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Transferts et accumulations sur les marges du Golfe de Gascogne :
architecture, fonctionnement et contréles

Résumé : Ce travail présente une analyse de la morphologie et de la dynamique
sédimentaire des systémes turbiditiques actuels du Cap-Ferret et de Capbreton (sud
du Golfe de Gascogne). La reconnaissance effectuée sur le systtme de Capbreton
est la premiére a le considérer dans son ensemble. Ce travail se base sur des
données acoustiques de subsurface (sondeur multifaisceaux, sondeur de sédiments
Chirp) et de carottages issues de la campagne océanographique Sargass menée par
'Université de Bordeaux. L’analyse morpho-bathymétrique révele ['organisation
amont-aval des géomeétries sédimentaires dans ces systémes et, couplée aux
données sédimentaires, de préciser les processus de dépoéts liés aux écoulements
gravitaires. Le fonctionnement holocene du canyon de Capbreton montre des
processus gravitaires haute fréquence, révélant son rble de dépdbt-centre pour le sud
du golfe de Gascogne. Dans le systéme du Cap-Ferret, la zone de transition chenal-
lobe a été investiguée a fine échelle, documentant ainsi des structures sédimentaires
rarement identifiées avec ce niveau de détails dans les systémes turbiditiques
modernes. La dynamique sédimentaire de chacun de ces systémes est soumise a
des forgages auto-cycliques et glacio-eustatiques qui affectent chacun des systémes
de fagons différentes. Ces informations ont permis de proposer un modéle régional
de fonctionnement sédimentaire au cours des derniers 50 000 ans.

Mots clés . Golfe de Gascogne, Capbreton, Cap-Ferret, systéme turbiditique,
canyon sous-marin, zone de transition chenal-lobe, Holocéne, processus gravitaires

Transfers and accumulations on the Bay of Biscay margins: architecture,
functioning and forcing

Abstract: This work presents an analysis of the morphology and sedimentary
dynamic of the Cap-Ferret and Capbreton turbidite systems (south Bay of Biscay),
containing the first recognition of the whole Capbreton turbidite system. The dataset
comprises subsurface geophysical data (multibeam bathymetric and imagery, Chirp
sub-bottom profiler) and piston cores, acquired during the oceanographic cruise
Sargass conducted by the Bordeaux University. Studied by morpho-bathymetric
analyses, the upstream-downstream evolution of the sedimentary bodies joined to
the sedimentological data help to understand the active gravity processes of the
systems. In the Capbreton system, a special focus is made on its Holocene gravity
deposits occurring at high frequencies. In the Cap-Ferret system, the channel-lobe
transition zone has been investigated at high resolution and revealed sedimentary
structures poorly documented at this scale of details in recent turbidite systems. The
glacio-eustatic and autocyclic forcing are expressed in different ways in each turbidite
sytem. A regional sedimentary dynamic model is proposed for the last 50,000 years.

Keywords: Bay of Biscay, Capbreton, Cap-Ferret, turbidite system, submarine
canyon, channel-lobe transition zone, Holocene, gravity processes
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2 . . P . . .
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il se passe des choses improbables quand je mange une pizza a la Rochelle, de m’avoir confié Titine,
de ramer comme une pro (oh une libellule ! ... aie !!1), d’avoir tenu a faire I’A/R retour en camion
jusqu’a Beauvais pour découvrir le parfum exquis et inénarrable de cette ville... Je m’arréte la car
sinon je vais étre obligée de balancer des infos qui ne sont pas a mettre en toutes les mains (et
comme tout un chacun sait que les remerciements sont quasiment la seule partie réellement lue
dans une thése...). Un merci tout particulier également a Sylvia pour les heures de discussions sur la
terrasse de chez John, pour Pourriquet (je ris toute seule a chaque fois que je croise un ane sur le
terrain, les étudiants me prennent pour une folle...) et pour la Tropézienne, une de mes madeleines
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de Proust perso. Et, en vrac, sans classement de quelque ordre que ce soit, et que ce soit pour
quelques jours de terrain ou de congres, une discussion qui prend une tournure inattendue, une
partie de cartes, un déjeuner improvisé (quoique la je suis obligée de citer Ro en particulier), pour les
soirées rennaises et leur saveur toute particuliere (non ce n’est pas une référence a un alcool distillé
maison, bien que les bretons n’ont clairement pas volé leur réputation), parce que vous avez tous
sans exception contribué a me redonner le sourire, merci du fond du coeur a Marie, Paul, Justine,
Guillaume, Bob, Roman, Camille, Gemma, Maya, Loic, Benoit, Youss, Tof, Thomas, Benoit, Alain,
Olivier et Dany.

Je clorais la page rennais en remerciant « les étudiants » méme si aujourd’hui les % d’entre eux ne le
sont plus. Gros gros big up a ma fantastique co-bureau, Magali, avec qui j'ai partagé fou-rires et
larmes (quand c’est pas I'une, c’est I'autre...) et aussi quelques golts musicaux qu’on ne citera pas ici
pour ne pas les graver dans le marbre. Parce que LaSalle est vraiment une secte, et qu’en plus on se
répand, on s’insinue partout, subtilement, I'air de rien, mais quand méme... je me suis bien
évidement retrouvé a donner cours a une promo de M1 ou se trouvaient 4 petits TSP bien de chez
nous. C'est comme ¢a qu’apres 10 ou 12h de car pour descendre en Espagne, j'ai reconnu LE Milton
de Beauvais au milieu de des étudiants du M1 RMP. Je ne t’afficherai pas en racontant ici la premiére
fois ou je t’ai rencontré, je ne m’afficherai pas non plus en parlant des fois ol tu m’as vu revenir en
tant qu’ancienne sur le campus, mais j'avouerai humblement que lorsque je t'ai vu devant le car, j'ai
vu s’envoler instantanément tout espoir de mettre une barriére sérieuse entre moi et les étudiants.
« Appelez-moi Madame », je suis une vraie prof maintenant...ahah vaste blague que j'ai vainement
tenté de maintenir pour au final abandonner rapidement. En méme temps, il y en a un autre qui est
venu définitivement clore le sujet lorsqu’il est venu me demander le plus normalement du monde
mon numéro de téléphone a la fin du TD d’arcGIS devant toute sa promo. Ou était le mal ? c’est
normal entre lasalliens (la famille, tout c¢a...) quand en plus on fait un peu de terrain ensemble...
Merci Touf de I'avoir fait car il s’en est suivi un nombre de soirées et de rencontres qui ont largement
contribué a donner une saveur inimaginable, inimitable a mon année rennaise. Il y en a une autre a
qui je dois beaucoup (de petits vélos, de fou-rires et de maux de crane le lendemain matin,
notamment) : merci Camille d’étre devenue une confidente, la petite sceur que je n’ai jamais eu (et
pas seulement pour faire fuir les gros relous en terrasse). Et merci enfin a Claire pour sa bonne
humeur et ses talents artistiques - ton tableau trone dans mon bureau (j’en ai souvent des
compliments) — et son ostéo de chéri qui m’a littéralement débloqué au plus critique des moments. A
tous les 4, je tiens a vous dire a quel point j'ai été heureuse de vous retrouver a Rennes et fiere
d’étre votre enseignante (méme si objectivement ¢a n’a été que quelques heures). Milton, je t'ai vu
évoluer de A a Z, et méme si je n’ai contribué que modestement a ta formation, je suis
incroyablement fiére de toi (je te le dirai jamais en face, la c’est bien, c’est pratique !). Cette promo
de M1 ne comptait pas que des LaSalliens fort heureusement, je remercie donc tous ceux que j'ai
c6toyé hors cadre scolaire, avec quelques clins d’ceil particuliers a Marion, Miss Nouvelle-Cal de son
état pour sa joie de vivre insolente et sa passion immodérée pour le rhum, a Carmen et son coté
« pom-pom girl » de la bande malgré elle, a Carl qui a fait beaucoup plus que ce qu’il pourrait
imaginer, et a la « coloc des mecs cools » pour avoir payé plusieurs fois leur appart.

Comment ca 6 pages de remerciements ca fait beaucoup ?! Mais c’est pas fini | Ah j'avais prévenu :
presque 5 ans de these, forcément ¢a fait du monde ! Par contre, la logique va devenir un peu plus
foireuse... Il y a un peu plus de 10 ans j'ai visité a Cergy une école qui s’appelait I'lGAL et je suis
tombée en amour, littéralement. Du compactus, de ses fossiles, de I'ambiance, des gens, du mythe
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qui entoure le concept de « Géologue ». Je suis sortie de la JPO en disant a ma meére qu’il fallait que
je sois dans cette école absolument, car c’était ma place, la et nul part ailleurs. Si ¢ca peut paraitre
grandiloquent dans la bouche d’une ado de 17 ans, ¢a prend un tout autre sens quand a 28 ans cette
école est devenue votre employeur, que vos professeurs sont devenus vos collegues. Alors merci,
merci a tous, du fond du coeur et avec toute mon affection, de m’avoir révélée a moi-méme : mon
métier c’est Enseignant-Chercheur mais je suis profondément, par définition, Géologue. Si je dois
beaucoup a chacun de mes professeurs/collégues, je ne vais pas pouvoir revenir sur I'ensemble de
ces 10 ans passés a vos cOtés. Néanmoins, il y en a quelques-uns que je tiens a saluer ici
individuellement (Pascal tu as déja eu ton tour !). Merci a Yannick pour m’avoir fait confiance il y a un
an, il y a 6 mois, il y a 2 mois quand moi je n’y croyais plus. Merci d’avoir tenu tes promesses et d’étre
ce chef droit et honnéte que tu es au quotidien, en qui j’ai toute confiance. Tu m’as répété plusieurs
fois que j’avais fait ¢a toute seule, c’est certainement notre plus grand point de désaccord car sans
un certain nombre de gens cités ici, je n’y serai certainement pas arrivée. Merci a Julien d’aimer a ce
point la sédimento de facies et de la partager si bien que je me suis laissé convaincre. Merci surtout
mille fois pour avoir joué au Lego avec moi et mon manuscrit, désassemblant, réassemblant,
débatant... tu es presque aussi spécialiste de la zone que moi désormais | Merci a Benoit qui ne doit
pas s’en souvenir mais m’a appris a poser un cul pour le pano d’Eygaliers et a m’asseoir sur mon
marteau. Merci pour cette année de tuilage et de me refiler le bébé (ou devrais-je dire, les bébés ?).
Merci a Sébastien (SLC) d’avoir répondu au coup de fil de Charlotte (voir plus haut) et géré la crise, et
d’avoir été ce super prof sur lequel on pouvait toujours compter. Merci a Sébastien (SP) pour son
oreille attentive, pour m’avoir relancé sur microscope, pour étre toujours dispo et m’avoir accueillie
dans B2R, moi la spécialiste de la matiére organique (oui, on peut rire !). Un trés grand merci a mon
nouveau co-bureau, Olivier (OB) pour avoir été un soutien sans faille au cours de cette thése, pour sa
bienveillance, sa complicité et pour m’avoir laissé la géophy de sub-surface (quand méme !). Merci a
Elsa pour savoir faire de son bureau ce cocon rassurant pour les étudiants comme pour les collégues.
Merci a Lise pour son caractére de cochon et sa maitrise de la langue francgaise (version XXléme siécle
pour toi, version XXéme voir XIXéme pour moi). Merci a Cyril pour...non en fait non, toi je te remercie
pas, je suis trop jalouse de tes trouvailles ;-) Et merci a Hervé, Bassam, Sadek, Ghislain, Renaud,
Lucien, Pascale, Jean-David, Olivier (OP), Mohammed, Lahcen, Claudia et Jessica pour votre accueil
chaleureux et pour avoir toujours eu un petit mot gentil a mon attention cette année. Parce que les
agris sont nos amis, qu’il faut les aimer aussi (pardon, petite dédicace anticipée a la promotion), et
parce que je suis intégrée aux autres départements (si si !), merci a mes complices thésards unis face
a I'adversité de la thése, Marion (j’ai arrété de compter le nombre de Marion citées) et Benjamin (sa
piece rapportée) ainsi qu’a Maimiti. De facons beaucoup plus générales, je remercie tous mes
collegues de l'Institut (cette fois la période d’essai est validée, je suis définitivement des votres !)
avec un clin d’ceil particulier a ceux que je connais d’un peu plus pres (ils se reconnaitront).

