif au niveau des marges. Il
sera régressif si I’amplitude des bombements est plus ¢levée. Afin d’observer cela, la figure
63 illustre le résultat de la différence entre les prédictions issues du modele de Miiller et al.
(2008) de I’amplitude de la topographie dynamique a 90 Ma et celle a 100 Ma. Ceci permet
ainsi de mettre en évidence une augmentation ou une diminution de I’amplitude de la
topographie dynamique de 1’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 I’amplitude de la topographie dynamique de I’Albien au Turonien. Elles
peuvent ainsi mettre en évidence une augmentation de ’amplitude d’un soulévement mais
¢galement 1’atténuation d’une dépression. Par ailleurs, pour ce dernier cas, I’amplitude
positive indique qu’une dépression présente durant I’Albien devient moins profonde de
I’Albien au Turonien. A I'inverse, les amplitudes négatives, représentées en bleu sur la figure,
traduisent une diminution de I’amplitude de la topographie dynamique de 1’Albien au
Turonien. Elles mettent alors en évidence la diminution de I’amplitude d’un soulévement
mais également 1’approfondissement d’une dépression de 1’Albien au Turonien. Ainsi, si une
variation de I'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 ’amplitude de la topographie dynamique représentée également en bleu.
Inversement, un signal transgressif représenté en rouge devrait correspondre a 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 ’amplitude du signal de topographie dynamique de 100

Ma a 90 Ma estimée a partir des modeles de Miiller et al. (2008).
Cette figure a été obtenue a partir de la différence entre les prédictions de 'amplitude de la topographie
dynamique a 90 Ma et celles a 100 Ma. La couleur rouge met donc en évidence une augmentation de I’amplitude
de la topographie dynamique de 1’Albien au Turonien et le bleu, une diminution de celle-ci.

La Figure 63 permet d’observer que, d’aprés les prédictions de ce modele, les
variations de la topographie dynamique de I’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 I’Europe pour laquelle le signal
transgressif est associé¢ a une diminution de 'amplitude de la topographie dynamique. Ceci
vient corroborer les résultats précédents de la comparaison avec la variation de 1’age de la
lithosphére.

L’Amérique du Nord présente une faible variation de la topographie dynamique
hormis au niveau de 1’ Alaska ou les prédictions montrent une augmentation de I’amplitude de
celle-ci, de méme que pour le Sud et Sud- Est de I’Amérique du Nord. Seule une partie de la
marge Ouest, au niveau de la subduction, présente une diminution de I’amplitude de la
topographie dynamique. Ce signal est donc contradictoire avec le signal transgressif et
I’inondation importante de I’Amérique du Nord que nous observons a partir de nos résultats.
Ceci peut mettre en évidence la difficulté des modeles a traduire la dynamique du manteau au
cours des temps géologiques.
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La subduction au Nord- Est de 1’Asie présente une diminution de la topographie
dynamique selon les prédictions du modele de Miiller et al. (2008) ce qui est également en
désaccord avec notre observation d’un signal régressif de I’ Albien au Turonien.

L’Amérique du Sud présente une diminution de I’amplitude de la topographie
dynamique uniquement au niveau de sa partie Sud et le long de I’ensemble de la subduction
(marge Ouest). Le signal que nous observons est principalement transgressif sur la marge
Ouest proche de la subduction, a I’exception de la partie au Nord de la Patagonie ou le signal
est régressif. Ceci pourrait peut étre s’expliquer par I’influence de la construction des Andes
qui crée une barriere topographique qui vient s’opposer a la migration du littoral.

Ainsi les variations de I’amplitude de la topographie dynamique, produites a partir du
modele de Miiller et al. (2008) ne permettent pas d’expliquer I’ensemble des tendances
transgressives et régressives. Les deux types de signaux ne sont cohérents que pour deux
régions proches de subduction, a savoir la marge au Sud de ’Europe, proche de la subduction
de la Téthys et la marge Ouest de I’Amérique du Sud, bien que pour cette derniere les signaux
ne soient pas cohérents sur I’ensemble de la marge. Ceci peut alors mettre en évidence que les
modeles ne permettent pas de traduire correctement les mouvements verticaux de la
topographie dynamique sur ces échelles de temps, ce qui peut étre 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 I’avons discuté dans la premiére partie de ce chapitre, le Crétacé moyen
est caractéris€¢ 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 ¢levé qui peut conduire a une
augmentation de la température de 1’ordre de 100° sous la lithosphére (e.g. Coltice et al.
2009 ; Phillips and Coltice 2010). La dilatation thermique des roches de la lithosphére peut
conduire alors a un soulévement important du supercontinent, de I’ordre de 240 m (en prenant
200 km pour 1’épaisseur de la lithosphére et un coefficient de dilatation de 2,4.10” K™). Suite
a la dislocation de la Pangée, le chauffage décroit 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 a 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 a
I’intervalle de temps que nous avons considéré pour la reconstruction paléogéographique. Sur
cette figure, la tomographie sismique a une profondeur de 2 500 km issue du modele SMEAN
de Becker and Boschi (2002) est également représentée afin de situer les anomalies
thermiques dans le manteau actuel.

La surface rouge a 200 Ma montre I’importance du chauffage sous la Pangée et met en
évidence le soulévement du continent associ¢ a ce chauffage. A 100 Ma, la carte met en
évidence la décroissance du chauffage conduisant a un soulévement plus faible des
continents. Les marges péri-Atlantique ont possiblement conservé une élévation importante
apres la dislocation de la Pangée mais la décroissance du chauffage conduit a une tendance a
la diminution de ce soulévement. Ceci pourrait ainsi expliquer le signal transgressif des
marges Atlantique que nous avons observé. Ce signal a sirement di étre également accentué
par la subsidence thermique post-rifting de ces marges. Mais I’¢lévation initiale des
continents peut également expliquer la faible inondation des marges Est de I’Amérique du
Nord et du Sud et Ouest de I’Afrique. Par contre, ceci ne s’applique pas aux marges
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atlantiques de I’Europe qui présentent une inondation importante. Cette figure souligne
¢galement la présence de dépressions, signal de topographie dynamique négative attendu au
niveau des subductions.

Figure 64 : Mouvements verticaux liés aux anomalies thermiques du manteau a 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 I’inondation et les signaux transgressifs/régressifs durant 1’Albien, le
Cénomanien et le Turonien mis en évidence par nos résultats, peuvent s’expliquer par
I’héritage de D’¢lévation de la Pangée et sa décroissance suite a 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.
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Figure 65 : Synthese des variations des mouvements verticaux, du niveau marin
eustatique et de I’élévation des continents a 200 Ma, 100 Ma et a ’actuel.

Les signes « + » et « - » indiquent [’amplitude de [’élévation des continents : « + » correspond a une
topographie élevée tandis que « -» représente une dépression ; les fleches représentent la tendance des
mouvements verticaux de la lithosphére (vgm : vertical ground motion) : les fleches rouges indiquent une
tendance au soulévement tandis que les fleches bleues une tendance a 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 ’action de
trois processus : le chauffage sous les supercontinents, la topographie dynamique et
I’eustatisme. Ceci est ainsi en contradiction avec 1’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 I’existence d’un signal eustatique n’est pas remis
en question, la possibilité d’observer directement un tel signal a partir des enregistrements
stratigraphiques peut étre remis en cause.
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SYNTHESE — CONCLUSION

Le niveau marin répond aux variations eustatiques et aux mouvements verticaux de la
lithosphere. Le signal qu’il enregistre est complexe et difficile a analyser car il dépend de
multiples processus (tectono-eustatisme, climat, topographie dynamique, divagation polaire,
tectonique, transfert de surface) qui contrdlent les variations eustatiques ou les mouvements
verticaux lithosphériques. Ces variations ont ainsi une longueur d’onde, une amplitude et un
temps caractéristique propres a chaque type de processus. La discrimination de I’importance
des différents processus dans le contrdle de la variation du niveau marin est une question
majeure, notamment afin de pouvoir quantifier son impact sur les cotes. Cependant, les
observations nécessaires pour caractériser les amplitudes et longueurs d’ondes précises de ces
processus sont encore insuffisantes.

Jusqu’a 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 a I’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 I’ensemble des facteurs de contrdles 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, I’originalité de notre étude a donc été :

e de réaliser une synthese exhaustive sur les différents processus agissant sur le
niveau marin et la Terre solide et sur leur quantification, afin de pouvoir
¢tablir une hiérarchisation des facteurs de contrdles sur le signal enregistré par
le niveau marin.

e de considérer, a 1’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 I’Albien, le Cénomanien et le Turonien. Le
choix de la période actuelle nous a permis 1’étude de processus agissant a court
terme tandis que le choix du Crétacé nous conduit & I’étude de processus
agissant sur des temps géologiques plus longs.

Le travail de syntheése que j’ai réalisé sur I’ensemble des processus a ’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 parallele 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
¢galement représentée la carte des mouvements issue de Pedoja et al. (2011). J’ai en effet
¢galement pu me joindre a un projet, en cours lorsque je suis arrivée en thése, portant sur la
caractérisation a 1’échelle globale des mouvements verticaux a partir d’une base de données
des terrasses marines du stade isotopique MIS-5¢ (environ 120 000 ans) réalisée par K.
Pedoja. Ce travail a fait ’objet d’un article présenté en annexe dans ce mémoire.