La suite logique de ce paragraphe c’est la promotion, ma promo, LA 070. Nous avons grandi
ensemble pendant 5 ans et nous allons féter nos 10 ans...Bien évidemment, tout n’a pas toujours été
évident lorsque nous étions étudiants, il y a avait des affinités tout ¢a... Mais, et je ne doute pas que
vous aussi vous l'ayez remarqué, depuis la sortie nous sommes toujours incroyablement heureux de
nous retrouver, peu importe sur qui on tombe. Je vous remercie donc pour ces 5 belles années
chéres a nos cceurs, pour tous ces moments incroyables que j'aimerais raconter ici — mais non
vraiment sinon cette thése va faire 500p — et surtout pour ce moment de solidarité que vous m’avez
offert en octobre dernier. Je ne sais pas combien d’entre vous m’ont appelé pour me soutenir mais




merci d’avoir, encore une fois, été la. Quelques-uns d’entre vous ont quand méme, particulierement
donné de leur personne pour la finalisation de cette these. A commencer par Cyrielle qui a assuré le
role au combien envié (...) de relecteur et correcteur orthographique de ce manuscrit (ou comment
se dédouaner s’il reste une coquille...). Alors je pourrais te remercier pour ¢a. Ou pour ta confiance
qui m’a portée. Ou pour avoir été la le jour de I'oral et avoir gérer la partie festivité de I'apres-thése.
Ou pour avoir été tellement présente pour moi, tellement solide, tellement disponible, une si bonne
amie. Mais si je vais vers ¢a je vais pleurer et je ne finirai jamais ces remerciements. Alors je vais
plutot te remercier pour le lavabo (pardon), pour les chaussures (re-pardon), pour les pates et la
couverture bleue (re-re-pardon) pour t’étre assise a cdté de moi lors du 1* amphi méme si tu ne t’en
souviens pas et pour la photocopieuse de I'IFP. Au grand jeu du qui aura le plus de lignes, Marie
mérite également largement sa part. Déja pour avoir également relu un bout de ce manuscrit mais
également pour avoir été un soutien sans faille pendant toutes ces années, pour ces petits mails
VDM qui me mettaient du baume au cceur, pour avoir assuré le SAV quand j’avais Cyrielle au
téléphone, pour les heures de téléphone avec moi. Un grand merci aussi a ma coloc chérie exilée
chez les kangourous qui a pourtant suivi les avancées de cette thése et été particulierement présente
au cours des derniers mois. Mémé je ne t'oublie pas (et je sais que tu m’oublies pas !) : merci pour le
soutien physique depuis Bordeaux avec un certain nombre de discussion mémorable dans ton appart
(vive Whitney Houston). Merci a la douce Popo d’avoir été présente a mes cotés jusqu’au bout,
jusqgu’a l'ultime journée ! J’avais aussi quelques complices masculins dans cette promo. Merci donc a
FA pour toutes les conneries faites en ta compagnie (je crois vraiment que c’est avec toi que j'en ai
fait le plus) pendant la scolarité (et apres), a lenien le complice idéal de tant de terrains, a Tug d’avoir
sauvé deux situations de crises sans méme s’en étre rendu compte (je pense). De la promo
également, merci a Findus, God, Foufoune, Jonas (assimilé promo), Vic’, Mamel, Elise, Thomas : vous
avez tous et toutes su trouver les bons mots a un moment ou a un autre, merci de votre soutien et
de votre amitié. A mes co-thésardes, solidaires depuis I'autre c6té de I’Atlantique, des mercis et des
bisous a Panpan (et Eric, of course) et Elo, en vous souhaitant beaucoup de bonheur dans cette
nouvelle vie qui s’ouvre a vous (et je ne parle pas d’étre Doc !). Derniers arrivés, hors promo mais
géologues avant tout, soutiens au combien utiles, merci a Pierre entre autre pour sa voiture assortie
a mon sac a main, et merci a I’équipe IBA 2015 d’avoir débattu avec moi des courants subcritiques vs.
supercritiques, de m’avoir cachée dans leur grotte et les soirées pizza. Un clin d’ceil tout particulier a
Andréa (je vais bien trouver un moyen pour avoir une mission en NZ) et a Quentin (on s’est déja tout
dit #daccordavectoutcequetuasécrit). Et un million de mercis a Luc qui se retrouve catapulté dans ce
paragraphe de géologues, mais qui s’en remettra, il en a vu d’autres avec moi! Merci pour les
chaussures (oui encore), le bonhomme de neige, ta confiance ton amitié.

Parce que je veux que vous vous trouviez directement toutes les deux, je vous fais un petit
paragraphe a part. Un tres grand merci a Audrey pour son accueil bordelais chaleureux, pour son
amitié, pour sa joie de vivre et son positivisme, pour tellement de choses au cours de ces derniéres
années... Quelle bonne idée a-t-on eu d’étre ensemble en Calabre pour apprendre a se connaitre et
passer au-dela des préjugés! Merci aussi a ta famille pour m’avoir accueilli avec autant de
spontanéité et de gentillesse, a ton mari Matthieu. Et merci a Arthur d’avoir été aussi calme durant
mon oral : Arthur, 5 semaines, le plus jeune publique de ma these ! Je vous souhaite énormément de
bonheur a tous les 3. Parce que tu m’as dit que j'étais faire pour une dréle de vie, que j’ai des idées
dans la téte et fais ce que j'ai envie, merci du fond du cceur a Aude. Merci pour le champagne, pour
les soirées sushis-Riesling, pour Hugh Grant, pour étre une amie fidele et pour tout un tas de petites
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et grandes choses au cours de ces 5 ans. Bien évidemment merci aussi a ton Nico d’avoir été présent
pour moi (mais aussi de prendre bien soin de toi) et a Isko le Iécheur d’orteils en folie.

Il me reste dans ma hotte quelques remerciements a envoyer du coté de Cergy, non pas a I'lgal mais
dans des bureaux de I'Essec a un groupe de personnes qui se démene pour mettre des jeunes sur des
rampes de lancement le plus tét possible, et qui en plus assure en SAV. Parce que vous avez cru en
moi a un age ol I'on ne se pose méme pas la question de I'avenir, et que justement grace a ¢a j'ai
réfléchi trés tot a ce qui serait le mieux pour moi (et donc trouvé I'lgal !), merci a toute I'équipe
Pourquoi Pas Moi ?, et en particulier a Aurore, Félicie, Julie, Bénédicte, Marie, Chantal, Thierry et
Pierre. Avec un gros big up de Pestouille a son Parrain.

A ma maman, merci pour tout au cours de ces derniéres 28 années. Merci en particulier de m’avoir
fait confiance quand j’ai dit que je voulais devenir géologue, de ne pas m’avoir fait quitter I'école
apres ma premiére soirée trop arrosée comme tu m’en avais menacée, de t'étre immergée dans la
culture des cailloux pour suivre mes élucubrations lors des déjeuners du dimanche, voir méme venir
a la chasse aux fossiles avec moi. A mon papa, merci aussi pour tout. La géologie te parlait peu méme
si tu étais fier, je crois que tu as vraiment compris, toi 'amoureux de la mer et des bateaux, le jour ou
je t'ai dit que je partais sur le Pourquoi Pas ?, je me souviendrai longtemps du regard que tu as eu a
ce moment-la. Depuis il y a eu entre autre Poppa Chubby et un cours d’anthologie sur les turbidites.
Merci a vous deux de m’avoir soutenue contre vents et marées, méme quand vous ne compreniez
plus ni mes changements d’humeur ni le pourquoi du comment de tout ce cirque. Merci a tonton Eric
d’étre venu a Bordeaux. Et parce que c’est le paragraphe famille, et que j'ai promis a certaines
d’entre vous que joserai les citer ici (n"ayons peur de rien), merci a mon Toutouf de m’avoir
accompagné si fidelement pendant 15 ans (et de m’avoir quitté au pire des moments) et pour étre
devenu cet hybride mi-chat mi-éléphant que j’aimais tant. Merci a Nounou d’avoir pris la reléve, en
version un poil plus fatigante mais tout aussi attach(i)ante.

Vous avez vraiment cru que j’allais vous oublier ? Toutes mes pensées et mon affection vont a Gwen,
mon amie de toujours (CM2 tout de méme, ce qui explique une certaine affection partagée pour les
Spice Girls), a Claire, la plus jeune mais surement la plus sage, dont I'amitié m’est si précieuse et dont
I’addiction a Britbrit équivaut presque a la mienne. Et a Eva, ma Vavou, ma complice depuis 15 ans.
Des plus grands fou-rires au moment les plus douloureux, tu as toujours été la. La encore, il me
faudrait un roman pour tout écrire. Pour faire succinct, merci a toi pour Salomé de Bahia, la valise
oubliée dans le Rer (pardon), les soirées Daim, Hyéres, les heures au téléphone, rituel initié des
I'adolescence (pardon Martial & Véronique, a I'’époque la téléphonie n’était pas illimitée...). Parce
gue tu as été convertie de gré ou de force, merci de m’écouter parler Caillou, pour la table basse a
Orthoceras, ton émerveillement face a la pyrite et ton golt immodéré pour les pop-corn. Surtout,
plus que tout et par-dessus tout, merci de m’avoir emmené voir Austin Power 2... J'ai toujours été
touchée par les dédicaces de these, dédiant le plus souvent le manuscrit a une personne chere
disparue au cours de la thése, a un proche de la famille ou, idéalement, au compagnon de vie, qui

partage le quotidien et supporte les aléas de la these (euh, comment dire...). Evidemment la dédicace
n’est pas une obligation, mais j’avais vraiment envie d’en faire une, alors... Depuis quelques temps,
j’ai remarqué que les gens étaient surpris, voir admiratifs, quand je dis que je viens vous voir en vous
appelant mes « amies de collége/lycée » (dénomination la plus simple). Alors, vu que j’ai traversé
plus de la moitié de mon existence a vos cotés, il me semble que ca a du sens de vous dédier cette

thése a vous 3, Gwen, Claire et Eva.
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INTRODUCTION

Les marges continentales, actives ou passives, sont un point de passage clef pour le transfert
sédimentaire depuis les domaines continentaux vers les plaines abyssales. Les processus d'altération,
d'érosion, de transport et de dépdbts vont donc, non seulement contraindre le flux sédimentaire
depuis sa source jusqu'a son bassin de dépot, mais également modeler les domaines océaniques des
marges continentales. C'est en cette place que se développent les systemes turbiditiques marins
profonds, volumineux édifices sédimentaires des marges continentales.

Les systemes turbiditiques prennent généralement place au débouché des grands fleuves qui
leur prodiguent les apports nécessaires en particules détritiques. Dans le cas de systémes riches en
sables ou mixtes (sables et argiles) a source ponctuelle tels que définis par Reading et Richards
(1994), les sédiments transitent par un canyon sous-marin qui incise profondément la marge
continentale. Dans leur partie plus distale, ces systemes turbiditiques sont caractérisés par
I'empilement de corps sédimentaires déposés a la faveur d'écoulements gravitaires. Les processus de
construction des systéemes turbiditiques sont soumis a différents forcages (tectonique, glacio-
eustatique, climatique) qui impactent a la fois I'apport sédimentaire et la morphologie des dépots.

Au-dela de l'intérét scientifique que présente une étude académique de ces systémes
sédimentaires, les systémes turbiditiques représentent un véritable enjeu économique. En effet,
I'industrie pétroliere s'intéresse de trés prés a ces systemes, et cela dés le début des années 70. Les
dépobts sableux résultants des courants de turbidité sont d'importants réservoirs potentiels
d'hydrocarbures. Pour ne citer que deux exemples parmi les plus connus : le champ de Girasol
(Angola), découvert en 1996, donna une nouvelle impulsion a I'exploration des systéemes
turbiditiques; I'exploitation des réservoirs pré-sel d'origine turbiditique du Bassin de Campos ont
permis l'essor pétrolier du Brésil. La compréhension de l'architecture des réservoirs de type
turbiditiques, de leur géométrie et de la mise en place des corps sableux a partir d'analogues
modernes devient alors une question majeure dont les éléments de réponses permettent
d'améliorer les modeéles prédictifs d'exploitation des modeéles réservoirs ciblés par lindustrie
pétroliere en domine marin profond.

L'étude d'un systéme turbiditique actuel tel que celui du Cap-Ferret dans le golfe de
Gascogne s'inscrit en ce sens. Dés les années 80, I'Institut Francais du Pétrole s’est investi dans
I'étude du canyon et du complexe chenal-levée du Cap-Ferret par le biais de la these de M. Cremer
(1983). Ces travaux ont par la suite été complétés par I’étude de I’architecture de I’éventail profond
du Cap-Ferret (Mezerais, 1991). Ces études ont fait du systeme turbiditique du Cap-Ferret un modele
de référence. L'élément majeur de ces études est la mise en évidence du contréle eustatique exercé
sur le systéme turbiditique du Cap-Ferret. En bas niveau marin, le systeme est alimenté en matériel
détritique, en haut niveau marin, I'ennoiement du plateau Aquitain déconnecte le systéeme de ses
sources d’apports continentaux.

Le systéme turbiditique du Cap-Ferret n’est pas pour autant I'unique systeme du sud du golfe
de Gascogne. Parallelement aux cOtes hispaniques, le canyon sous-marin de Capbreton s’étire sur
prés de 300 km (prolongement dans le canyon de Santander compris). Référencé dés les années 60
comme un des canyons le plus profond au monde (Shepard and Dills, 1966), le canyon de Capbreton
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est lui aussi un systeme sédimentaire de référence puisque sa téte en amphithéatre, le « Gouf » de
Capbreton (Vanney, 1973), a donné une notoriété a la morphologie éponyme. La position particuliére
de la téte, proche du trait de cote en haut niveau, a alimenté de longues discussions quant a sa
dynamique sédimentaire (Daly, 1936 ; Nesteroff, 1968 ; Cirac et al., 2001 ; Mulder et al., 2001, 2004,
2012 ; Gaudin et al.,2006 ; Mazerais et al., 2014).

La dynamique sédimentaire récente du canyon de Capbreton a en particulier été I'objet de
débats enflammés. En effet, la source historique du canyon de Capbreton, le fleuve Adour, a été
détournée au cours du XVI°™ siécle par la volonté du roi Charles IX afin de donner un port a
Bayonne (les travaux sont réalisés sous le regne de son fils, Henri Ill). Ainsi, il y a aujourd’hui plus de
15 km de distance entre 'embouchure du fleuve et la téte du canyon (Klingebiel et Legigan, 1978).
Les travaux des années 2000 ont montré qu’il existe une dynamique sédimentaire récente (<3 000
ans) dominée par des écoulements gravitaires dont les dépots permettent I’édification de terrasses
au cceur du canyon de Capbreton (Mulder et al.,, 2001 ; Gaudin et al.,2006). Si cette activité
sédimentaire est actée, les données ne permettaient pas de statuer quant a l'impact du
détournement de I’Adour sur cette activité. La nature (morphologie, granularité, géochimie...) des
particules transportée change-t-elle ? La fréquence des écoulements gravitaires est-elle impactée ?
Par ailleurs, toutes ces études sont limitées aux 90 premiers kilometres du canyon de Capbreton, la
reconnaissance complete du systéme n’ayant encore jamais été effectuée. Comment l'activité
sédimentaire, la morphologie du canyon évoluent-elles au-dela du domaine reconnu ? La dynamique
récente peut-elle étre généralisée a 'ensemble de I'Holocene ? L’activité sédimentaire holocene est
documentée, mais quid de l'activité antérieure ? Puisque la position de la téte du canyon de
Capbreton permet un apport en matériel détritique en haut comme en bas niveau marin, quels sont

les controles qui s’exercent sur le canyon de Capbreton ?

A I’échelle régionale du sud du golfe de Gascogne, l'interaction entre le systeme turbiditique
du Cap-Ferret et celui de Capbreton reste également encore a préciser. Ceci tient en partie en
I’'absence de données concernant le canyon de Santander, ce prolongement du canyon de Capbreton
qui entraine a priori la redirection des écoulements gravitaires du canyon de Capbreton vers le nord
et le systéeme turbiditique du Cap-Ferret. Le canyon de Santander est par essence méme une zone de
transfert puisqu’il prend place dans une zone d’accommodation structurale du front de
chevauchement Nord-Pyrénéen. Les grands accidents structuraux semblent d’ailleurs des éléments a
considérer avec plus d’attention, la position du canyon de Capbreton étant dictée par I'ancien front
de chevauchement Nord-Pyrénéen, celle du canyon de Cap-Ferret par le bassin de Parentis, un
graben initié au Crétacé supérieur. Les différentes inconnues sur le systéme turbiditique de
Capbreton telles qu’évoquées précédemment participent également a ce manque de connaissance
sur le lien qui pourrait exister entre les deux systémes. Et les questions sont nombreuses. Quel
impact la confrontation des écoulements en provenance des deux systemes a-t-elle? Y a-t-il
seulement confrontation ? Les deux systemes turbiditiques ont-ils ou non des activités sédimentaires
synchrones ? une dynamique sédimentaire commune ? des forcages identiques ?

Enfin, I'approche moderne des systémes turbiditiques, en source-to-sink, pousse a
s’interroger sur les sources des systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton. L’Adour et son
bassin versant sont établis comme les pourvoyeurs en matériel détritique du canyon de Capbreton
(Kinglebiel et Legigan, 1978). Cependant, la position particuliére du canyon de Capbreton, longeant
les cOtes hispaniques, suppose un impact du matériel en provenance des bassins cantabriques sur la
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dynamique sédimentaire du systeme turbiditique. Ceci d’autant plus qu’il est établi que les petits
bassins versants cotiers, traités ensemble, sont des contributeurs équivalent a de grands bassins
versants (Milliman et Syvitski, 1992), comme les travaux de Maneux et al. (1999) et
Jouanneau et al. (2008) I'indiquent a I’échelle régionale du sud du golf de Gascogne. Peu ou prou
d’éléments sont disponibles quant aux sources du systeme turbiditique du Cap-Ferret. Ces derniéres
restent en partie a définir malgré les quelques pistes (pas explicitement formulés en lien avec les
sources du systéme) concernant les bassins versants de la Leyre ou de la Garonne qui apparaissent
dans la littérature (Legigan, 1979 ; Lericolais et al., 2001 ; Térnqvist et al., 2006 ; Bellec, 2009 ; Fénies
etal., 2010).

Sur la marge Nord-Gascogne, les travaux sur la provenance du matériel détritique, menés a
partir des dépdts accumulés en pied de pente, ont mis en évidence le lien fort entre 'activité
turbiditique de la marge Nord-Gascogne et les phénomenes de débacles glaciaires de la calotte
Fenno-Scandinave a travers le paléofleuve Manche (Grousset et al., 2000 ; Zaragosi et al., 2001 ;
Bourrillet et al., 2003 ; Toucanne et al., 2008, 2009, 2010). En effet, les épaisses accumulations
sédimentaires des systémes turbiditiques Nord-Gascogne correspondent au produit de I'érosion des
bassins versants amont et aux apports liés aux déglaciations de la calotte Fenno-Scandinave, eux-
mémes transportés par le paléofleuve Manche jusqu’au au pied de la marge Nord-Gascogne.
Contrairement a la marge Nord-Gascogne, le sud du Golfe de Gascogne n’est a priori pas soumis a
ces conditions périglaciaires. Cependant il est légitime de s’interroger sur I'impact des variations
glacio-eustatiques régionales sur les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et du Capbreton.
Conscient du forcage glacio-eustatique exercé dans le Nord du golfe de Gascogne sur les sources et
les systemes turbiditiques, il convient de s’interroger sur les phénomenes de glaciations qui
pourraient impacter le sud du golfe de Gascogne. Les plus évidents sont liés aux englacements
pyrénéens. En effet, les différentes sources potentielles des systemes du Cap-Ferret et de Capbreton
prennent naissance dans les massifs résultants de la compression pyrénéenne, i.e. les Pyrénées et les
monts Cantabriques, ou des glaciations ont été enregistrées jusqu'a = 30 000 ans. Le débat sur I'age
de la déglaciation pyrénéenne est encore en cours et essentiellement alimenté par des données de
terrain (Garcia-Ruiz et al., 2003 ; Calvet, 2004 ; Gonzales-Sampériz et al., 2006 ; Pallas et al., 2006,
2010 ; Delmas, 2009 ; Moreno et al., 2010, 2011). Est-il donc possible de mieux contraindre les
sources des systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton, notamment au regard des
phénomeénes d’englacement et de fontes des glaciers pyrénéens ?

Pour répondre aux manques de données sur le systeme turbiditique de Capbreton et aussi
fournir des données plus récentes sur le systeme turbiditique du Cap-Ferret, la campagne
océanographique Sargass (Juillet 2010) a été financée par I'INSU-CNRS et le consortium Action
marges. Les données acoustiques (bathymétrie, sondeur de sédiments Chirp, réflectivité) et
sédimentologiques (carottes Calypso) recueillies lors de cette campagne constituent la base de
données du travail proposé ici. En particulier, les prélevements sédimentaires permettront d’aborder
la sédimentation récente (de I'Holocéne au LGM) du systéme turbiditique de Capbreton, et cela selon
deux aspects. Le premier permettra de caractériser les hauts fonds bordant le canyon de Capbreton
tant au niveau du plateau et du glissement Landais que de la marge Cantabrique. Le second
permettra de caractériser la dynamique sédimentaire des différents canyons de la zone d’étude
puisque des données sont disponibles dans le canyon de Capbreton, dans celui de Santander et sur la
levée du Cap-Ferret.
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Ainsi, ce travail traite de la compréhension de l'architecture globale des systémes
turbiditiques du sud du golfe de Gascogne, des processus sédimentaires qui contribuent a leur
édification, et de I'identification des forcages sur I'enregistrement sédimentaire de la région. Pour ce
faire, une approche globale du systéme depuis ses bassins versants jusqu'a sa zone d'épandage
(approche source-to-sink) est nécessaire a travers différents objectifs :

- caractériser les différentes sources sédimentaires des systemes et définir leur activité ou
inactivité au cours des dernieres oscillations glaciaires-interglaciaires (stades marins isotopiques 1 et
2 essentiellement) ;

- caractériser la dynamique sédimentaire du systéme turbiditique de Capbreton et son activité
haute fréquence ;

- caractériser l'architecture et les différentes géométries sédimentaires de la zone de
transition chenal-lobe du systeme du Cap-Ferret afin d’affiner les connaissances théoriques sur les
systemes turbiditiques.

Ce manuscrit est découpé en 7 chapitres, les trois premiers synthétisant le contexte
scientifique de I'étude, les quatre derniers présentant les résultats de I'étude. Dans un premier
chapitre, une syntheése bibliographique non exhaustive des processus gravitaires en domaine marin
profond est proposée, avec une attention particuliere pour les processus ayant lieu dans les canyons
sous-marins et les avancées récentes dans la compréhension de la dynamique des écoulements
gravitaires (Chapitre 1). Dans un deuxieme chapitre, le contexte régional de I'étude sera traité a
travers la structuration, la physiographie et I’hydrodynamisme du golfe de Gascogne (Chapitre 2).
Dans un troisieme chapitre, une synthése des connaissances actuelles sur les systemes turbiditiques
du Cap-Ferret et de Capbreton et leurs sources sera proposée (Chapitre 3).

Avant de présenter plus en détails les différents résultats obtenus au cours de I'étude a partir
de données acoustiques et de carottages sédimentaires, le matériel disponible pour cette étude et
les méthodes d'analyses utilisées seront détaillés (Chapitre 4). Le systeme turbiditique de Capbreton,
imagé pour la premiere fois dans son ensemble, sera largement traité afin de définir, a partir des
données acoustiques, son évolution morphologique et de caractériser sa dynamique sédimentaire en
liant parametres morphologiques et informations sédimentologiques (Chapitre 5). Le systéme
turbiditique du Cap-Ferret est abordé essentiellement a travers la morphologie de sa zone de
transition chenal-levée, ou les données bathymétriques haute résolution permettent d’'imager des
géomeétries sédimentaires particulieres rarement imagées dans les systemes actuels, et la dynamique
sédimentaire de son complexe chenal-levée (Chapitre 6). Les résultats issus de I'analyse de ces deux
systémes turbiditiques seront mis en perspective afin de proposer un modele régional de la
dynamique sédimentaire du sud du golfe de Gascogne a I'échelle des 50 derniers ka (chapitre 7). Ce
manuscrit s'achévera par une conclusion ou seront rapportés les principaux résultats mis en avant
dans cette étude. Des perspectives de recherche seront également proposées, tant sur |'étude des
marges que sur le fonctionnement du systéme turbiditique.
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CHAPITRE 1 : ENVIRONNEMENTS
SEDIMENTAIRES MARINS PROFONDS -
LA SEDIMENTATION GRAVITAIRE EN
MILIEU SILICOCLASTIQUE




Chapitre 1 - Environnements sédimentaires marins profonds : la sédimentation gravitaire en milieu
silicoclastique

Ce chapitre constitue une synthése bibliographique des connaissances actuellement disponibles sur
les environnements sédimentaires profonds, et en particulier sur les systémes turbiditiques. Il y sera
traité des différents processus gravitaires qui circulent au sein de ces systemes turbiditiques,
permettant le transit des particules du continent vers le domaine marin profond. Les systemes
turbiditiques seront traités a travers les différents éléments architecturaux qui les composent. Enfin,
I’accent sera mis sur les avancées récentes faites dans la compréhension de la dynamique gravitaire
en domaine marin profond en traitant notamment des écoulements hybrides ou des écoulements de

types cyclic-steps.
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Chapitre 1 - Environnements sédimentaires marins profonds : la sédimentation gravitaire en milieu
silicoclastique

1. Les processus gravitaires

Les processus gravitaires sous-marins regroupent I'ensemble des mécanismes complexes qui,
sous l'effet de la gravité, assurent le transport et le dép6t des particules sédimentaires depuis le
domaine continental vers le domaine marin profond (Middleton et Hampton, 1973). Ils sont ainsi a
I'origine de la structuration des grands systémes turbiditiques marins profonds.

La classification des processus gravitaires a fait I'objet de nombreux travaux dans la
littérature (Middleton et Hampton, 1973, Mulder et Cochonat, 1996, Stow, 1996, Shanmugam, 2000,
Mulder et Alexander, 2001). La présence de fluides interstitiels dans la masse sédimentaire en
mouvement est un critéere déterminant pour la typologie des processus gravitaires (Mulder et
Cochonat, 1996). Selon ce parametre rhéologique, les processus gravitaires sont différenciés en
mouvement en masse, sans présence de fluides interstitiels, ou en écoulement gravitaire, avec
présence de fluides interstitiels.