Ceci permet ainsi d’accéder a des échelles de temps de court terme (mouvements
verticaux actuels), de moyen terme (mouvements verticaux a 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).

Processus Amplitudes (m) Longueur d'onde (km) {:;;PESS} Reéférences
Niveau marin Nivean
enstatique | marin relatf Globale Locale
Tectono-eustatisme
(dge movyen de la . - " _ (1)
lithosphére et/ou +-100a150 ! : > 10° (2)
dynamique des dorsales)
Plateaux océanigques +/- 60 a 100 i = 10% 83;
- 4)
Climat: . ] . (
Glacio-eustatisme +-100 ! <10° Eg:::
Climat: - A ()
Dilatation thermique - -0 | <10° e
Climat: 1a - S 8
Glacio-hydro-isostasie l1a-2 ~1000 =1000 | <10 (15)
Topographie-dvnamique + 80 <2000 =1 000 = 10% {{19 3)
Géoide / +/- 100 =1 000 =107 Hg
L . - . . (13)
Divagation polaire / <+~ 100 / =1 000 = 10° (14)
adi i < - I i (&)
Sédimentation - +/- 60 /) / =10° @
Orogénése = +/-10 i = 10° )]

Tableau 4 : Synthése des processus a I’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) Miiller 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 : Synthese des résultats de la these
En haut a gauche : vitesses des mouvements verticaux actuels obtenus a partir de la reconstruction, avec les
harmoniques spheriques, jusqu’au degre 20 a partir de notre base de données discrétes des mouvements
verticaux actuels compilée avec les résultats issus de la bibliographie. En haut a droite : vitesses des
mouvements verticaux a 120 000 ans, issus de Pedoja et al. (2011). En bas : Signaux transgressifs et régressifs a
la limite Albien-Cénomanien et Cénomanien-Turonien, issus de notre reconstruction paléogéographique pour
ces intervalles de temps.

D’apres le tableau synthétique, le signal prédominant sur le niveau marin relatif est la
topographie dynamique qui peut produire des mouvements verticaux lithosphériques jusqu’a
2 km mais sur une longueur pouvant étre largement supérieure a 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 a partir de
nos résultats. En effet, leurs vitesses de variation, jusqu’a £ 20 mm/an, sont trop rapides au
regard du temps caractéristique de la topographie dynamique, supérieur a un million d’années,
qui est contrlé par la viscosité du manteau. La glacio-hydro-isostasie, effective suite a la
fonte des calottes glaciaires il y a 20 000 ans, a été retenue pour expliquer le signal dominant
a I’échelle globale que nous observons. Pour arriver a cette conclusion, nous avons réalisé une
compilation des vitesses des mouvements verticaux actuels (cf. Figure 66 carte en haut a
gauche) qui nous a permis:

e De mettre en évidence un signal non uniforme des mouvements verticaux avec
la présence de tendances de soulevement et de subsidence a 1’échelle globale,
pouvant atteindre jusqu’a = 20 mm/an.

e D’identifier le signal produit par la glacio-hydro-isostasie par la présence de
soulevement rapide au niveau des marges anciennement englacées et la
subsidence des marges plus ¢éloignées. De méme, un signal régional des
mouvements verticaux induit par le contexte géodynamique des marges actives
a également été identifi¢ et quantifié. Ils peuvent atteindre des ordres de
grandeurs similaires a celles mesurées pour le signal postglaciaire.

e De tenter d’extraire un signal de grande longueur d’onde a I’aide des
harmoniques sphériques, a partir du signal des mouvements verticaux obtenus.
Ceci nous a permis de constater qu’une reconstruction de ce signal jusqu’au
degré dix a ’aide des harmoniques sphériques, correspond aux prédictions des
modeles du signal postglaciaire. Ces résultats nous ont conduits alors a
conclure que le signal postglaciaire présente une longueur d’onde
caractéristique de I’ordre de 4 000 km et que ces données discrétes peuvent
fournir une estimation des mouvements verticaux postglaciaires le long des
cotes.

e 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 altimetres. Ceci
nous a permis de montrer que le signal des mouvements verticaux pouvait étre
de méme ordre de grandeur, ou localement supérieur ou inférieur aux vitesses
de variations du niveau marin actuelles dominées par I’expansion thermique
due au réchauffement climatique. Ils peuvent donc influer sur les vitesses
d’inondation des cotes 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 : soulévement 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’excédent 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
soulévement des marges par les contraintes subies par les marges continentales dues a
I’accrétion des continents. Ce signal devrait ainsi également conduire au soulévement des
marges actuelles. Il peut étre 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’apres le tableau synthétique, le tectono-
eustatisme (variation du volume du bassin océanique par une variation de 1’dge moyen de la
lithosphére 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 a partir des données stratigraphiques. Cependant, la topographie dynamique est
¢galement responsable d’importantes variations du niveau marin relatif en induisant des
mouvements verticaux lithosphériques importants (pouvant atteindre 2 km).

e Notre analyse de la migration du littoral a partir de nos reconstructions
paléogéographiques sur les intervalles de temps Albien-Cénomanien et
Cénomanien-Turonien (Figure 66, cartes en bas), nous a permis, a partir de
données stratigraphiques, de considérer la présence et I'importance relative des
processus responsables des variations du niveau marin relatif observées.

e Par l'observation de I’évolution des paléo-traits de cdte, nous avons pu
observer que le Turonien présente la plus importante inondation des continents
sur les intervalles de temps considérés et par rapport a I’actuel. Ceci permet
ainsi de replacer la possibilité d’un maximum eustatique au cours du Turonien
au lieu du Cénomanien-Turonien.

e Nous avons, lorsque les données le permettaient, apporté 1’information des
tendances de transgressions ou régressions du niveau marin relatif de 1’ 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 étre mis en
¢vidence a partir de ces données : I’absence d’un signal transgressif a 1’échelle
globale durant ces deux intervalles de temps. Ceci vient alors s’opposer a 'idée
de la présence d’un signal eustatique qui devrait alors produire un signal
transgressif sur I’ensemble des continents. Ceci nous a conduits a nous
questionner sur I’existence de ’action de processus venant perturber le signal
eustatique sur de grandes longueurs d’ondes.
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e Nous avons ainsi conclu que les variations du niveau marin relatif observées
résultaient principalement de la contribution de trois processus :

— D’eustatisme
— la topographie dynamique
— le chauffage sous les supercontinents

Ces conclusions sont ainsi en contradiction avec 1’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 I’existence d’un signal eustatique n’est pas

remise en question, la possibilité d’observer directement un tel signal a partir des
enregistrements stratigraphiques peut étre remise en cause.

De tels résultats sont prometteurs pour participer a la calibration des modeles de
topographie dynamique qui souffrent de I’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, a la fin de ma thése, nous disposons de bases de données permettant de
caractériser la déformation de la Terre solide a ’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 a chacune des périodes de temps.

Afin d’aller plus loin dans cette étude, I’apport de nouvelles cartes
paléogéographiques, du méme type que celles que nous avons construites, a 1’échelle globale,
permettrait 1’observation du signal de la topographie dynamique sur différentes échelles de
temps et ainsi mieux connaitre son évolution passée dans 1’objectif de contraindre les modeles
de la dynamique du manteau. Particuliérement de nouvelles cartes durant une période
correspondant a une phase différente du cycle de Wilson permettrait le signal du niveau marin
relatif durant de telles conditions. La prochaine carte paléogéographique a construire serait
ainsi celle correspondant a la période Permo-Trias, pendant laquelle la Pangée était encore
présente.

Pour I’observation des mouvements verticaux actuels, I’augmentation des séries
temporelles des marégraphes, satellites et GPS représente une opportunité importante de
pouvoir appliquer la méthode que nous avons utilis¢é pour quantifier les vitesses des
mouvements verticaux et extraire le signal post glaciaire. Ceci a la fois dans 1’objectif de
confronter ces résultats a la hausse actuelle du niveau marin mais également cela représente
une source importante pour aider a contraindre les modéles du signal post-glaciaire et ainsi de
la structure rhéologique de la Terre.
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The growing interest in quantification of vertical ground motion stems from the need to understand in detail
how the Earth's crust behaves, for both scientific and social reasons. However, only recently has the
refinement of dating techniques made possible the use of paleoshorelines as reliable tools for tectonic studies.
Although there are many local studies of Quaternary vertical motions of coastlines, we know of no
comprehensive worldwide synthesis. Here we provide a compilation of 890 records of paleoshoreline
sequences, with particular emphasis on the last interglacial stage (Marine Isotopic Stage [MIS] 5e, ~122 ka).
The quality of dating MIS 5e makes it a reliable marker to evaluate vertical ground motion rates during the late
Quaternary on a global scale. The results show that most coastal segments have risen relative to sea-level with
a mean uplift rate higher than 0.2 mm/yr, i.e. more than four times faster than the estimated eustatic drop in
sea level. The results also reveal that the uplift rate is faster on average for active margins than for passive
margins. Neither dynamic topography nor glacio-hydro-isostasy may explain sustained uplift of all
continental margins, as revealed by the wide distribution of uplifted sequences of paleoshorelines. Instead,
we suggest that only plate-tectonic processes reconcile all observations of Quaternary coastal uplift. We
propose that long-term continental accretion has led to compression of continental plates and uplift of their
margins. Therefore this study concludes that plate-tectonics processes impact all margins and emphasizes the
fact that the notion of a stable platform is unrealistic. These results therefore seriously challenge the
evaluation of past sea levels from the fossil shoreline record.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.
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1. Introduction the total duration of uplift. Three main types of paleo-shorelines