1.1. Les mouvements en masse

Les mouvements en masse, ou instabilités, sont eux-mémes découpés en différents sous-
ensemble. Le fluage (ou creeping) est une déformation des sédiments sous une charge constante
sans apparition systématique de fracture (Middleton et Hampton, 1973, Mulder et Cochonat, 1996).
Ce fluage peut étre a l'origine des glissements en masse. Ces glissements sont des phénomeénes de
déformation et de déplacement de volumes sédimentaires homogenes le long d'un plan de
cisaillement. Lorsque ce plan est une surface plane, le glissement est qualifié de translationnel (ou
slides) et posséde un comportement rigide. Lorsque ce plan est une surface courbe, le glissement est
qualifié de rotationnel (ou slump) et possede un comportement plastique. Ces processus de
glissements en masse sont communs en haut de pente continentale, en contexte de forte
accumulation sédimentaire et/ou de fort gradient de pente.

1.2. Les écoulements gravitaires

Middleton et Hampton (1973) furent les premiers a proposer une classification des
écoulements gravitaires en fonction du mécanisme de support des particules. Des lors, une
distinction est établie entre écoulements laminaires, ou le transport des particules est permis par
une cohésion de la matrice, des interactions grains a grains et des pressions interstitielles, et
écoulements turbulents, ol le transport des particules est assuré par la turbulence. Du fait de la
grande variété de processus regroupés sous le terme « d’écoulements gravitaires », de nombreuses
classifications ont suivi cette premiere terminologie, générant quelques confusions dans la
nomenclature (Mulder et Alexander, 2001). Les écoulements gravitaires seront ici exposés selon la
nomenclature établie par Mulder et Alexander (2001) qui, sur des critéres de propriétés physiques de
I’écoulement et de mécanisme de supports des grains, les divisent en écoulements cohésifs et non
cohésifs (Figure 1), mais en les regroupant selon leur régime de transport, i.e. laminaires ou
turbulents (Middleton et Hampton, 1973).

Bagnold (1962) fixe le seuil de turbulence d’un écoulement a une concentration de
sédiments de 9%. Les écoulements laminaires sont définis par des concentrations supérieures a ce
seuil et une forte viscosité (fluides non-newtoniens ou de Bingham), les écoulements turbulents par
des concentrations inférieures a ce seuil et une rhéologie fluide (fluides newtoniens ; Mulder et
Cochonat, 1996).
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1.2.1. Les écoulements laminaires
Une distinction existe au sein des écoulements laminaires, basée sur le rapport entre les
forces d’inertie et les forces visqueuses. Plus ce rapport sera grand, plus I'écoulement sera dilué et
dominé par la turbulence. Ainsi sont différenciés les écoulements cohésifs, caractérisés par leur
matrice cohésive fine, tels que les coulées de débris ou coulées de boue, et les écoulements non-
cohésifs, caractérisés par leurs particules discrétes, tels que les écoulements concentrés et
hyperconcentrés (Figure 1).

Les coulées de débris (debris flow) et coulées de boue (mudflow)

La matrice cohésive fine de ces écoulements leur confére des qualités pseudoplastiques. Les
coulées de débris transportent des éléments hétérogenes de taille centimétrique a métrique au sein
d’une matrice cohésive fine qui, en induisant des forces de flottabilité des particules, permet le
maintien en suspension de ces blocs (Hampton, 1975). Les coulées de boue ne contiennent quant a
elles que peu de clastes (<5 % de graviers et 50% de sables). Les vitesses de ses coulées sont
comprises entre quelques metres a plusieurs dizaines de metre par seconde. Elles peuvent
néanmoins parcourir de longues distances sur de faible pente a la faveur d’'un phénoméne
d’hydroplanning, i.e. présence d’une fine langue d’eau a la base de I'écoulement (Mohrig et al., 1998)
qui atténue les forces de friction a la base et le potentiel érosif de I'’écoulement. Lorsque la résistance
de cisaillement devient supérieure aux forces motrices induites par la gravité, la coulée se fige par
un phénomeéne de gel cohésif en masse (ou cohesive freezing) générant des dépdts peu ou pas triés
souvent désignés par le terme de débrites.

Les écoulements concentrés et hyperconcentrés

Dans les écoulements non-cohésifs, les interactions et collisions entre les grains générent des
pressions interstitielles et dispersives qui supportent le matériel en suspension. Pour s’auto-
entretenir, ces écoulements ont besoin de pentes fortes, supérieures a 18°.

Le rapport entre phase solide et phase liquide permet de distinguer les écoulements
hyperconcentrés des écoulements concentrés. Le passage d’un écoulement hyperconcentré vers un
écoulement concentré se fait par dilution du matériel lors de I'incorporation d’eau dans le mélange
(Hampton, 1972), cette dilution pouvant progressivement conduire vers un écoulement turbulent.
Ainsi les écoulements concentrés permettent ponctuellement la coexistence de processus laminaires
et turbulent. Les écoulements concentrés a hyperconcentrés sont donc composés de phénomeénes
complexes qui donnent lieu a des typologies variées : écoulements liquéfiés (liquified flow), coulées
de débris sableuses (sandy debris flow ; Shanmugam, 1996, 1997) ou encore écoulements granulaires
(grain flows ; Nardin et al., 1979, Mutti et al., 1999). A la faveur d’un gel cohésif ou frictionnel en
masse (cohesive ou frictionnal freezing) ou d’un gel ascendant (upward freezing ; (Middleton et
Hampton, 1973) dans le cas des écoulements liquéfiés, ces écoulements se figent donnant lieu a des
dépobts grossiers (sables grossiers et graviers), massifs a laminés, reposant sur une base érosive,
parfois inversement granoclassée, résultant d’un transport par traction sur le fond (séquence de
Lowe (1982). Ces dépots peuvent étre des corps sédimentaires isolés, amalgamés ou drapants
(Shanmugam, 2000) et sont fréquemment associés a des figures d’échappement d‘eau.
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Figure 1 : Synthése des principaux types d'écoulements gravitaires et dépots associés, d'aprés d'aprées (Mulder et
Alexander (2001) in Etienne (2012).
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1.2.2. Les écoulements turbulents
Ces écoulements de rhéologie fluide, dits également écoulement dilués ou fluides
newtoniens, ont une faible concentration en particules (<9% ; Bagnold, 1962), particules maintenues
en suspension par des phénomeénes de turbulence. Il existe trois types principaux d'écoulement
turbulent (Lithi, 1980) : les bouffées turbides, les courants de turbidités et les courants
hyperpycnaux (Figure 1).

Les bouffées turbides

Les bouffées turbides sont des écoulements transitoires de courte durée (quelques heures a
guelques jours). L'injection de matiére est instantanée mais le volume de fluide est limité et non
alimenté par l'arriere (Ravenne et Beghin, 1983, Laval et al., 1988). L'écoulement se compose d'une
zone supérieure dominée par des vortex turbulents, permettant des échanges avec le fluide ambiant
et donc l'incorporation d'eau, et d'une zone inférieure dominée par des écoulements laminaires. Les
profils de vitesse des bouffées turbides montrent des vitesses plus importantes au centre de
I'écoulement (Figure 1) et décroissantes en allant vers le haut et le bas, ainsi qu'un gradient de
vitesse longitudinal décroissant de la téte a la queue.

Les courants de turbidités

Les courants de turbidités présentent des caractéristiques hydrodynamiques identiques aux
bouffées turbides, a la différence pres que ces écoulements sont entretenus par une alimentation
continue par l'arriere (Mulder et Alexander, 2001). Celle-ci permet aux courants de turbidité de
perdurer plus longuement, de quelques heures a quelques semaines. La morphologie de ces
écoulements, étirés longitudinalement, se constitue d'un front de densité a I'avant, d'un corps
allongé et d'une queue diluée. Les profils de vitesse sont assez semblables a ceux des bouffées
turbides.

Le dépot d'un écoulement turbulent donne lieu a des séquences granoclassées nommeées
turbidites. Celles-ci sont décrites communément par une séquence typique appelée séquence de
Bouma (1962). Celle-ci se compose de cing termes, nommés T, a T, de la base au sommet, qui
suivent le granoclassement normal. Le terme T,, le plus grossier, correspondant, au dép6t en masse
d'un écoulement concentré au-dessus d'une base érosive nette. |l se compose généralement de
sables moyens a grossiers et se caractérise par I'absence de granoclassement et de structure interne.
Les termes suivants, T, a T, correspondent aux dépots d'écoulements turbulents. Le terme T, se
compose de sables plus fins et a lamines planes issues d'un régime tractif de haut régime. L'évolution
vers le terme T, est progressive, le terme T, résultant d'un intervalle tracto-suspensif. Le terme T, est
plus silteux et est caractérisé par des lamines obliques traduisant la migration de petites rides de
courants. Il peut également présenter de petites convolutes qui résultent de la déstructuration des
lamines obliques par échappement d'eau. Le terme T4 est constitué de silts a argiles et est marqué
par le retour de lamines planes correspondant a un dépot tractif de régime inférieur. Enfin le terme
T. se compose d'argiles homogenes, parfois tres finement laminée, qui résultent de la décantation du
nuage turbulent. Ce terme sommital est souvent difficilement différenciable du retour a une
sédimentation hémipélagique classique. Cette séquence est ici décrite dans le cas idéal mais est
finalement rarement préservée dans son intégralité, apparaissant plus souvent tronquée de sa base
ou de son sommet. Ceci s'explique par la position longitudinale ou latérale au sein du dépot des
éléments préservés.
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La séquence de Bouma est donc une simplification des différentes morphologies des dépots
turbiditiques. Ainsi, des séquences complémentaires ont rapidement vues le jour afin d'apporter des
précisions aux parties basales ou sommitales de la séquence de Bouma (Figure 2). C'est ainsi que fut
proposé le terme de "turbidites grossiéres" dépendant de courants de "haute densité" pour affiner le
terme T, de la séquence de Bouma (Lowe, 1982). Il s'agit néanmoins d'un terme abusif, puisque que
comme vu précédemment, le terme T, correspond a des écoulements laminaires et non turbulents.
La séquence proposée par Stow et Shanmugam (1980) propose quant a elle d'affiner le découpage
de la partie supérieure (termes T, a T.) de la séquence de Bouma. Celle-ci est subdivisée en 8 termes
numérotés T, a Tg qui soulignent dans cette séquence de "turbidites fines" les variations de
géométrie des lamines a plus fine échelle ainsi qu'une intensification de la bioturbation de la base
vers le haut de la séquence (Figure 2).

Ce travail a fine échelle a progressivement mis en valeur l'intérét d'une approche plus
génétique des facies sédimentaires associés aux processus gravitaires. L'utilisation des classifications
de Mutti (1979, 1985, 1992, 1999) se généralise alors. Ces classifications permettent d'interpréter les
facies a la fois en termes de processus hydrodynamiques, d'objets sédimentaires et
d'environnements de dépdts. Basées sur un concept d'efficacité du transport et une analyse par
association de facies, ces classifications illustrent I'organisation des dépdts le long d'un continuum
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Figure 2 : Description de la séquence de Bouma (1962), décrivant la séquence de faciés classique des écoulements
turbulents, associée a la séquence de Lowe (1982) définissant les faciés de dépots des écoulements hyperconcentrés et
de la séquence de Stow et Shanmugam (1980) décrivant les écoulements concentrés a dilués (D'aprés Shanmugam,
2000).
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Les écoulements hyperpycnaux

Les écoulements hyperpycnaux sont le prolongement en mer de I'écoulement turbide d'un
fleuve en période de crue. La densité de I'eau douce, chargée de sédiments en suspension, est
supérieure a celle de I'eau de mer (Mulder et Syvitski, 1995). Le courant hyperpycnal se forme alors
au débouché du fleuve, s'amorgant par une phase de plongement lié a cette différence de densité. Le
mélange eau douce/sédiment transite alors sur le fond, générant un courant turbulent alors appelé
courant hyperpycnal. Le profil de vitesse de ce courant va suivre I'hydrogramme de crue, i.e. la
séquence de dépodts appelée hyperpycnite sera modelée par cet hydrogramme. Ainsi la montée en
charge se traduira par une base granocroissante, le pic de crue par une surface d'érosion au centre
de I'hyperpycnite, pouvant éroder I'ensemble de la séquence granocroissante, puis la décrue se
traduira par une séquence granodécroissante (Mulder et al., 2001). Toutefois ces faciés peuvent
présenter des convergences avec les dépots issus d'écoulement turbulent "classique", induisant une
certaine complexité dans l'identification de ces séquences tant a l'affleurement dans les dépots
anciens que dans les dépots sédimentaires marins récents (Mulder et al., 2001).

Evolution des écoulements dans I'espace et le temps

Les écoulements gravitaires sont des processus hydrodynamiques dont les caractéristiques

varient dans le temps : le courant peut se concentrer au cours de I'écoulement, ou a l'inverse se
diluer, faisant ainsi varier le volume, la concentration et la dynamique de I'écoulement durant son

trajet.