Emerged sequences of Quaternary paleo-shorelines form remark-
able stepped coastal landscapes that have been a long-standing
geological curiosity. As early as 1830, Lyell wondered about their
tectonic or eustatic nature (Lyell, 1830). Research has shown that
uplift (and subsidence) of Pleistocene paleo-shorelines is due to a
combination of both processes (e.g. Lajoie, 1986). Therefore, coast-
lines may record vertical ground motion superimposed on global sea-
level oscillations. As such, they are powerful tools to analyze both sea
level variations and vertical tectonic movement, provided that the
signal can properly be deciphered (Bloom and Yonekura, 1990; Chappell
et al, 1998). Coastal vertical motion may be due to movement of
seismotectonic units along subduction zones in particular, but also to
slower, possibly aseismic, creep of coastal segments along both active
and passive margins. The positive or negative vertical motion of
continental margins is responsible for emerged and submerged
sequences of paleo-shorelines. Classic examples of active margins are
the Huon peninsula (e.g. Bloom et alL, 1974; Chappell, 1974), New
Zealand (e.g. Bull and Cooper, 1986), Indonesia (e.g. Sumba Island,
Pirazzoli et al., 1993), Chile (Kaizuka et al, 1973; Paskoff, 1977). On
passive margins or intraplate domains, famous examples are Hawaii (Ku
et al, 1974; Szabo and Moore, 1986; Ludwig et al., 1991) and New
Caledonia (Frank et al., 2006). Because they are more easily accessible,
emerged sequences have been more abundantly described than
submerged ones. Few compilations have been done both at regional
scales (e.g. Japan, Italy, Australia, see below) and continental scales
(Hoyt, 1967; Wythe Cooke, 1971). Kopp et al. (2009) recently proposed
acompilation, in an attempt to evaluate the worldwide sea-level change
during the last interglacial stage (Marine [sotopic Stage, MIS 5e at
~122 ka). Their analysis assumed that the past record could help to
predict the impact of modern sea-level rise due to global warming. They
developed an elegant probabilistic analysis based, on one hand, on a
careful selection of 108 data from 46 sites, each giving measurements of
local apparent sea-level change, and on the other hand on the physics
of glacio-isostatic adjustment (Mitrovica and Milne, 2003; Kendall et al.,
2005). They concluded that sea level on average was ~7 m higher
than today, a result that we reconsider here in the light of a more
comprehensive dataset.

Because the last interglacial stage has been very well documented
worldwide (e.g. Johnson and Libbey, 1997), we use it as a datum to
evaluate vertical motions of Quaternary sequences of paleo-shorelines.
Therefore, the aim of this study is to assess the controls, in a global
context, of shapes and altitudes of Quaternary shorelines, with
particular reference to the widely studied MIS 5e. Thus, we calculate
the apparent vertical displacement rates of these shorelines globally,
and their spatial variations. By establishing those paleo-shorelines as a
tectonic benchmark, we subsequently interpret the inferred worldwide
displacement field from a geodynamic standpoint.

2. Paleo-shorelines of the last interglacial stage

Paleo-shorelines are most easily recognizable in locations where
they form a staircase morphology above the modern coast.
Sequences (also referred to as series or flights) of marine terraces
(Fig. 1) may or may not exhibit tidal notches running parallel to
the present-day shoreline. Such sequences shape many coastlines
and are interpreted as imprints of past sea-level positions during

are recognized: erosional (e.g. marine terrace, notch), depositional
(e.g. beach-ridge) and constructional (e.g. coral reef terrace). In
this section we survey the characteristics of all three forms,
associated with shorelines of the last interglacial stage, and analyze
relevant data from the literature.

Coastal sequences essentially form during separate highstands of
interglacial stages (Zeuner, 1952), which correlate with Marine Isotopic
Stages (MIS) of the oxygen isotope curve (e.g. James et al, 1971;
Chappell, 1974; Bull, 1985; Lajoie, 1986; Ota, 1986). Only if uplift rates
are large enough can interstadial oscillations be preserved too (as is
often the case during the Holocene). Although the timing and duration
of the MIS 5e are now well known (see below), there is less information
concerning the timing and duration of older interglacial periods, in
particular MIS 7, 9 and 11 (e.g. Winograd et al,, 1997; Dutton et al,,
2009). MIS 11 is generally considered to be the best analog for the
Holocene period because the insolation over this interval shows a strong
linear correlation with the recent past (Loutre and Berger, 2003). Paleo-
shorelines correlated to MIS 11 have been the subject of two regional
syntheses: Japan (Masuda, 2007) and Chile (Ortlieb et al., 1996).

For the last 45 years, a variety of relative and absolute dating
techniques (see below for a short review) have been applied to paleo-
coasts (Veeh, 1966), making them available as tools to characterize sea-
level oscillations (e.g. Antonioli et al., 2006), tectonics and geodynamics
(e.g. Merritts and Bull, 1989; Pedoja et al,, 2006a,b,c, 2008a,b), paleo-
environments (e.g. Aguirre, 2003), pedology (e.g. Muhs, 2001),
archeology (e.g. Shackleton et al, 1984), diamond deposits (Jacob
et al,, 2006; Spaggiari et al.,, 2006), sedimentology (Crook and Felton,
2008), glacial and periglacial evolution (e.g. Bates et al, 2003), patterns
of drainage (Personius, 1995) and paleontology (e.g. Pandolfi, 2001).
Numerical modeling also has been applied to paleo-shoreline develop-
ment (Le. formation of marine terrace sequences) (Scheidegger, 1962;
Veldkamp, 1994; Anderson et al., 1999; Trenhaile, 2002).

Some geographic areas have been heavily documented on a global
scale, for well-preserved Quaternary sequences, such as the classic
sites of the Huon Peninsula in New Guinea (more than 20 articles, see
supplementary data), Barbados island (15 articles, see supplementary
data) and the Vanuatu archipelago (e.g. Taylor et al., 1980, 1982, 1985,
1987). Other regions have been intensively investigated with respect
to a particular datum, either Holocene (e.g. Pirazzoli, 1991; Woodroffe
and Horton, 2005) or MIS 5e, for instance, in Italy (Bordoni and
Valensise, 1998; Ferranti et al., 2006), Australia (Murray-Wallace and
Belperio, 1991), Japan (Koike and Machida, 2001), Eastern Patagonia
(Rostami et al., 2000; Pedoja et al., 2011) and the West coast of North
America (Muhs et al., 2002a,b). At a global scale, some large zones of
coastal sequences have been described in only a few publications, for
example the Philippines (Omura et al., 2004), China (Pedoja et al.,
2008a), Cuba (Penalver Hernadez et al., 2001, 2003), Haiti (Dodge
et al,, 1983; Dumas et al, 2006) and Jamaica (Mitchell et al., 2000,
2001).

2.1. Marine Isotopic Substage 5e (MIS 5e)

The last interglacial stage (MIS 5, stage 5 in the marine oxygen
isotope record, Martinson et al., 1987) covers the period from 130 to
85 ka (e.g. Streeter and Shackelton, 1979; Chappell and Shackleton,
1986). This interglacial is characterized by three second-order
highstands, from the oldest, MIS 5e (also called MIS 5.5, see below
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T7:193 +/-10m

Fig. 1. Examples of sequences of Quaternary paleo-shorelines. A) Africa Mount, central coast of Eastern Kamchatka, sequence of five marine terraces reaching an altitude of 850 m.
The sequence is bordered seaward by a succession of Holocene marine and wave-built terraces that reach ~35 m in altitude. The T1 terrace is correlated to MIS 5e on the basis of
tephrochronology and morphostratigraphy (unpublished data). B) Bahia Laura, Patagonia, Argentina, sequence of beach-ridges. The photograph only shows the distal part of the
sequence which reaches at least 70 m. Correlation of some beach ridges to MIS 5e comes from morpho-stratigraphy of the site by comparison with other places where U/Th, ESR and
14 are available (Pedoja et al, 2011). C) Sampolawa Peninsula, SE Sulawesi, Indonesia. Lower part of a sequence of 19 coral reef terraces reaching 425 +/— 25 m in altitude.

Unpublished data.All altitudes are in meters above local mean sea-level.

for timing and duration) through MIS 5c¢ (MIS 5.3, ~105 ka) to the
youngest MIS 5a (MIS 5.1, ~85 ka). MIS 5e is the most prominent and
best-recorded sub-stage of MIS 5 and was the last time that mean sea
level was at or near the modern level; therefore, by inference, it was also
the last time when ice volumes and global climatic conditions were
similar to those of the present day (e.g. Siddall et al., 2006). Considerable
effort has been made to determine the timing, duration and paleo-
temperature regime of the maximum (or peak) of the last interglacial
period, (e.g. Hearty and Neumann, 2001; Mubhs et al., 2002a,b; Rohling
et al,, 2008).