Le modele de Kneller (Kneller, 1995, Kneller et Branney, 1995) est le premier modele a
intégrer le temps. Basé sur 6 types d'écoulement distincts, ce modele explique la nature plut6t
érosive ou plut6ét dépositionnelle d'un écoulement ainsi que I'organisation granulométrique, verticale
et horizontale, du dépét qui en résulte (Figure 3). Ces six modéles sont établis a partir de variation
temporelle et longitudinale des écoulements turbiditiques. Au cours de son trajet sur une plus ou
moins longue distance, I'écoulement rencontre des changements de topographie qui influe
directement sur sa vitesse. Au cours de son déplacement, I'écoulement peut accélérer (écoulement
accumulatif) lors d'une augmentation de pente ou lorsque sa voie de passage se rétrécie.
L'écoulement peut également perdre de la vitesse (écoulements déplétifs) lorsque la pente diminue
ou lorsque la topographie s'élargie comme au débouché d'un canyon. Au cours du temps, la vitesse
va donc accélérer (waxing) ou décélérer (waning). Lorsque cette vitesse reste constance,
I'écoulement est dit stationnaire (steady).

Ce modele permet de mieux prendre en compte notamment I'impact de la topographie dans
I'évolution dynamique de I'écoulement. Il permet d'expliquer des variations ponctuelles dans la
typologie d'un dép6t, qui ne traduiront alors plus le processus dominant, mais un état ponctuel de
celui-ci au cours du temps et de son parcours.
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Figure 3 : Modéle de Kneller montrant I'évolution temporelle et spatiale des écoulements (Kneller, 1995, Kneller et
Branney, 1995).

2. Eléments architecturaux des systemes turbiditiques profonds

L'analyse des systemes turbiditiques profonds s'est longtemps faite sous la forme de modéles
conceptuels idéalisés. Les premiers modeles de dépots pour les systémes turbiditiques profonds
datent des années 70. A cette époque, les concepts de systémes turbiditiques marins modernes
(Normark, 1970, 1970, Normark et al., 1979) et de systemes turbiditiques anciens a I'affleurement
(Mutti et Ricci Lucchi, 1972, Mutti, 1977) évoluent indépendamment et possedent chacun une
terminologie distincte. A la fin des années 70, Walker (1975, 1978) propose une premiere synthése
regroupant modeles récents et anciens. L’amélioration des techniques d'imagerie géophysique,
notamment |'apparition de la sismique 3D dans les années 80, a mis en évidence une grande
variabilité dans la morphologie des systemes turbiditiques actuels. Le grand intérét de l'industrie
pétroliere pour les systemes turbiditiques, pour leur potentiel réservoir en hydrocarbures, a lieu en
paralléle du développement de nouveaux concepts, tels que la stratigraphie sismique et séquentielle
(vail et al., 1977). A partir de ces nouvelles méthodes d’études, de nombreuses modifications seront
apportées aux modeles de Walker au cours des années 80 et 90, avant que Reading et Richards
(1994) ne proposent une classification a double entrée qui reste depuis la plus communément
utilisée (Figure 4). Cette classification est basée sur le type de source (ponctuelle, multiple ou
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linéaire) et la granularité dominante (argile, mixte sable/argile, sable ou graviers) et conclue a
I'existence de 12 modeles de dépbts principaux.
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Figure 4 : Classification des systémes turbiditiques profonds de Reading et Richards (1994), basée sur la granularité
dominante de I'apport sédimentaire et la nature du systeme nourricier (d’aprés Richards et Bowan, 1998 ; Reading &
Richards, 1994).

Enfin, la stratigraphie sismique a conduit a une nouvelle approche des systemes turbiditiques
dite "par éléments architecturaux" ou éléments dépositionnels. Les systémes turbiditiques se
trouvent alors divisés en briques élémentaires définies en termes de géométrie et de lithologie,
identifiables dans chacun des systemes turbiditiques. L'analyse des systémes turbiditiques consiste
donc en l'identification de ces différents éléments architecturaux et la reconstruction de leur
développement et de leur connexion. C'est par cette approche que les grands ensembles des
systemes turbiditiques sont décrits dans les paragraphes suivants.

2.1. Les canyons sous-marins

Etudiés des 1936 par Shepard, les canyons sous-marins constituent les voies de transit
préférentielles pour le transport des particules sédimentaires depuis le plateau continental vers le
domaine profond (Shepard et Dill, 1966, Shepard, 1981, Allen et Durrieu De Madron, 2009). La
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morphologie classique des canyons, exhibant des profils en V et des flancs abrupts, traduit
typiguement une zone en érosion (Shepard, 1981).

Les canyons sous-marins sont classiquement décrits en trois parties (Cronin, 1994, Cronin et
al., 2005). La téte du canyon est I'amorce du canyon, une zone d'érosion intense en haut de pente
continentale, incisant parfois profondément le plateau continental. Les tétes de canyons présentent
des morphologies variées : en amphithéatre ouvert vers la c6te comme dans le cas du canyon de
Capbreton (Cirac et al., 2001, Mazieres et al., 2014), arrondi et ouvert vers le bas de pente comme
pour les multiples canyons de la pente du petit banc des Bahamas (Figure 5 ; Mulder et al., 2012),
étroit et ramifié, i.e. alimenté en amont par de multiples ravines (gullies) rectilignes et convergentes
comme pour les canyons du Golfe de Palerme (Lo lacono et al., 2011) etc...

Le passage au corps du canyon se traduit généralement par une légére rupture de pente et,
dans le cas des tétes de canyon ramifiées, par la disparition des ravines. Le corps du canyon
correspond alors a une vallée en V (parfois en U, Figure 6) dont la profondeur augmente rapidement
par rapport a la pente environnante. Les flancs du canyon peuvent alors atteindre plus de 1 000 m de
dénivelé. Une morphologie en V n'est pas nécessairement significative d'un canyon étroit (Galloway,
1998 ; Normark et Carlson, 2003), certains pouvant atteindre 100 km de large (canyon de Zemchug,
Figure 6 ; Carlson et Karl, 1988). La sinuosité des canyons est variable, pouvant é&tre moyenne a forte,
en particulier pour les canyons longs comme le canyon de Nazaré (Arzola et al., 2008, Lastras et al.,
2009, Masson et al., 2011) ou du Danube (Popescu et al., 2004), ou faible, plus communément dans
les canyons courts, comme dans le cas du canyon du Var (Migeon et al., 2012) ou de la marge Celto-
Armoricaine (Auffret et al., 2000). L'axe des canyons est souvent considéré comme contrélé par la
tectonique locale, se développant alors a la faveur des structures préexistantes, ce qui est le cas du
canyon de Capbreton (Cirac et al., 2001, Ferrer et al., 2008) ou des canyons de la marge d'Hikurangi
fortement influencés par les failles chevauchantes dues au contexte de subduction (Mountjoy et al.,
2009). Enfin, la terminaison du canyon est nommée embouchure. Celle-ci se situe au pied de la pente
continentale et se traduit par une diminution de la pente du canyon et de la profondeur de l'incision.
La morphologie de I'ensemble évolue alors vers des éléments architecturaux plutdt constructifs qui
seront traités dans les paragraphes suivants.

Les différences morphologiques des canyons sont intimement liées a leur niveau de maturité.
Les canyons sont ainsi classés de matures a juvéniles (Twichell et Roberts, 1982, Farre et al., 1983,
Goff, 2001). Les canyons matures sont généralement larges et isolés, avec un développement
méandriforme. Il s'agit de canyons qui incisent profondément le plateau continental, au point de
pouvoir étre en connexion directe avec le rivage. Le transit sédimentaire est alors souvent
permanent, en bas comme en haut niveau marin, et les dépo6ts sont souvent dépendants de
remaniement du plateau (Goff, 2001, Harris et Whiteway, 2011). Il a été récemment reconnu que ce
type de canyon, relié a un fleuve pourvoyeur de sédiments et incisant le plateau continental jusqu'a
la cOte, est significativement plus commun sur les marges actives (Harris et Whiteway, 2011). Les
canyons immatures, quant a eux, n'atteignent pas le rebord du plateau continental et sont donc
soumis a un transit sédimentaire réduit, du moins en haut niveau marin relatif.
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Figure 5 : Morphologie des tétes arrondies des canyons du Petit Banc des Bahamas (Mulder et al., 2012)

Trois modes de formation principaux sont avancés pour l'initiation des canyons sous-marins :

- I'érosion fluviatile : un ancien lit de riviere, creusé lors d'une phase importante d'émersion, se
retrouve ennoyé (Spencer, 1903, Shepard, 1981);

- I'érosion régressive en téte de canyon : des glissements et déstabilisations successifs et/ou des
courants gravitaires entrainent un rapprochement progressif de la téte du canyon vers le continent.
Ce processus s'initie en bas de pente et remonte progressivement. Cette hypothese, soulevée pour la
premiére fois par Daly (1936) sera ensuite soutenue par les travaux de Kuenen (1937), Farre et al.
(1983), Pratson et al. (1994), Pratson et Coakley (1996).

- I'érosion continue progressive : les courants hyperpycnaux générés a I'embouchure des fleuves
permettent un apport sédimentaire continu qui entretient I'incision axiale et préserve le caractére
érosif du canyon, permettant le transfert sédimentaire vers les zones profondes (Baztan et al., 2005),
ne préservant dans les canyons que des zones a faibles taux de sédimentation ou en by-pass.

Les modeéles de stratigraphie séquentielle classiques (Posamentier et al., 1988) ont
longtemps conduit a considérer que l'initiation et I'érosion des canyons sous-marins se déroulaient
principalement en période de baisse et de bas niveau marin. En période de haut niveau marin, les
canyons étaient considérés comme déconnectés des sources d'apport, et donc inactifs. Or de
nombreuses études récentes portant sur les sédiments marins holocénes tendent a prouver une
importante activité des canyons sous-marins en haut niveau marin. Ainsi le canyon de Nazaré (Arzola
et al., 2008) et le canyon de Capbreton (Brocheray et al., 2014) ont été décrits comme des dépot-
centres majeurs pour les sédiments holocénes. Egalement, les dérives littorales et I'hnydrodynamique
cotiere semblent des éléments prépondérants pour le transfert des sédiments vers le domaine
marin, comme c'est le cas pour le canyon de Capbreton (Mazieres et al., 2014) ou le canyon de
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I'Ogoué, (Biscara et al., 2011). De plus, un plateau continental réduit est un facteur complémentaire
pour favoriser le transport des sédiments vers le domaine marin profond. Il se trouve que ces
plateaux continentaux réduits sont essentiellement présents en contexte de marge active (Harris et
Whiteway, 2011), |a ou se situe également les canyons qui incisent le plus les plateaux et qui ont une
téte au plus prés du trait de cote. Dans ce contexte de marge active, le transfert sédimentaire sera
donc favorisé par le plateau continental réduit mais également par une position de la téte de canyon
qui permettra un apport continu en haut niveau marin.
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Figure 6 : Comparaison de sections transverses dans différents canyons sous-marins de par le monde, montrant les
diversités de profondeur d'incision, de largeur et de morphologie. Ces profils, compilés dans I'étude de (Normark et
Carlson, 2003), proviennent des études suivantes : (Carlson et Karl, 1988) pour les sous-marins canyons de Behring,
Monterey, Navarin et Zhemchug et le Grand Canyon (USA), (Damuth et Kumar, 1975) pour le canyon de I'Amazone,
(Stevenson et Embley, 1987) pour le chenal Horizon, (Shepard et Buffington, 1968) pour le canyon de La Jolla, (Piper et
Normark, 1982) pour la vallée du Saint Laurent, (Shepard, 1973) pour le Swatch, (Shepard, 1973, Curray et Moore, 1974)
pour le Swatch of no Ground et (Heezen et al., 1964) pour le Zaire.

2.2. Le complexe chenal-levée
Morphologie et typologie

La morphologie des chenaux est controlée par les processus d'érosion et de dépot
dépendants des courants turbiditiques qui les parcourent. Ainsi, I'énergie de ces courants tendant a
décroitre d'amont en aval, les processus d'érosion laissent progressivement place aux processus de
dépot. Le développement d'un complexe chenal-levée au débouché d'un canyon traduit précisément
cette évolution ol les courants turbiditiques ne sont plus confinés dans le canyon et mettent en
place une structure accumulative, la levée.

La morphologie d'un complexe chenal-levée se définie donc par l'association entre ce chenal
central, plus ou moins sinueux, et les reliefs des levées qui le bordent. Deux types de chenaux sont
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distingués : les chenaux érosifs ou en incision, qui s’approfondissent alors que les levées s’élevent
peu (cas du Zaire (Babonneau, 2002) ou du Bengale (Hilbscher et al., 1997) et les chenaux
constructifs qui se développent par aggradation verticale en association a de puissante levée (cas de
I'Amazone, Flood et al.,, 1991, Flood et Piper, 1997). Ces différentes morphologies peuvent se
succéder d'amont en aval, illustrant la perte d'énergie des écoulements turbiditiques ainsi qu'une
diminution de la pente.