The last interglacial maximum (MIS 5e) is equivalent to the
vernacular nomenclatures of Eemian (in Western Europe, for a review
see Shackleton et al,, 2003), Ipswichian (England, Bates et al., 1997),
Eutyrrhenian (Mediterranean, e.g. Kindler et al,, 1997), Rocky Bay Fm
(Bermuda, e.g. Harmon et al., 1978), Grotto Beach Formation (Bahamas,
e.g. Hearty and Kindler, 1995), Sangamonian or Sangamon (North
America, e.g. Sainsbury et al., 1965; Dupré, 1984), Waimanalo Formation
(Hawaiian Islands, e.g. Jones, 1993), Ouljian (West Morocco e.g.
Weisrock et al, 1999), Mikulinian (Northern Russia, e.g. Mangerud
et al, 1999), Kharagatian (Black Sea, Zubakov, 1988), and Pelukian
(Alaska, Brigham-Grette and Hopkins, 1995). In the following, the last
interglacial stage is referred to the more generic term MIS 5e for
simplicity.

Interpretation of MIS 5e has evolved since pioneering studies
during the 1970s (e.g. Stearns, 1976; Chappell and Veeh, 1978).
Whether or not sea-level fluctuated within MIS 5e is unclear
(Kaufman, 1986). In some places two to three highstands within
MIS 5e have been inferred from dated local morpho-stratigraphy.
For example, two highstands during MIS 5e have been deduced,
either from morphological analysis or deposits, in Tunisia (Jedoui
et al,, 2003), Italy (Antonioli et al, 2006); the Balearic Islands
(Bardaji et al., 2009), Bermuda (e.g. Hearty et al., 2007), and the

Red Sea coast of Egypt (e.g. Choukri et al.,, 2007). Three highstands
have been observed in Qatar (Williams and Walkden, 2002),
Erythrea (Bruggemann et al.,, 2004) and Barbados (Johnson, 2001).

Our aim herein is to establish the paleo-shorelines attributed to
MIS5e highstands as tectonic benchmarks. Therefore, we consider the
latest reviews on the subject (Siddall et al., 2006; Kopp et al., 2009),
which point out that the estimates of several authors converge on a
highstand lasting from 128+ 1 ka BP to 116+ 1 ka BP (e.g. Stirling
et al, 1998) with sea levels around +2 to +4 m (e.g. Hearty and
Kindler, 1995; Stirling et al,, 1998; Schellmann and Radtke, 2004),
which is ~3 m less than the more recent estimate of Kopp et al.
(2009). Consequently we use an age of 122 +/— 6 ka and discuss the
impact of a possible sea level higher by 3 +/—1m (Siddall et al,
2006) or 7.2 +/— 1.3 m (Kopp et al., 2009). Because the quantification
of eustasy is far from being straightforward, the very notion of
stability of passive margins, upon which many studies on eustasy rely,
is being challenged in many respects (see for instance Moucha et al,,
2008). Thus the data compilation of this study is used to further
discuss the significance of the concept of eustasy.

2.2. Paleo-shorelines

Various geomorphic features, erosional, depositional or construc-
tional, develop near sea level and form generic shorelines. Quaternary,
and particularly MIS 5e, fossil shorelines reflect the diversity of
modern coasts, because the shorelines are generally preserved after a
change in sea level (e.g. van de Plassche, 1986). In order to avoid the
uncertainty issue relative to the initial elevation of a paleo-shoreline
(a few meters above or below the current sea-level), it is desirable to
measure the elevation of a fossil shoreline with respect to the current
shoreline in the same site, not the current sea level (Pirazzoli, 1996).
Unfortunately, this practice is seldom applied, chiefly because dual
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Table 1
Geographical repartition of the sequence of Quaternary paleo-coasts.

n® Province Number Location
of sites

1 Africa$ 25 Kenya, Madagascar, Mauritius, Mozambique,
Seychelles, South Africa, Tanzania, and Saint
Helena Island

2  Africaw 31 Western Morocco, Canary Islands (Spain)
Mauritania, Senegal, Cape Verde, Ghana, Sierra
Leone, Angola

3 Aleutian 1 Amichtka (Alaska, USA)

4 Antarctica 4 Shetlands islands, Cape Ross

5  Australia SE 14 South Eastern Australia and Tasmania

6  Australia W 9 Western Australia

7 California and 71 Northwestern Mexico in Baja California and

Baja south-western USA

8 Caribbean 28 The island coasts of Bahamas, Bermuda,
Barbados, Haiti, Providencia { Colombia), Jamaica,
Cuba, Leeward Islands, Puerto Rico and the coasts
of Yucatan (Mexico), Belize, Eastern Costa Rica
and Venezuela

9 Cocos 4 Western Costa Rica and Southwestern Mexico

10 Europe W 103 Denmark, Estonia, Norway, Ireland,
northwestern France, England, Western Spain,
Portugal, West Russia

11 Indian 4 Peninsular India

12 Indo-Pacific 93 Archipelago of Indonesia, Hawaii, Vanuatu, New
Caledonia, Kiribati, Papua New Guinea

13 Juan de Fuca 21 California, Oregon, Washington and British
Colurnbia

14 Mediterranean 165 North and West Mediterranean and Black Sea

N (Spain, Italy, Greece, Turkey, Lebanon, Syria,

Israel, Russia, Ukraine)

15 MediterraneanS 37 Northern Morocco, Algeria, Tunisia and Libya

16 New Zealand 18 Northern and southern islands of New Zealand
17 North AmericaE 21 Florida to Newfoundland

18 Persian Gulf 11 Iran, Oman, Qatar, and United Arab Emirates

19 Philippines 4 Pangla, Palawan, and Sabang islands

20 Red Sea 19 Egypt, Jordan, Sudan, Djibouti, Saudi Arabia, and

Eritrea
21 SE Continental 19 China, Korea, Cambodia, Vietnam
Asia
22 South AmericaE 36 French Guyana, Brazil, Uruguay, Argentina and
southeast Chile
Ecuador, Chile and Peru

Japan, Eastern Russia

23 South AmericaW 40
24 W Pacific 110

observations of comparable past and present-day shorelines are
commonly difficult to make.

Erosional indicators are represented by abraded marine terraces,
benches (e.g. Lyell, 1830; Chambers, 1848), notches (e.g. Nunn et al.,
2002), and sea-caves (for example Mt Carmel cave, Ronen et al,, 2007;
Vita-Finzi and Stringer, 2007; Zviely et al.,, 2009). Common deposi-
tional indicators include wave-built terraces (e.g. in Argentina, Rutter
et al, 1989; Rostami et al, 2000), beach deposits (e.g. Cotentin,
France, Coutard et al., 2006), beachrocks (e.g. Israel, Galili et al., 2007),
beach ridges (Darwin, 1846), tidal flats and other coastal deposits
(e.g. Canary islands, Meco et al, 2007). Constructed indicators are
represented by algal trottoirs (Dalongeville et al, 2000) and
principally by coral reefs (Darwin, 1842). In practice, indicators are
often misleading and differences are not so easy to establish. For
example, uplifted fringing coral reefs (constructional features) are
frequently accompanied by tidal erosional notches that may mark,
with cm resolution, the location of a former sea-level highstand.
Marine terraces frequently include nearshore deposits and some
notches may preserve fixed biological indicators. Thus, erosional
paleo-shorelines are most commonly represented by paleo-rocky
shores, whereas depositional ones are represented by paleo-
sedimentary deposits (normally clastic). It must be emphasized
here that on the modern shore as for MIS 5e paleo-shorelines, lateral
change in facies can be extremely rapid from one morphology (or

deposit) to another (for example, in Eastern Patagonia, Pedoja et al.,
2008b, 2011).

Although the geometric description of fossil shores and their
associated deposits provides critical information for interpreting sea-
level histories, dating is also required. A variety of techniques have
been used, depending on the time of origin and nature of the relict
shoreline, and both relative and absolute dating are applied. Relative
dating techniques include: 1) morphostratigraphy (for example the
occurrence of periglacial deposits on marine terraces, e.g. Orme, 1966);
2) paleontological studies such as malacology (e.g. Sanlaville, 1974) and
diatom stratigraphy (e.g. Miettinen et al, 2005); 3) archeological
artifacts (e.g. flints artifacts, Galili et al, 2007); 4) tephrochronology
(e.g. Okumnura, 1996); 5) palynology (Korotky et al.,, 1997); 6) pedology
(Bockheim et al, 1992,1996) 7) coral sclerochronology (Buddemeir
and Taylor, 2000) and 8) amino-acid racemization, a chemical
correlation tool, the precision of which depends on temperature and
initial calibration (e.g. Wehmiller, 1982; Goodfriend et al, 1996;
Wehmiller and Miller, 2000). Absolute dating techniques include:
1) C (which gives constraints on Holocene and older terrace sequence
chronology, e.g. Navas et al., 2006), 2) U-Th series applied to corals (e.g.
Broecker et al.,, 1968; Stirling and Andersen, 2009), molluscs (McLaren
and Rowe, 1996; Rostami et al., 2000; Pedoja et al., 2006b,c) and cement
(Ramsay and Cooper, 2002) that can yield results ranging from
Holocene to ~300 ka, the precision decreasing with age, 3) cosmogenic
nuclides such as °Be and 2°Al (e.g. Perg et al,, 2001; Melnick et al,
2009; Saillard et al., 2009; Saillard et al., 2011), suitable for terraces up
to ~700 ka, or 2'Ne, providing older ages (e.g., Quezada et al., 2007),
4) U-He (up to 650 ka, Bender et al, 1973), 5) Pa-U (Broecker et al,,
1968; Giresse, 1989), 6) 2*°Ra/**®U (Ota and Omura, 1992),
7) Electron Spin Resonance that can yield results ranging from
Holocene to ~400 ka, (ESR, e.g. Schellmann and Radtke, 1997), and 8)
luminescence on buried sands, where the age range of the method is
variable from grain to grain and reliable ages usually extend from
recent and Holocene (Bookhagen et al., 2006) to 200-300 ka (e.g. Wood,
1994; Balescu et al., 1997a,b; Mauz, 1999; Pedoja et al., 2006b,c). Some
pilot studies were done, to compare different techniques of dating (e.g.
cross-comparison of marine terrace sediment dating by ESR, thermo-
luminescence and optically stimulated luminescence in Japan, Tanaka
etal, 1997).