La morphologie du chenal et de sa levée dépend de la nature des apports ainsi que de la
pente (Clark et al., 1992, Galloway, 1998). Les chenaux ou transit du matériel grossier sont larges et
rectilignes, et n'impactent que faiblement la topographie du fond marin puisque les levées associées
sont peu ou pas développées (Clark et al., 1992, Galloway, 1998). A I'inverse, les chenaux connaissant
des apports de matériel fin sont plus étroits et profonds, sinueux a méandriformes et associés a des
levées bien développées. Sur ces levées, en particulier sur leur créte et leur flanc externe, se
développent des dunes sédimentaires, communément appelées sediment waves (Migeon et al.,
2000, Migeon et al., 2001, Normark et al., 2002, Wynn et Stow, 2002, Covault et al., 2014).

Les levées sont des morphologies accumulatives situées latéralement aux axes des chenaux.
Elles présentent une hauteur maximale (de l'ordre de quelques centaines de metres pour les plus
hautes d'entre elles) le long du thalweg puis s'amortissent progressivement en s'en éloignant,
dessinant ainsi une morphologie en biseau caractéristique. Leur amplitude latérale varie entre 5 et
30 km. Ces levées peuvent également étre présentes au sein des canyons ou elles se développent
principalement sous la forme de terrasses étagées, nommées "levées confinées" (Babonneau, 2002,
Gaudin et al., 2006). Ces levées résultent des processus de débordement des particules les plus fines
contenues dans la partie supérieure de I'écoulement turbiditique chenalisé (voir ci-apres). Ainsi, les
dépodts résultant sont essentiellement des argiles et silts, présentant la forme de fines séquences
granoclassées (terme Tc a Te de la séquence de Bouma).

Processus de construction

L'édification des levées se fait par débordements successifs des écoulements turbiditiques
transitant dans le chenal, et en particulier de leur partie sommitale. Deux processus distincts sont
identifiés pour ces phénoménes de débordement (Figure 7). Le débordement est nommé
overspilling ou overbanking dans le cas ou I'ensemble de I'écoulement passe au-dessus des flancs du
chenal (Figure 8A). Il est nommé flow stripping lorsqu'uniquement la partie sommitale diluée de
I'écoulement déborde, le plus souvent a la faveur d'un brusque changement d'orientation du chenal,
préservant la partie concentrée qui reste confinée dans le chenal (Figure 8B). Dans les deux cas, les
processus de débordement entrainent un appauvrissement relatif de la fraction fine et un
enrichissement relatif de la fraction grossiére dans I'écoulement chenalisé. lls favorisent ainsi le
transport des sables vers les domaines les plus distaux ou se développent les lobes sableux.

A l'inverse des canyons qui sont des éléments architecturaux relativement figés sur les
marges, les chenaux sont des éléments temporaires et instables. En effet, les chenaux peuvent
migrer brusquement a la faveur d'un phénomene nommé avulsion.

Une avulsion peut étre déclenchée par une rupture soudaine de la levée ou par I'érosion par
écoulements turbulents de la rive externe des méandres dans le cas de chenaux de sinuosité élevée
(Figure 9 et Figure 10). Une fois que le phénomeéne d'avulsion a eu lieu, I'ensemble des courants
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utilisent cette nouvelle voie. Le courant n'étant plus chenalisé tend alors a s’épandre. L'écoulement
prend des caractéristiques d'écoulement laminaire, se reconcentre et finit par déposer (processus de
gel cohésif) en masse le sable qu'il transporte. Les dépots sableux prennent la forme de paquets
sableux tabulaires appelés sheet sands ou lobes d'avulsion (Flood et al., 1991). Ces paquets sableux
ont une signature sismique particuliere, bien stratifiée et de forte amplitude, désignée sous le terme
de HARPs (High Amplitude Reflection Packets). Ces HARPs sont caractéristiques des premiers dépots
post-avulsion et forment ainsi la base du prochain complexe chenal-levée, qui se développera
jusgu'au prochain phénomeéne d'avulsion. Des HARPs ont été identifiés dans de nombreux systémes
turbiditiques profonds : le systéme de I'Amazone (Pirmez et al., 1997), ou ils ont d'ailleurs été définis,
du Danube (Popescu et al., 2004), de I'Indus (Kenyon et al., 1995) ou du Congo (Droz et al., 1996) par
exemple.
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Figure 7 : Evolution longitudinale des chenaux de I'Amazone (Flood et al., 1991) et du Zaire (Babonneau, 2002)traduisant
le passage de complexe en incision vers des complexes constructifs in (Mulder, 2001).
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Figure 8 : A : phénomeéne d'overspill ou overbank (Hiscott et al., 1997). B : phénomeéne de flow stripping (Piper et
Normark, 1983).
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Figure 9 : Développement d'un phénomeéne d'avulsion dans un complexe chenal-levée (Babonneau, 2002).
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Figure 10 : lllustration d'un point d'avulsion dans un systeme turbiditique actuel, le Monterey Fan, marquant les
prémices d'une avulsion (Fildani et Normark, 2004, Fildani et al., 2013).
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2.3. La zone de transition chenal-lobe

La transition morphologique entre canyon et complexe chenal-levée se marque par une
coupure nette dans la topographie du fond marin. A l'inverse, la transition entre complexe chenal-
levée et lobes est plus progressive, donnant lieu a une zone de transition appelée zone de transition
chenal-lobe (ou CLTZ pour Channel-Lobe Transition Zone ; Wynn et al., 2002, Jegou et al., 2008
(Wynn et al., 2002, Jegou et al., 2008). Définie a I'affleurement dans des systémes turbiditiques
anciens dans les années 80 (Mutti, 1985 ; Mutti et Normark, 1987), la CLTZ n’a été imagée dans les
systemes marins actuels qu’au début des années 2000 (Wynn et Stow, 2002, Bonnel, 2005).

La CLTZ est située a la rupture de pente marquant la terminaison du chenal et le passage au
domaine de basin-floor. Du fait de la diminution de la hauteur de la levée a cet endroit, le courant
gravitaire passe d’un contexte chenalisé a non chenalisé, ce qui implique son déconfinement. La
rupture dans le gradient de pente entraine un réajustement de la vitesse et de la hauteur de
I’écoulement. Ces changements de caractéristiques de I'écoulement peuvent entrainer un ressaut
hydraulique (Komar, 1971). Ceci se traduit par une augmentation de la hauteur de I'écoulement, de
sa turbulence et de son pouvoir érosif. La CLTZ peut donc correspondre a une zone de by-pass ou
d’érosion, ceci dépendant essentiellement de la proportion en argiles de I'écoulement, ie. de
I'efficacité du systeme.

Dans les systémes turbiditiques a fort ratio sables/argiles (sand-rich system), comme les
systémes du Navy Fan (Normark et al., 1979) ou du Laurentian Fan (Normark et al., 1983), la CLTZ est
rarement présente, du moins sous la forte telle que décrite par Wynn et al., 2002. Les écoulements
de ces systémes, a faible capacité de transport, riches en sables et a faible concentration argileuse,
donnent lieu a la mise en place de lobes sableux « attachés » a la terminaison du chenal. La surface
de ces lobes est soumise a d’intense processus de scouring. Dans les systemes a faible ratio
sables/argiles (mud-rich), comme le Zaire (Babonneau et al., 2002), la CLTZ est mieux développée.
Les écoulements de ces systémes, a forte capacité de transport, appauvri en sables et a forte
concentration argileuse, by-pass la terminaison du chenal et donnent lieu a des lobes détachés.
Ceux-ci sont séparés de la terminaison du chenal par une zone de scouring moins intense.

La morphologie typique d’'une CLTZ est celle d’un cone ouvert vers I'aval (Figure 11). Le début
de ce cOne est caractérisé par une zone de by-pass (Mutti et Normark, 1987) puis il se développe sur
celui-ci différentes structures d’accumulation et d’érosion (Mutti et Normark, 1987 ; Wynn et al.,
2002). L'orientation de ces structures est perpendiculaire a la direction principale de courant.
Evoluant longitudinalement a la CLTZ, le schéma de répartition amont-aval de ces structures est
toujours identique : (1) dans un premier temps, les figures d’érosion, soient des sillons d'érosion, puis
de larges scours amalgamés, des scours larges et isolés, de petits scours en chevron, et enfin de petits
scours en cuillere isolés; (2) dans un second temps, les figures d’accumulation de type coarse-
grained sediment waves (Wynn et al., 2002 ; 2007).

La présence de ces sillons d'érosion et scours est expliguée comme le résultat du
changement de pente a la terminaison du chenal (Mutti et Normark, 1987) et du ressaut hydraulique
associé subit par I’écoulement. Bonnel et al. (2005) proposent plutot une position des scours comme
marqueurs de la position d’un paléo-chenal.

La CLTZ est donc supposée migrer en fonction des progradations, avulsions et
rétrogradations du systeme turbiditique. Aujourd’hui, la CLTZ n’est défini qu’a travers le modele de
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Wynn et al. (2002) qui met en évidence I'impact de sa morphologie et des hétérogénéités de facies
engendrées sur la modélisation réservoir. Néanmoins cette architecture est encore faiblement
contrainte et I'amélioration des connaissances sur ce corps sédimentaire, notamment par des études
a fine échelle de CLTZ dans des systemes actuels, permettra une nette amélioration des modeles
réservoirs prédictifs.
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Figure 11 : Représentation d'une zone de transition chenal-lobe (CLTZ (Wynn et al., 2002)). A : cas d'un lobe sableux. B :
cas d'un lobe argileux (Wynn et Stow, 2002, Bonnel, 2005).

Plus récemment, le processus de cyclic-step a été mis en avant pour expliquer a la fois la
formation des sediment waves et des scours. Ce processus d'écoulement alterne entre une capacité
purement érosive et une capacité purement accumulative, permettant la génération alternativement
de structure en aggradation, les sediment waves, et en érosion, les scours (Fildani et al., 2006, Kostic
et Parker, 2006, Kostic, 2011, Fildani et al., 2013).

2.4. Les lobes

Une fois cette zone de transition dépassée, les sédiments grossiers, issus du tri du matériel
réalisé en amont par les processus de débordement, se déposent au débouché du systeme
(Alexander et Morris, 1994). lls se mettent en place sous la forme d'un objet sédimentaire riche en
sables, de forme ovoide et bombée appelé lobe (Mulder et Etienne, 2010). Le lobe est une zone
préférentielle de dépbts représentant le point le plus distal du systeme turbiditiques (Mutti et
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Normark, 1991). Leur extension est variable, de quelques metres a plusieurs kilometres, dépendant
de la taille du systéme, du volume et de la nature des apports, de la configuration du bassin (Mutti,
1985). |l existe ainsi des lobes sableux d'architecture simple et de taille réduite, associés a des ravines
ou des chenaux non matures (Deptuck et al., 2008) mais également, dans le cas de systémes riches
en boue, des lobes chenalisés et vastes avec une grande variété dans la nature des dépots (Twichell
et Roberts, 1982, Bonnel et al., 2005).

Les multiples études récentes et I'amélioration des techniques de reconnaissance permettent
aujourd'hui d'aller plus loin dans la compréhension de I'architecture des lobes. Le terme lobe désigne
un éléments architectural d'environ 10 km de long par 2 km de large et quelques métres d'épaisseur
(Figure 12, Prélat et al., 2009). Cependant, cet élément architectural se décompose désormais en
différentes unités, d'échelle différentes : le lobe se divise en lobe elements (taille de I'ordre du
kilometres), eux méme divisés en lobe beds ; plusieurs lobes dépendant d'une méme source sont
regroupés sous le terme de lobe system, qui eux-mémes empilés forment un lobe complex (Prélat et
al., 2009). Ces différents éléments de tailles variées correspondent a des périodes de temps
différentes : un lobe beds correspond généralement a un évenement unique alors qu'un lobe
complex sera le résultat de quelques milliers (Droz et al., 2003) a plusieurs millions d'année de
dépots successifs (Mulder et Etienne, 2010).

3. Les avancées récentes dans la compréhension de la dynamique
gravitaire en domaine marin profond

3.1. Les écoulements hybrides

Lors de leur progression d’amont en aval, les écoulements turbiditiques sont supposés étre
de plus en plus dilués du fait de I'incorporation d’une plus grande quantité d’eau et d’une diminution
de la charge sédimentaire en suspension. Certains écoulements turbiditiques semblent cependant
évoluer en des courants cohésifs, a la fois latéralement et longitudinalement, montrant un passage
progressif d’un régime turbulent vers un régime laminaire (Haughton et al, 2009). Ces deux
changements d’états successifs le long de la pente induisent des divisions théoriques dans les
systemes turbiditiques. La partie proximale des systemes turbiditiques se caractériserait ainsi par le
changement de rhéologie de I"’écoulement gravitaire depuis un régime laminaire vers un régime
turbulent. A lI'inverse, la partie terminale des systemes turbiditiques se caractériserait par un retour
de I'écoulement gravitaire a un régime laminaire (Lowe and Guy, 2000 ; Haughton et al., 2003 ;
Talling et al., 2004). Ces transformations induisent des changements de vitesse, de turbulence et de
charge sédimentaire, ainsi que des chutes et augmentations de concentrations et densité (Figure 13).
Le changement depuis un courant turbulent a un courant cohésif peut étre progressif, ce qui donne
lieu a des courants dits hybrides ou co-génétiques (Figure 13 ; Haughton et al., 2009).
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Chapitre 1 - Environnements sédimentaires marins profonds : la sédimentation gravitaire en milieu silicoclastique
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Les courants hybrides engendrent trois différentes séquences de dépots types, chacune
présentant des variations verticales distinctes (Haughton et al., 2009) :

- les megabeds traduisent une gradation verticale depuis un écoulement basal cohésif vers un
transport non-cohésif. Les megabeds sont le plus souvent des corps sédimentaires isolés et
de large volume. lls correspondent a des couplets débrite-turbidite, le dépdt turbiditique se
situant au sommet du couplet. Les débrites-turbidites megabeds enregistrent des
évenements gravitaires de plus grande ampleur que les turbidites « classiques » (Mutti et al.,
1984, Haughton, 2003).

- Les turbidites a débrites associées, ou linked debrite, sont plus communes, en particulier aux
bordures des systemes turbiditiques profonds, i.e. la frange distale, et sont de taille standard.
Elles traduisent une transition de rhéologie depuis du non-cohésif vers du cohésif. Le
couplet turbidite-débrite comprend une base de gres déstructuré mal trié a figures
d’échappement de fluide surmontée par des grés argileux ou des argiles sableuses
comprenant couramment des débris clastiques argileux, une forte concentration en matiéere
organique et des injections sableuses (Haughton et al., 2009).

- Les banded sandstones enregistrent des alternances cycliques plus complexes de courant
plus ou moins cohésifs. La séquence apparait comme une succession de bandes claires ou
foncées qui traduisent des dépots a matrice gréseuse avec des enrichissements ponctuels en
argiles. Ces structures sont attribuées a des courants qui sont intermédiaires entre
pleinement turbulent et laminaire (Haughton et al., 2009).

Des linked-debrites ont été reconnues dans de nombreux systémes turbiditiques anciens
(chenalisés ou non), qu’ils soient de type mud-rich (Kane et al., 2012), sand-rich (Haughton et al.,
2003, 2009) ou mixte (Davies et al., 2009). Des débrites riches en matiere organique ont été
reconnues dans les franges distales de systémes turbiditiques (chenalisés ou non) au-dela de la
zone de chenal-levées ou dans de simples bas topographiques (Talling et al., 2004, 2007, 2010 ;
Migeon et al., 2010)). Si leur distribution et leur extension sont encore difficiles a prévoir du fait
d’une distribution asymétrique le long de la frange (Hodgson et al., 2006), I’architecture de ces
dépobts hydrides a une importante implication dans le potentiel réservoir des champs pétroliers de
types turbiditiques. En effet, les rapides variations de facies qu’ils entrainent, et les variations de
porosité-perméabilité associées sont autant de composantes qui impactent la qualité d’un
réservoir.

3.2 Les écoulements supercritiques et les figures sédimentaires associées

3.2.1 Généralités sur la dynamique des fluides
La classification des écoulements gravitaires telle que présentée précédemment (1. Les
processus gravitaires) est principalement fonction de la rhéologie de I'écoulement. La transition d’un
écoulement depuis un régime laminaire vers un régime turbulent correspond a une évolution de la
viscosité du fluide. Cette viscosité est caractérisée par le nombre de Reynolds (Re, sans dimension) :
si Re < 500, le régime est laminaire ; si Re > 2 000, le régime est turbulent ; entre ces deux valeurs
extréme, le régime est qualifié de transitoire (Figure 14).
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Une autre fagon de caractériser un écoulement est de prendre en compte I'impact de la
pesanteur. Le nombre de Froude (Fr), sans dimension, permet de caractériser dans un fluide donné
I'importance de I'énergie cinétique des particules transportées par rapport a leur énergie potentielle
gravitationnelle. Autrement dit, le nombre de Froude exprime un rapport entre la vitesse et la force
de pesanteur qui s’exerce dessus. Il définit ainsi la potentialité d’érosion de I'écoulement. Si Fr<1,
I’écoulement est dit subcritique ou en régime fluvial ; si Fr=1, 'écoulement est dit critique ; si Fr>1,
I’écoulement est supercritique ou en régime torrentiel (Figure 14). Le passage du régime
supercritique au régime subcritique entraine un ressaut hydraulique. Celui-ci se caractérise par une
abrupte élévation de la hauteur de I'écoulement et sa rapide décélération, ainsi que d’une
importante perte d’énergie.
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Figure 14 : Régime d'écoulement libre en fonction des valeurs critiques des nombres de Froude et de Reynolds (in Cojan
et Renard, 2013).

Pour comprendre les différences entre écoulements subcritiques et supercritiques, il faut
supposer un écoulement quasi-stationnaire et donc une évolution lente de la forme de la surface
libre sur laquelle une déformation (« bosse ») est déja présente. Lors d’'un écoulement subcritique
sur un fond érodable (surface libre), 'écoulement est en accélération. A I'lapproche de I'obstacle, le
courant subcritique accélere : le potentiel érosif est concentré sur la face exposée. La décélération du
courant se fait apres le passage de I'obstacle : la face abritée est en accumulation. Ce mécanisme est
a l'origine de la mise en place de sediment waves migrantes vers l'aval. Lors d’un écoulement
supercritique, I'écoulement est en décélération a I'approche de I'obstacle. Le fluide s’accumule
générant de I'accumulation sur la face exposée et de I'érosion sur la face abritée. Ce mécanisme est a
I’origine de la mise en place de sediment waves migrantes vers I'amont.

Les sediment waves migrantes font parties des structures sédimentaires les plus
fréquemment observées et décrites, et ce dans divers environnements marins : sur les flancs des
levées sédimentaires (Piper et Savoye, 1993 ; Normark et al., 2002 ; Fildani et al., 2006, Migeon et al.,
2001, Babonneau et al., 2012), sur les pentes continentales (Wynn et al., 2000 ; Ercilla et al., 2002), a
la terminaison des chenaux turbiditiques (Wynn et al., 2002), dans les axes des chenaux turbiditiques
ou les thalwegs de canyons sous-marins (Normark et al. 2009, Mazerais et al., 2014).



3.2.2. Structures sédimentaires en conditions d’écoulements supercritiques
Les écoulements supercritiques sont des phénoménes relativement communs dans les
environnements sédimentaires modernes mais leur identification dans les dépots stratigraphiques
anciens en est encore a ses balbutiements (Cartigny et al., 2014). Les surfaces libres des courants
supercritiques turbulents sont caractérisées par des vagues, des ressauts hydrauliques et des
déferlements (Brock, 1967, Alexander et al., 2001 ; Taki & Parker, 2005, Cartigny et al., 2014). En
contexte d’écoulement sur une surface libre, le passage de courants supercritiques sur des niveaux
de sédiments meubles conduit a la mise en place de trois types de structures sédimentaires
particuliéres : les antidunes, les chutes-and-pools et les cyclic steps.

Les antidunes

Les antidunes sont des structures litées géométriquement et dynamiquement en phase avec
des déformations douces du fond marin. Certains décrivent les antidunes comme des structures
migrantes vers I'amont (a contre-pente et contre-courant) uniquement (Normark et al., 1980, Wynn
et al., 2000) ; d’autres considérent qu’elles peuvent migrer indifféremment vers I'amont ou I'aval en
fonction de I'énergie de I'écoulement et de la taille de grains transportés (Alexander et al, 2001,
Cartigny et al., 2014). Des modélisations analogiques sont réalisées depuis longtemps pour
comprendre le processus de génération et de dépdts ainsi que les structures internes des antidunes
(Hand, 1974, Alexander et al, 2001, Cartigny et al., 2014).Lors de I'écoulement, les faces amont des
antidunes sont dominées par de I'accumulation, les faces aval par de I'érosion. Les vitesses du
courant sont maximales dans les creux, minimales sur les crétes. La principale caractéristiques de ce
type de structures est d’étre de tres courte durée.

Les chutes-and-pools

Les chutes-and-pools sont des structures ou I'écoulement accélere brutalement (chutes),
puis, a la suite d’un ressaut hydraulique, atteint une fosse (pool) ou I’écoulement est calme. Au sein
de la fosse, I'écoulement accélere de nouveau jusqu’a la chute suivante. Ces structures sont
identifiées comme migrante vers I'amont (Guy et al., 1966). La vitesse des écoulements générant les
chutes-and-pools sont comparables, voir plus élevées que celle permettant I'édification des
antidunes (Middleton, 1965). Les chutes-and-pools peuvent par ailleurs étre suivies distalement par
des antidunes (Middleton, 1965 ; Guy et al., 1966).

Les cyclic steps

Les cyclic steps ont été décrits comme des séries de marches migrant doucement vers
I'amont, ou chague marche se compose d’une zone d’écoulement supercritique chutant brutalement
et terminée par un ressaut hydraulique (Parker, 1996). Autrement dit, chaque marche connait un
point critique ou Fr=1: en amont de ce point le courant est subcritique (Fr<1), en aval de ce point le
courant est supercritique (Fr>1) (Figure 15 ; Kostic, 2011). L’écoulement subcritique induit une zone
de dépot et/ou d’arrét de I'incision (cyclic steps net-dépositionnel), I'écoulement supercritique induit
une zone en érosion et/ou en arrét de sédimentation (cyclic steps net érosifs). La présence de ressaut
hydraulique interne a chaque terminaison de marche stabilise la morphodynamique du courant et
donc entraine un train de marche migrant vers I'amont (Kostic, 2011). Du fait de I'accumulation
essentiellement sur le flanc amont, la structure interne des cyclic steps correspond a des fuseaux de



lamines onlappant sur le flanc aval. L’érosion dominante sur le flanc aval entraine la migration vers le
haut de pente de ces structures.

La distinction entre cyclic steps et chutes-and-pools n’est pas évidente puisque les cyclic
steps font également appel a un flanc amont en accumulation et un flanc aval en érosion. Il a tout
d’abord été proposé de définir les chutes-and-pools comme un cas limite des cyclic steps ou le flanc
amont, théoriquement le plus raide, conserverait une pente relativement douce (Taki & Parker,
2005). Cartigny et al. (2014) montrent qu’il faut plutét considérer I'ensemble antidune, chute-and-
pools et cyclic steps comme un continuum dépendant de I'augmentation du nombre de Froude
(Figure 16).

Figure 16 : Représentation idéalisée de I’évolution des courants supercritiques en fonction de I'augmentation du nombre
de Froude, et figures sédimentaires associées (Cartigny et al., 2014). Le courant s’écoule de la droite vers la gauche et
I’échelle verticale est exagérée pour une meilleure compréhension.



3.2.3 Les cyclic steps sous-marins

Les cyclic steps n'ont été que récemment reconnus en domaine sous-marins puisque ce sont
les modélisations numériques de Kostic and Parker (2006) qui ont permis I'interprétation en tant que
cyclic steps de la succession de sediment waves et scours du systéme de Monterey (Fildani et al.,
2006). Fildani et al., (2006) révelent ainsi que dans de nombreux cas, les sediment waves
turbiditiques peuvent étre une autre manifestation des instabilités morphodynamiques des
écoulements supercritiques sur surfaces érodables. Kostic (2011) définit les cyclic steps sous-marins
comme « une classe de sediment waves formées par un transport en suspension, d’origine
turbiditique, de grande échelle et migrant vers le haut de pente ».

Une classification des sediment waves est proposée par Migeon et al. (2000), d’apres les
études menées sur la Ride du Var: se basant sur leur géométrie, les sediment waves d’origine
turbiditique sont classées en symétrique, asymétrique ou « asymétrique inverse ». Les modélisations
numeériques de Kostic (2011) montrent que ces 3 géométries sont toutes des manifestations de cyclic
steps net-dépositionel. La formation des levées est généralement expliquée par les processus de flow
stripping (Piper and Normark, 1983). Le développement de ces levées est dicté par I'édification des
sediment waves (Migeon et al., 2000). Lorsque la hauteur de la levée permet encore au courant
turbiditique chenalisé de déborder, des sediment waves asymétrique se forment sur le flanc externe
de la levée. Le courant de flow stripping contient du matériel relativement grossier qui va, lorsque les
conditions sont réunies, générer un train de cyclic steps net-dépositionnel limité par des ressauts
hydrauliques. Plus ces sediment waves asymétriques croissent, plus la levée associée devient haute :
I’écoulement turbiditique est de plus en plus confiné. Le courant de flow stripping transporte du
matériel de plus en plus fin qui, lorsqu’il vient draper les sediment waves asymétriques, peut
entrainer des sediment waves asymétriques « inverses » ou symétriques. Dans le méme temps, le
sédiment le plus grossier reste canalisé plus longtemps et sera transporté plus bas dans le systeme,
générant le développement de nouvelles sediment waves asymétriques en aval (Kostic, 2011).