With the notable exception of in-situ cosmogenic nuclide dating
methods (e.g. '°Be, 26Al, ?'Ne), erosional features are not generally
sufficiently adequate to date former sea-levels, whereas marine
deposits may include suitable material for the above-mentioned
dating techniques. Also, depositional features generally are inade-
quate to estimate accurately the heights of former sea levels,
because of uncertainties on sediment compaction, precise position of
the deposits above or below sea level and tidal changes. Ideally,
altitudes should be measured on erosional geomorphic indicators
and, where available, sea-level-sensitive species in biologically
constructed fixed indicators; materials for dating should be sampled
on adjacent depositional or constructional indicators if they are
suitable. We emphasize that the results of dating are used to
correlate the shoreline angle of the paleo-coast with a sea-level
highstand. Consequently the raw results are not used in the uplift
rate calculations. The age of the highstand comes from the literature.
In the supplementary data, we propose a complete review of the
variety of landforms that allows for the characterization of fossil
shorelines.

3. Methods

From a geodynamic standpoint, we have compiled a large number
of separate studies into a comprehensive, worldwide synthesis of
Quaternary coastal sequences and of sea-level changes related to the
MIS 5e highstand (12246 ka).

215



K Pedoja et al. / Earth-Science Reviews 108 (2011) 1-15 5

3.1. Database

Out of 829 published references, we uniformly reappraised the
mean vertical velocities for 890 sites, organized into 24 major
provinces. The compilation is fully available as supplementary
information online and summarized in Tables 1 and 2. The data are
compiled in a table (see supplementary data) that includes the
location and elevation of MIS 5e paleo-shorelines around the world.
The table (see supplementary data) includes 33 columns listing
location (province, continent, ocean, country), maximum altitude of
sequence, minimum number of shoreline forming the sequences,
chronostratigraphy (i.e. which shoreline correlated to which high-
stand), morphologies related to MIS 5e shoreline (marine terraces,
notches, etc.) or deposits (beach ridge, beach rock, coastal deposits,
etc.), their maximum elevation, the implied average vertical rate since
MIS 5e, dating methods, the material on which it was performed,
duration of uplift, references and the degree of confidence in the data.
In this compilation, we systematically attributed a minimum error
range of one meter to the measurements on elevation E published
without a margin of error. Whenever authors provide altitude ranges,
we took the mean value of the range and set the margin of error to half
the range. Whenever authors only assign the paleo-coast to
undifferentiated MIS 5, we made the assumption that it is correlated
to MIS 5e, which gives the minimum uplift rate. Where data are
extremely abundant (e.g. Italy, California, Baja California), we derived
means for the primary tectonic zones. The degree of confidence is
ranked on a 5-point scale (higher number denotes higher degree of
confidence). The score is primarily based on the nature of the
geomorphic indicator, the quality of dating, precision in measure-
ments of altitudes and geographical descriptions.

We rejected 21 outliers, where MIS 5e paleo-shorelines have been
described (e.g. Gonave Island, Haiti, Thornton Horsfield, 1975) or
inferred (e.g. Sao Tomé, Tristan da Cunha, Nunn, 1984) but where no
elevation is available. We rejected only one site where a MIS 5e paleo-
shoreline altitude is known (i.e. on the South Island of New Zealand),
because the anomalously high altitude (991+/—5m) of MIS 5e
marine terrace (Bull and Cooper, 1986) has been strongly debated
(Bull and Cooper, 1988; Ward, 1988) but not resolved.

Disagreement is found on the elevation of MIS 5e shoreline at three
sites. This is the case in 1) San Juan de Marcona (Peru) where Hsu
(1988, 1992) and Hsu et al. (1989) described it at 65+/—1m
whereas Ortlieb and Macharé (1990a,b), Ortlieb et al. (1991) and
Macharé and Ortlieb (1992) describe it at 105+/—1 m; 2) Agadir
(West Morocco) where Meghraoui et al. (1998) described it at 28 m
whereas other authors describe it at 8 4+/—1 (e.g. Weisrock et al.,
1999); 3) Santa Cruz (California, USA) where the MIS 5e paleo-
shoreline was described at 39 +/— 1 by several authors (Bradley and
Griggs, 1976; Wehmiller, 1982; Dupré, 1984; Lajoie, 1986; Lajoie
etal, 1991; Anderson and Menking, 1994; Rosenbloom and Anderson,
1994; Anderson et al., 1999) but where °Be dating led Perg et al.
(2001) and White et al. (2008, 2009) to identify the MIS 5e marine
terrace at 175+/—25 m. The dating itself has been discussed by
Brown and Bourlés (2002). In this case, we assign two different sites
for the same place, to allow for uncertainty of assigning coastline ages
in this site.

3.2. Uplift rates

The classic equation (e.g. Lajoie, 1986) for calculating vertical
motion rate Vis V= (E —e) /A, where E is the current elevation of the
paleo-shoreline relative to current local sea level, A is the age of MIS
5e, and e is the correction for eustasy (i.e. the altitude of the paleo-
sea-level stand relative to the modern one). To account for eustasy, we
discuss our results with respect to the estimates of Siddall et al. (2006)
at 34+/—1m and that of Kopp et al (2009) at 72+/—13m.
However, for technical and conceptual reasons, uncertainties in the
estimates of eustasy are large (see Discussion) and it is difficult to assign
a definite value to the absolute variation of sea level. In the present study
we therefore calculate the mean displacement rate since MIS 5e uses
both the classic method and a simpler, yet more conservative method.
For instance, we do not account for any a priori eustatic correction e, We,
therefore, calculated V=E/A. In fact, estimates on sea-level variations
during MIS 5e (with respect to today's datum) are principally based on
coastal indicators found on platforms formerly considered stable, an
assumption that our study reveals to be uncertain, as discussed in the
following.

Table 2
Mean apparent rates of uplift for various provinces and geodynamic settings. Quality refers to confidence in measurements (see supplementary data for details).
Province Geodynamic Apparent MoE Eustasy-corrected vertical MoE Eustasy-corrected vertical MoE Standard Number Mean — Means
setting vertical rate V rate Vi {mmyyr), Siddall rate Vc (mmy/yr), Kopp deviation of sites  quality (V)
(mmy/yr) et al, 2006 et al,, 2009

Indo-Pacific * 0.38 0.04 035 0.05 031 0.04 0.5 93 4.08 038
Persian Gulf * 0.16 0.02 014 0.03 0.10 0.03 02 11 3.55 0.16
Aleutian active 035 0.07 033 0.07 / 1 5.00 031
Caribbean Active 0.11 0.02 009 0.02 0.05 0.03 0.4 28 3.54

Cocos Active 0.51 0.04 045 0.04 044 0.04 066 4 2.00

Juan de Fuca Active 0.28 0.03 026 0.04 022 0.04 033 21 4,19
Mediterranean N Active 0.19 0.03 016 0.03 013 0.03 035 165 3.92

New Zealand Active 0.58 0.05 056 0.05 052 0.05 1.82 18 433

Pacific W Active 0.40 0.04 038 0.04 034 0.05 042 110 3.54
Philippines Active 0.05 0.01 0.03 0.01 0.00 0.01 0.04 4 4.00

South America W Active 0.32 0.03 030 0.04 0.26 0.03 030 40 433

Africa § Passive 0.03 0.01 001 002 -—002 0.02 008 25 3.04 0.12
Africa W Passive 0.07 0.01 0.04 0.02 0.01 0.02 0.05 31 3.16
Antarctica passive 0.42 0.07 040 0.07 036 0.07 0.15 4 225

Australia SE Passive 0.08 0.01 005 0.02 002 0.02 007 14 4.50

Australia W Passive 0.03 0.01 0.00 001 -—003 0.02 0.06 9 4.50
California and Baja  Passive 0.31 0.03 028 0.03 024 0.03 034 71 4.80

SE Continental Asia Passive 0.10 0.02 0.08 0.03 0.04 0.03 o008 19 3.47

Europe W Passive 0.07 0.02 005 0.03 0.02 0.03 012 103 295

India Passive 0.05 0.01 002 002 -—-001 0.02 0.03 6 3.50
Mediterranean S Passive 0.10 0.01 0.07 0.02 0.04 0.02 008 37 297

North America E Passive 0.05 0.01 003 002 -001 0.02 0.02 21 3.52

South America E Passive 011 0.02 0.08 0.03 0.05 0.02 0.05 36 3.83

Red Sea Rift 0.11 0.01 0.08 0.02 0.05 0.02 008 19 4.74 0.11
Means or sutn 0.20 0.03 018 0.03 0.14 0.03 027 890 3.74

" Means multiple geodynamical settings.
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4. Results

The 890 sites of the database are classified into 24 major provinces
(Tables 1 and 2). These provinces include between 1 (Aleutian) and 165
sites (Mediterranean N), see Fig. 2A. We briefly present the occurrence
of geomorphic indicators and then we propose a geodynamical
interpretation of the observed uplift since MIS 5e.

4.1. Occurrence of morphologies

It is difficult to classify Quaternary paleo-coasts as a function of the
morphologies observed (i.e. erosional, depositional or constructional),
because within one area various morphologies are generally described
(see supplementary data). The most striking observation concerns the
latitudinal distribution of marine terraces versus coral reef terraces
(as emphasized for example by Montaggioni and Braithwaite, 2009)
(Fig. 2B, Table 3).

4.2. Uplift since MIS 5e

The current elevations of well-preserved (e.g. Johnson and Libbey,
1997) MIS 5e paleo-coasts convert into an apparent vertical velocity

of the continental margins. The most striking feature of the data is the
almost ubiquitous apparent uplift of continental margins (Fig. 3). This
is attributable to a long-standing process, because in many instances
(809 sites out of 890 sites) the MIS 5e marker is embedded in a
sequence of paleo-shorelines that encompasses Holocene, Pleisto-
cene, and often Pliocene structures (“rasas” in Fig. 2A and see
Discussion). The mean elevation of MIS 5e terraces is 28 m, indicating
a mean rate of uplift of 0.23 mm/yr. These values indicate an uplift
rate on average four times higher than the sea-level peak estimation
of 7.241.3 m of Kopp et al. (2009).

In our compilation, not only do ca. 93% of the observations give
positive values, but they are also widespread, covering almost all
coastlines (Fig. 2). Most shorelines for which data are lacking lie at high
latitudes or close to major deltas, for the following reasons. Along the
Arctic margins and coasts of Antarctica, Holocene icecaps have eroded
most of the MIS 5e shorelines. Around major deltas, such as the
Mississippi, Indus, Bengal, Amazon and Orinoco, sediment-induced
subsidence is strong. Besides these regions, the only large segment of
margin (>3000 km), which is undocumented, is the southwestern
margin of Sundaland, where there is no reported evidence of vertical
motion deduced from a MIS 5e shoreline. For obvious reasons,
submerged domains are poorly documented, but from visual inspection

7~

A

—

of shorelines
MT + N + CorB =
CRT+CRS =

Pleistocene sequences
Key
B-Ridge =[]

wWBT =)

7> Occurence of “rasa”

BD+CD +CB
+ BoA + Che =

B-Rock = 2 |

Fig. 2. Distribution and nature of Quaternary shorelines A) worldwide occurrence of Pleistocene coastal sequences including MIS 5e shorelines and “rasas”. B) Morphological
indicators described in literature for shoreline related to MIS 5e. In red erosional indicators in yellow depositional and constructional ones (see text for details). MT: marine terrace,
N: notch, CorB: corrosion bench, CRT: coral reef terrace, CRS: coral reef surface (when submerged) SC: sea cave. BD: Raised beach and beach deposit, WBT: wave-built terrace,
CD: coastal deposit (i.e. generally tidal if not nearshore), B-Ridge: Beach ridge, B-Rock: Beach rock, CB: coastal barrier, Che: cheniers, BoA: base of aeolianites. See also Table 3.
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Table 3

Occurrence of morphological indicators of shorelines created during last interglacial maximum (MIS 5e). MT: marine terrace, N: notch, CorB: corrosion bench, CRT: coral reef terrace,
CRS: coral reef surface (when submerged) SC: sea cave. BD: Raised beach and beach deposit, WBT: wave-built terrace, CD: coastal deposit (i.e. generally tidal if not
nearshore), B-Ridge: Beach ridge, B-Rock: Beach rock, CB: coastal barrier, Che: cheniers, BoA: base of aeolianites.

Shoreline type Sum
Erosonial s.l. Depositional s.l.
MT N CorB CRT CRS sC BD WBT D B-Ridge B-Rock CB Che BoA
Number of site 541 16 1 173 7 48 11 63 7 15 7 1 830
Total number of occurrence 70 3 70 96 13 3
% of occurrence 61 2 0 19 1 5 1 7 1 2 1 0 100

(Fig. 3) they encompass many fewer coastlines than uplifted ones.
Assuming that vertical movements are unlikely to vary along coastlines
at high frequency (ie. at a frequency that would be higher than the
sampling frequency) that would render subsidence often ignored at
many locations because of a sampling bias, these observations lead us to
conclude that the dataset is representative of global sea-level change for
MIS5e.

Active margins are uplifting at faster rates on average (0.36 mm/yr)
than passive margins (0.13 mm/yr). This may not appear surprising
because a fraction of subduction zones is associated with tectonic
shortening; but given the fact that the vast majority of passive margins
undergo persistent loading from sedimentation, uplift at passive
margins could be higher if corrected for sedimentary loading. Thus
0.13 mm/yr is a minimum estimate, and the difference between active
and passive margins may be minor: except for deltas, long-term
sedimentation rates at passive margins typically range from 0.02 to
0.04 mm/yr (Einsele, 2000). 1D isostatic corrections (written v, =
Vsed(Ps — Pw)/(Pm — Pw), Where v, and viq are the subsidence and
sedimentation rates, ps, pw and pr, are the densities of the sediments,
seawater and mantle, respectively), yield subsidence rates as high as
0.2 mm/yr and, therefore, a corrected value for the mean uplift rate at
passive margins would be as high as 0.3 mm/yr. Elastic flexure due to
sediment loading of the lithosphere may also contribute to bulge and
uplift of the margin (e.g. Jurkowski et al.,, 1984; Gunnell and Fleitout,
1998). Nevertheless, elastic flexure would cause uplift rates that would
be much smaller than the sedimentation rates (<<0.02 to 0.04 mm/yr,
0.0432 times the sedimentation rate for the flexure of an elastic beam,
see Watts, 2001); flexure due to sediment loading is therefore
insufficient to explain all the uplift of passive margins. Indeed,

observations corroborate this idea: the only place where the Atlantic
coast of South America is known to subside south of the Amazon is the
Rio de la Plata, where isostatic subsidence due to sediment loading
obviously dominates the effects of flexural uplift of the margin (Martin
et al., 1988; Barreto et al,, 2002; Pedoja et al., 2011). Note, however,
that this statement does not exclude the possibility that elastic flexure
may contribute for other reasons, in particular as a response to
temporal changes in far field stress regime. Nevertheless, because a full
discussion is beyond the scope of this paper, we keep the raw values in
the following, which can be considered as a minimum estimate.
Additional evidence for passive-margin uplift comes from longer
time scales: low-temperature thermochronometers and paleostress
indicators show that many passive margins have been uplifting on a
time-scale of millions of years in response to horizontal compression.
Good examples are the margins of Norway (Blystad et al, 1995;
Lundin and Doré, 2002; Stoker et al., 2005), Great Britain (Boldreel
and Andersen, 1998; Hillis et al., 2008a; Holford et al., 2009), Brazil
(Cobbold et al., 2001, 2007), South Africa (Brown et al., 2002) and
Australia (Hillis et al., 2008b). In most instances, the evidence is that
compression and uplift have been operating for much of the Tertiary,
at least until the Miocene. Their continuation into the Pliocene or
Quaternary is less clear, if only because low-temperature geochro-
nology is not able to date young episodes of exhumation. On the
other hand, in SE Brazil, Salvador and Riccomini (1995) have
described outcrops, in which gently-dipping thrust faults have put
Precambrian crystalline basement over Pleistocene mudstone, so
causing uplift. For the present day, the World Stress Map provides
abundant evidence (mainly in the form of focal mechanisms of
earthquakes) for active thrust faulting on passive margins, especially

-4.0 -2.0

0.0 2.0

-4.0-36-3.2-2.8-24-2.0-1.6-12-0.8-0.4 0.0 0.4 0.8 1.2 1.6 2.0 2.4 2.8 3.2 3.6 4.0

uplift rate (mmiyr)

Fig. 3. Apparent rates of vertical motion on coastlines as inferred from heights of shorelines, which formed during the last interglacial maximum (MIS 5e). Arrow size indicates
degree of confidence. Numbers in italics indicate rates corrected for eustasy (43 m, Siddall et al., 2006, see text).
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the Atlantic margins of North America, Brazil and Norway (Heidbach
et al, 2008). Small as it may be, a slip event on a thrust fault
produces, not only horizontal shortening, but also crustal thickening,
leading to some degree of isostatic uplift. Thus the evidence for
synchronous compression and uplift on passive margins is substan-
tial, over a long time scale.

5. Discussion

In the following section, we first present a brief classification of
sequences, based on their morphologies, then we discuss the origin of
the observed worldwide uplift, deduced from their elevation.

5.1. Morphological classification of Quaternary coastal sequences

In 90% of cases (809 sites out of 890 sites), the MIS 5e marker is
embedded in a sequence of paleo-shorelines that encompasses
Holocene, Pleistocene, and often Pliocene structures (“rasas” on
Figs. 2A and 4). There are very few places where a Pleistocene coastal
sequence is preserved, but where the MIS 5e paleo-shoreline is
missing. To our knowledge, this occurs in Futuna (South Vanuatu)
(Neef and McCulloch, 2003) and northwestern France (e.g. Sommé
etal., 1999). A classical sequence (i.e. Classes A, B, C, D in Fig. 4) can be
described as a series of well individual terraces dating from Middle to
Late Pleistocene (or Holocene) overlooked by large compound rasas.
Rasa is here used in the sense of Guilcher (1974), Regard et al. (2010),
Pedoja et al. (2011) in order to define vast polygenetic horizontal

surfaces corresponding to a sequence of paleo-coasts in which
intermediate shoreline angles are not observed because they are
erased or buried. Rasas are frequently older than 1 Ma and generally
correspond to the geomorphic records of the Late Pliocene-
Early Pleistocene sea level variation (e.g. Pedoja et al, 2006b,c;
Alvarez-Marrén et al., 2008; Regard et al., 2010). The latter variations
are known to be quicker (cycles of ~60ka) and less important
(eustatic variation of ~60 m) than present day (Siddall et al., 2006).
Herein, we propose a morphological classification of sequences of
paleo-coast based on the uplift rates Umisse of MIS 5e terraces (Fig. 4).
Five classes are presented. The four more important classes
correspond to 1) uplift rate MIS 5e (Upsse) >1 mm/a (Class A,
strong uplift) 2) 1<Upss.,<0.2 mm/a (Class B, moderate uplift),
3) 0.2 <Upys56,<0.1 mmy/a (Class C, low uplift), and 4) 0.1 mm/a<Upsse,
(Class D, very low uplift). The fifth, Class E (Ice sunk type), corresponds
to a high latitude sequence where Holocene paleo-coasts are higher in
altitude than the MIS 5e paleo-coast (i.e. in Svalbard, see Mangerud and
Svendsen, 1992). That kind of sequence may also be observed in
Antarctica where deposits from the lowest beach ridge were carbon
dated as older than the resolution of the method (Lopez-Martinez et al.,
1992; Lopez-Martinez et al., 2006; Navas et al., 2006).

5.2. Origin of observed uplift

What processes might be responsible for the apparent uplift of
continental margins worldwide? The most obvious candidate is
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Fig. 4. Morphological classification of Pleistocene sequence of shorelines based on the uplift rate determined on MIS 5e indicators. Four classes of uplift are described (from high to
very low, A to E). A fifth class (class E) is presented even if it is represented only by one site as it represents in itself a specific morpho-dynamic context (post glacial rebound). For
each class examples of sequences are presented. Geodynamical contexts are indicative as various intensity of uplift can be present in the same area. PS: paleoshore, PSH: Holocene
paleoshore, PS 5e: Paleoshore related to MIS 5e interglacial maximum. USe: mean uplift rate determined on MIS 5e paleoshore.
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eustatic sea-level fall, but a variety of other mechanisms can be
invoked, as discussed below.

(1) Eustasy

(2

—

Eustasy is the uniform variation of sea level, either due to the
change in the volume of seawater (variations in the storage
capacity of ice caps), or to changes in the geometry of the
oceanic basins. In particular, the bulk volume of small and
young oceanic basins is smaller than that of old wide oceanic
basins. Heller and Angevine (1985) formerly proposed this
mechanism to explain the long-term (>100 Myrs) variations in
sea level. According to a non-uniform and not necessarily
representative compilation of data from a variety of paleo-sea-
level records and oxygen isotope data, mean sea level would have
globally dropped by 2 to 4 m since MIS 5e (122 +/—6 ka), at an
average rate of less than 0.02 mm/yr (see Siddall et al., 2006, and
references therein), which only slightly modifies the observed
rates (see supplementary data and Fig. 2). We note, however, that
a variety of studies based on oxygen isotopes also referred to by
Siddall et al. (2006) suggest a larger uncertainty because they
give sea-level highstands approximately ranging from — 10 m to
+15 m. The recent analysis of Kopp et al. (2009) suggests an
absolute sea-level drop of ~7 m.

On average, reports of eustatic sea level changes are about an
order of magnitude lower than the 0.23 mm/yr mean apparent
uplift rate. Correcting for eustasy following the 3 m value given
by Siddall et al. (2006) therefore does not affect our results (see
Table 2). The higher value proposed by Kopp et al. (2009) more
efficiently affects our results and seemingly assigns subsidence to
four of our provinces (Table 2). But an even more convincing
argument, which discards eustasy as the cause of this generalized
vertical movement of coastlines, comes from the sequences of
paleo-shorelines into which MIS 5e is embedded (Figs. 1 and 4).
This reveals continuous uplift, rather than sea-level oscillations
around a mean value that would result if eustasy was the control.
Indeed, paleo-shoreline sequences of Plio-Pleistocene age (see
supplementary data) indicate continuous uplift that cannot be
reconciled with eustatic variations for older isotopic stages:
isotopic studies indicate that Quaternary highstands MIS 7, MIS 9
and MIS 11 never exceeded + 10 m, leaving MIS 5 the last highest
sea-level stand. Margins so far considered as stable actually
feature time series of uplift therefore discarding any passive (or
eustatic) cause for the observed long-standing uplift. For
instance, the east coast of North America has been uplifting
since at least Early Pleistocene, western Europe since at least MIS
11, the west coast of Africa since at least Mid Pliocene, and the
eastern coast of South America since at least MIS 9 or MIS 11. MIS
5e therefore should be regarded as the prominent marker of a
sequence that reveals a generalized uplift of continental margins.
Again, long-standing uplift can also be inferred from other,
longer-term evidence of uplift, indicated by the Tertiary to
present-day tectonic activity at both active and passive margins
(see above). This discards eustasy as the principal control of uplift
of continental margins.

Glacio-hydro-isostasy

Another candidate is glacio-hydro-isostasy, whereby melting of
icecaps causes changes in the shape of both the solid Earth and
the body of seawater above it. The feedback interactions
between the two bodies and consequences on relative sea level
are given by the sea-level equation (e.g. Farrell and Clark, 1976;
Peltier and Andrews, 1976; Clark et al., 1978; Peltier et al,,
1978; Peltier, 2004; Spada et al., 2006). There is evidence for
this mechanism in the Holocene and late Pleistocene (e.g.
Peltier, 1998; Lambeck and Chappell, 2001). Rigorously, two
joint corrections could be applied because one should ideally
compare the shape of the Earth lacking glacial isostatic

(3

—

adjustment (GIA), therefore comparison between a GIA-
relaxed MIS 5e (ie. without any GIA from the previous
deglaciation stage MIS 6), with a present-day GIA-relaxed
Earth geometry. Because we subtract the MIS 5e shoreline
elevation data from the present-day ones, it therefore implies
the following; firstly, the additional effects of GIA during the
MIS 5e highstand in the aftermath of the previous deglaciation;
and secondly, subtraction for the effect of the ongoing GIA.
There are, however, three prime technical and practical reasons
not to make these corrections, as follows. (i) A thorough
correction would require knowing the GIA history not only for
the last deglaciation but also for the deglaciation prior to MIS
5e, which we do not. (ii) The current record of the glacial cycle
indicates that MIS 5e times followed a deglaciation history that
is comparable in magnitude (~130 m equivalent sea-level rise)
and timing (15-20 kyrs) to the last deglaciation. Theoretical
predictions therefore indicate GIAs for both present-day and
MIS 5e that differ within the uncertainty. The corrections
would thus cancel, within the uncertainty. (iii) Although the
characteristic time scale for glacio-hydro-isostasy depends
chiefly on the viscosity of the mantle (for which uncertainty
remains large) observations and models suggest that the
relaxation occurs within a few thousand years, even at low
harmonic degrees (e.g. Peltier, 2004). Therefore even the
effects of the most recent glacio-hydro-isostatic event (at
~6 ka), that followed the mid-Holocene deglaciation, are
decreasing. Deglaciation modified the elevation of Holocene
shorelines and similarly the older markers of the sequence by
comparable amounts. Assuming no other process is involved,
the maximum impact of the last glacio-hydro-isostatic event
can be inferred from widespread Holocene paleo-shorelines.
Except at high latitudes, these generally lie a couple of meters
above sea level on average (for an example in the Indo-Pacific
realm, Woodroffe and Horton, 2005), ~25 m lower than the
mean elevation of MIS 5e paleo-shorelines, and only very
seldom are they raised higher than 6 m. Averaged over the
entire period since the MIS 5e, the rate of uplift is at most
0.03 mm/yr, so that glacio-hydro-isostasy is unlikely to be a
mechanism that may explain our global observations of sea-
level change since the MIS 5e. For all these reasons, the
corrections that we could apply would be very small and
comparable to the uncertainty. Thus, we prefer not to show any
corrected map, which in any case would critically resemble the
map of raw rates.

Dynamic topography

Dynamic topography is the response of the surface of the Earth
to mantle flow. Convective viscous stresses may deflect the
surface of the Earth by several hundred meters (Hager et al,,
1985; Forte et al., 1993; Le Stunff and Ricard, 1995; Conrad et
al., 2004; Spasojevic et al., 2008), although the magnitude may
be significantly hampered by lateral viscosity variations (Cadek
and Fleitout, 2003). Dynamic topography makes the shape of
the Earth depart from the geoid and therefore controls absolute
sea-level (e.g. Gurnis, 1993; Husson and Conrad, 2006) but it
also changes as the heterogeneous mantle flows, and therefore
modifies relative sea level as well (Lithgow-Bertelloni and
Gurnis, 1997; Gurnis et al,, 2000) at typical rates of 0.001 to
0.01 mm/yr (Moucha et al.,, 2008; Conrad and Husson, 2009).
The impact of dynamic topography on relative sea-level
variations is, therefore, too small to explain the apparent sea-
level change at continental margins. In addition, because the
volume of the Earth remains constant, the surface-integrated
deflection of the Earth sums up to zero, implying that relative
sea-level variations can be both positive and negative.
Integrated over the surface of the Earth, because dynamic
topography is unevenly distributed with respect to continents,
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it converts into an absolute sea-level rise of 5 10™% to 3
102 mm/yr (Husson and Conrad, 2006; Moucha et al., 2008;
Conrad and Husson, 2009), small in magnitude and above all,
opposed to the apparent sea-level fall. Measured rates could be
corrected from the effects of dynamic topography variations on
relative and absolute sea-level change, but the rates are so
small that the corrected and uncorrected maps would look
almost similar. Dynamic topography can therefore be discarded
as a mechanism to explain the generalized apparent coastal
uplift.

Plate tectonics

The previous analysis suggests that none of the commonly
invoked processes, which impact both relative and absolute sea
level, satisfactorily explains the observations. Instead, we
suggest that generalized uplift of continental margins could
reveal an increase in the mean compression of the lithosphere.
The current accretion of Africa, Australia, and India to the
Eurasian plate, following a period of dispersal that peaked
during the Late Cretaceous, has tectonic implications. Since that
period, many subduction zones have vanished (chiefly Tethys
and Farallon, Fig. 6), whereas the total ridge length has
remained approximately constant. Because subduction zones
are the only means by which the compression from the
spreading ridges and mantle flow can be released (negative
divergence, as opposed to the positive divergence at ridges),
the average magnitude of compressive stress has most likely
increased in the lithosphere. A variety of observations illustrate
the long-term consequences of this mechanism, including
massive Cenozoic orogenesis, the formation of the Andes
(Russo and Silver, 1996), the westward drift of the Pacific
basin (Husson et al., 2008), the shortening of the oceanic part of
the Indian plate (Bull and Scrutton, 1990; Chamot-Rooke et al.,
1993; Martinod and Molnar, 1995), and the tectonic inversion
and accompanying long-term exhumation of passive margins
(Johnson et al,, 2008). We emphasize that the observed uplift of
continental margins, identified worldwide by the elevation of the
MIS 5e paleo-shorelines and of the Plio-Quaternary sequences in
which they are embedded, may reflect the same process, only ata
shorter time scale. Higher magnitudes of compressive stress in
the lithosphere induce deformation at passive margins and favor
crustal thickening and uplift (Leroy et al., 2004) (Fig. 4). A
straightforward illustration would be the case of the Mediterra-
nean coast of North Africa, where the closure of the Tethys is
accompanied by the tectonic inversion of the passive margin
(e.g., Strzerzynski et al, 2010) and by the uplift of the
Mediterranean coastline (Morel and Meghraoui, 1996). Similarly,
at a worldwide scale, this mechanism may explain the post-
break-up deformation of passive margins during the Tertiary, for
which there is good evidence in Norway (Blystad et al., 1995;
Lundin and Doré, 2002; Stoker et al, 2005), Great Britain
(Boldreel and Andersen, 1998; Hillis et al., 2008a; Holford et al.,

uplifting

paleashoreline t
(043 mm/yr) —

continental crust

2009), Brazil (Cobbold et al., 2001, 2007; Bonow et al., 2009) and
Australia (Hillis et al., 2008b). Continuous uplift and exhumation
are required to explain this deformation and the outcrops of
high-grade metamorphic rocks along these margins. We empha-
size that evidence for post-rift compression is widespread. It
includes reverse faults on seismic profiles and exhumation of
their hanging walls, as revealed by abnormally high seismic
velocities and by apatite fission-track ages (Hillis et al,, 2008a;
Bonow et al., 2009; Holford et al., 2009). Southwest England,
where previously deeply buried Variscan rocks are found at the
surface (some of these are nappes), may in that sense be a very
good illustration (see for instance Floyd et al., 1993). Of course,
isostatic uplift accompanies erosion, but it does not last long
before altitudes return to sea level and erosion ceases, unless
other causes of uplift operate. In NW Scotland and Ireland, some
uplift may have resulted also from magmatic underplating or
underlying mantle flow (Cope, 1994), but these mechanisms
cannot account for the widespread nature of exhumation and
post-rift horizontal shortening all around the western coastlines
of the western British Isles (Johnson etal.,, 2008). Similarly, along
subduction zones, higher compression should favor crustal
thickening. By forcing subduction, i.e. by making trench retreat
faster than what the local stress balance would do, increased
compression makes continents override the subducting plate
faster than the trench retreats, and the elevation of its coastline
increases (Fig. 4), as suggested by physical models (Cobbold et al.,
2007; Espurt et al., 2008).

The current tectonic regime (Fig. 5) involves those mechanisms.
During their ongoing collision with Eurasia, Africa, India and Australia
became compressed between the ridges on their trailing edges and
Eurasia on their leading sides, possibly causing uplift of their margins.
The spreading of the Atlantic Ocean that can no longer be accommo-
dated by the subduction of the Tethys is resisted on the Pacific Ocean
side along its Aleutian, Juan de Fuca, Cocos and Nazca subduction zones.
Compression therefore also increases in the North and South American
continents, and their margins uplift. Similar reasoning can be general-
ized to almost all continental margins. After it was dragged into the
Banda subduction zone, the Australian continent became trapped
between the Southeast Indian Ridge and its northern margin that can
no longer be subducted; India became squeezed between the Carlsberg
Ridge and Eurasia while the Himalayas rose; Africa became compressed
after it collided with Eurasia, between the South Atlantic ridge and the
Alps, from western Europe to Zagros. On the subduction sides, both the
North and South Americas became squeezed between the Atlantic
ridges and the circum-Pacific subduction zones. Last, Antarctica remains
circumscribed by its ridges. The margins of all those continental units
feature uplifting coasts. Another way to perceive the global pattern may
be found on a world map showing the locations of uplifting coastlines in
the framework of global plate motion (Fig. 6). All uplifting coasts are
located on the plate-to-plate Euler small circles that not only align with

uplifting
paleashoreline
e (013 mmyr)
=

OCeanic crust

lithospheric mantle

asthenosphere

Fig. 5. Cartoon showing uplift of passive margins (a) and active margins (b), due to intensification of compression in lithosphere. Black arrows point at uplifting shorelines.
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Fig. 6. Apparent uplift rates of continental margins (yellow coastlines and values) in the framework of plate kinematics. Light pink arrows indicate absolute plate motion (Kreemer,
2009). Magenta arrows along small circles indicate relative plate motion for plate pairs. The red contour delineates the location of segments where the Tethyan subduction is
vanishing. Uplifted margins fall on the plate-to-plate small circles that converge toward the Tehyan suture zone.

streamlines of absolute plate motion, but also propagate toward the
zones of disappearance of Cenozoic subduction zones, chiefly the
Tethys. This observation corroborates the idea that an ongoing increase
in the compression regime of the lithosphere could be responsible for
the uplift of continental margins. Note that besides subsiding deltas,
only the long SW Indonesian margin (see Bird et al, 2006, and
references therein) possibly subsides. We interpret this by the fact that
this margin does not undergo such a regime because the Indian Ocean
continues to freely subduct underneath the Sunda block.

6. Conclusions

The comprehensive compilation of all reported records, to our
knowledge, of MIS 5e shorelines around the world places them at an
average of 28 m above sea level; at passive and active margins the mean
is 16 m and 45 m respectively. It was concluded by Kopp et al. (2009)
that MIS 5e sea level was higher than present, by up to 7 m, only one
quarter of the observed average. This difference is interpreted in this
paper to indicate an averaged global uplift of shorelines.

Because uplifted shorelines are commonly embedded into marine
sequences including “rasas”, the shorelines necessarily correspond to
a continuous, generalized uplift during the Quaternary or the Plio-
Quaternary rather than a variation of the sea level. We interpret this
uplift as an aftermath of the accretion of plates that led to a mean
increase of compression of tectonic plates. The longer term geological
record, at passive margins in particular, suggests that this regime
started earlier in the Cenozoic.

Last, and rephrasing Moucha et al. (2008), our study reveals that
there is no such thing as a stable continental platform. Their argument
was based on the long-term (~100 Myrs) comprehension of the figure
of the Earth. Our data confirms this idea by observations on much
shorter time scales. Because the notion of eustasy is based on the
hypothesis of time stability of passive continental margins that would
give a datum around which absolute sea-level oscillates, our results
once more challenge both estimates of past sea level from the fossil
shoreline record, and the significance of eustasy itself.
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