Les processus de formation des sediment waves dépendent de processus cyclic steps net-
dépositionel. Or le processus de cyclic steps intervient également en étant « net-érosif » lors de la
formation de scours (Fildani et al., 2006, Kostic and Parker, 2006, Kostic, 2011). La formation de
scours comme prémices de I'incision d’'un chenal a été observée dans différents chenaux avec des
levées associées bien développées (McHargue, 1991 ; Deptuck et al., 2003 ; Catteral et al., 2010;
Migeon et al., 2010). Grace aux données haute résolution du chenal de Monterey (Fildani et al.,
2006) et aux modélisations analogiques et numériques de Kostic et Parker (2006) et de Kostic (2011),
il a été possible d’illustrer concretement I'idée qu’un chenal en incision est initié par un processus de
cyclic-steps net-érosif. Dans le cas du chenal de Monterey, le débordement par-dessus la levée de
courants turbiditiques au niveau d’un méandre résulte en la création d’une série de ressauts
hydrauliques net-érosifs (ou cyclic steps net-érosifs, Figure 17, Fildani et al., 2006). Le train de scours
linéaire correspond a une avulsion et un donc a un « néo-chenal » en incision. Dans le systéme du
chenal de Luci Chica, le champs de scours identifié est interprété comme pouvant évoluer en
chenaux continus (Maier et al.,, 2011). Dans ces deux cas, la taille des scours est sensiblement
identique a la largeur du point d’avulsion (Fildani et al., 2013). Un dernier exemple de I'interaction
entre cyclic-steps net-dépositionnels et net-érosifs se situe sur la ride du systéeme turbiditique de
Kramis (Babonneau et al., 2012). Sur la levée de Kramis, au pied de sediment waves, de larges scours
sont développés. lls sont interprétés comme résultants de cyclic steps net-érosifs en lien avec



I'arrivée d’un écoulement par le canyon de Khadra, qui intersecte la direction d’écoulement

principale en provenance du canyon de Kramis (Figure 18).
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Figure 17 : Monterey Fan : lllustration des structures liées a des cyclic steps net-dépositionnel et net-érosifs (scours)
(d'apres Fildani et al., 2006 in Kostic, 2011).
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Figure 18 : Kramis ridge : scours from net erositionnal cyclic steps (Babonneau et al., 2012).
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Chapitre 2 : Contexte géologique et environnemental du golfe de Gascogne

Ce chapitre constitue une synthése bibliographique des connaissances actuelles concernant
la géologie et la physiographie du Golfe de Gascogne. La structuration du Golfe de Gascogne sera
présentée dans les grandes lignes afin de replacer dans leur contexte les marges passives Sud-
Gascogne, au centre de cette étude. L'accent sera mis sur les travaux antérieurs traitant de
I'évolution néogéne et quaternaire de ces marges. Le Golfe de Gascogne est le résultat des
mouvements entre les plaques lithosphériques Eurasie, Ibérie et Amérique du Nord (Thinon, 1999).
La plaque Ibérie, suivant tantot les mouvements de la plaque Nubie, tantot ceux de la plaque Eurasie,
a eu un réle central dans la structuration de I'Atlantique Nord, du Golfe de Gascogne et de la chaine
des Pyrénées.
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Chapitre 2 : Contexte géologique et environnemental du golfe de Gascogne

1. Histoire structurale du golfe de Gascogne

1.1. Héritage anté-rift

Les reconstitutions paléogéographiques de la zone d'étude avant la phase de rifting ne sont
pas développées ici, du fait de leur faible intérét pour ce travail. Il est simplement a retenir que du
cycle varisque résulte la formation d'un socle constitué d'une épaisse série sédimentaire (>5 000 m)
plus ou moins métamorphisée et intrudée de plutons granitiques dont I'hétérogénéité a
probablement influencé la structuration de la zone lors du cycle alpin (Canérot, 2008 ; Jammes,
2009).

L'évolution de la zone d'étude du Carbonifére supérieur au Permien, qualifiée de tardi-
varisque, est encore soumise a débat. Les études s'accordent néanmoins sur la formation a cette
période de décrochements majeurs. Certaines de ces failles, dont la Faille Nord Pyrénéenne, seront
réactivées au Permien en failles normales, et surtout contréleront la structuration des bassins et des
hauts fonds au cours du Méso-Cénozoique (Arthaud et Matte, 1975, Burg et al., 1994).

La période post-varisque triasique se caractérise par une érosion progressive des reliefs
varisques et une forte subsidence qui permet la mise en place d'une épaisse séquence évaporitique.
Celle-ci est surmontée d'une épaisse séquence sédimentaire de type "Trias germanique" composée a
la base des grés rouges résultant principalement de I'érosion des reliefs varisques (Bundstandstein),
puis d'une séquence réduite d'argiles rouges et de carbonates mise en place a la faveur d'une
transgression marine (Muschelkalk) et enfin, dans la partie sommitale, d'évaporites correspondant a
des dépots marins régressifs littoraux ou lagunaires (Keuper). Ces dép6éts triasiques a comportement
rhéologique ductile jouent un réle majeur dans la future structuration de la zone puisque que le sel
sera remobilisé au Crétacé inférieur pour former de grandes rides dans les bassins et que les dépots
évaporitiques constitueront le principal niveau de décollement durant la compression pyrénéenne.
Le Trias terminal (Rhétien) et le Jurassique inférieur sont marqués par une nouvelle incursion marine
conduisant a la mise en place sur I'ensemble du domaine Aquitain d'une vaste plate-forme
carbonatée (Biteau et al., 2006).

1.2. Phase de rifting : structuration du golfe de Gascogne du

Jurassique supérieur au Crétacé

De nombreuses études ont tenté de reconstruire la cinématique de I'ouverture du Golfe de
Gascogne, se basant notamment sur les anomalies magnétiques (Srivastava et al., 1990, Garcia-
Mondéjar, 1996, Olivet, 1996, Sibuet et al., 2004). Des points de convergence apparaissent dans ces
différents modeles : il est communément admis que I'lbérie et I'Eurasie sont solidaires jusqu'au
Jurassique supérieur et que l'ouverture du Golfe de Gascogne s'amorce au Crétacé inférieur (base de
I'Aptien, 118 Ma, I'anomalie MO marquant le début de la phase d'accrétion océanique). De nombreux
modeles tiennent compte du fonctionnement d'un décrochement sénestre de 300 a 500 km le long
du domaine pyrénéen. Cependant, les modeles divergent sur la chronologie de ce décrochement.
Ainsi, deux modeles cinématiques majeurs s'opposent classiquement dans la littérature : le modeéle
dit de décrochement (Le Pichon et al., 1971, Choukroune et Mattauer, 1978, Malod et Mauffret,
1990, Olivet, 1996) et le modele dit d'ouverture en ciseaux (Srivastava et al.,, 1990 ; Roest et
Srivastava, 1991, Garcia-Mondéjar, 1996, Sibuet et al., 2004).
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Le modele du décrochement sénestre (Figure 19) est évoqué pour la premiére fois dans les
années 1970. Le Pichon (1971) et Choukroune et Mattauer (1978) proposent alors une ouverture du
Golfe de Gascogne entre 114 et 88 Ma lors d'un mouvement décrochant sénestre de prés de 300 km,
le mouvement de I'lbérie étant accommodé au niveau de la Faille Nord Pyrénéenne. Le modéle est
repris par Olivet (1996) qui se base sur une période de calme magnétique au Barrémien pour
proposer une phase de rifting biphasée. Entre le Barrémien (130 Ma) et I'Aptien moyen (118 Ma)
(Figure 19a), un mouvement distensif conduit a une extension de 100 km accommodée dans le
domaine pyrénéen, suivi, de I'Aptien moyen a la base du Coniacien (90 Ma), d'un mouvement
décrochant sénestre qui s'accompagne d'un déplacement de I'lbérie vers I'Est, au regard de I'Europe
considérée comme fixe, le long de la faille transformante Nord-Pyrénéenne, permettant ainsi
I'ouverture compléte du Golfe de Gascogne (Figure 19).

Le modele de /'ouverture en ciseaux (Figure 20), basé sur la position de I'lbérie a I'anomalie
MO, propose pour l'ouverture du Golfe de Gascogne une rotation antihoraire de I'lbérie, selon un
pole fixe situé dans le domaine pyrénéen, associée a une convergence dans les Pyrénées orientales.
Ce modele est particulierement développé dans les années 1990 (Srivastava et al., 1990, Srivastava
et al., 1990, Garcia-Mondéjar, 1996, Garcia-Mondéjar et al., 1996, Sibuet et al., 2004) et implique un
espace de 300 km dans le domaine pyrénéen. En 2004, Sibuet et al. reprend ce modele et suggere
aussi un modele cinématique biphasé. Du Jurassique supérieur (156,5 Ma) a |'Aptien inférieur (118
Ma), une phase d'extension N-S génére un espace de 350 km dans le domaine pyrénéen que Sibuet
nomme "néo-Téthys" (Figure 21b). De I'Aptien supérieur au Santonien supérieur (85 Ma), une
seconde phase d'extension du Golfe de Gascogne se caractérise par une rotation antihoraire de 25°
de I'lbérie, qui a pour conséquence directe la subduction de la "néo-Téthys".

Plus récemment, ces modeéles basés sur les anomalies magnétiques ont été remis en question
sur la base d'observations géologiques sur le terrain, de données sismiques et de forages
(Vergés et al., 2002, Jammes et al., 2009, Vissers et Meijer, 2012a, 2012b). Ces nouvelles études
cherchent a concilier les données géologiques et géophysiques recueillies dans les domaines
pyrénéens mais aussi provencaux et alpins, jugeant l'importance de |'extension pré-barrémienne
sous-estimée. Ces travaux proposent ainsi un modele biphasé (Figure 21). La période du Jurassique
terminal a I'Aptien inférieur se caractériserait par un décrochement sénestre de 300 km de I'lbérie
par rapport a I'Eurasie (considérée comme fixe), accommodé dans I'axe des Pyrénées (Figure 21c). A
partir de I'Aptien supérieur, un changement cinématique majeur conduirait I'lbérie a amorcer une
rotation antihoraire de 35° par rapport a I'Europe (Figure 21d). Une alternative aux modéles
classiques transtensif ou extensif est de négliger la nécessité d'un décrochement sénestre en
considérant le développement d'une Néo-Téthys au Nord de I'lbérie (Figure 21 ; Vissers et Meijer,
2012). L'ouverture du Golfe de Gascogne connaitrait une phase maximale a I'Aptien, puis une phase
de stagnation de I'Albien au Santonien. Les phases finales d'ouverture se situeraient alors au
Campanien. Ce modele est cohérent avec les études de Gong (2008) qui proposent une rotation
d'environ 35° ainsi qu'une rotation plus rapide a I'Aptien inférieur qu'a I'Aptien supérieur, et de
Thinon (2002) qui suggére un rifting discontinu dans le temps marqué par une phase de structuration
anté-barrémienne en horsts et grabens suivie d'une phase aptienne d'effondrement rapide
permettant la mise en place du bassin armoricain.
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Figure 19 : Reconstruction des mouvements de rotation de I'lbérie, de I'Europe et de I'Afrique depuis le Jurassique
moyen, favorisant le modeéle d'ouverture par décrochement sénestre (Rosenbaum et al., 2002).
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Indéniablement, I'ouverture du Golfe de Gascogne est aujourd'hui encore soumise a de
nombreuses controverses. Pourtant, les modeles récents semblent converger pour une ouverture du
Golfe de Gascogne a I'Aptien suivant un modeéle "en ciseaux" dans lequel I'lbérie subit une rotation
antihoraire de I'ordre de 35°.
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Figure 21 : (a) (b) : Reconstitutions de la position de I'lbérie a 118 Ma (anomalie magnétique MO0) selon les modéles (a) du
décrochement sénestre (Olivet, 1996) et (b) de I'ouverture en ciseaux (Sibuet et al., 2004; Srivastava et al., 1990b). (c) (d)
(e) : évolution cinématique des plaques Ibérie et Eurasie telle que proposée par Jammes et al., (2009).

1.3. Phase compressive du Crétacé au Miocene et histoire post

collisionnelle

Apres la fin des événements de rifting majeurs a I'Albien, au Crétacé terminal, la convergence
entre I'lbérie et I'Eurasie commence et atteint son paroxysme avec la formation de I'orogene
pyrénéen. Le maximum de compression dans les Pyrénées est autour de 35 Ma (Vergés et al., 2002).

L'ouverture du Golfe de Gascogne s'achéve au Crétacé terminal (80 Ma ; Sibuet et al., 2004).
Les conditions cinématiques s'inversent alors pour laisser place a un contexte compressif au niveau
de la limite entre les plaques Ibérie et Eurasie. Les synthéses proposées pour la structuration des
Pyrénées et les phases syn- et post-collisionelle pyrénéennes permettent de diviser le mouvement en
4 phases majeures (Roest et Srivastava, 1991, Rosenbaum et al., 2002, Vergés et al., 2002). Durant le
Crétacé terminal (83 a 67 Ma), I'lbérie converge vers I'Europe selon une direction N-S (Roest et
Srivastava, 1991) a NE-SW (Rosenbaum et al., 2002). Le raccourcissement qui a alors lieu dans les
Pyrénées est estimé entre 80 km a I'Est et 110 km a I'Ouest (Roest et Srivastava, 1991). Durant le
Paléocéne et le début de I'Eocéne (67 a 55 Ma), I'lbérie, ainsi que la plague Nubie, stoppent leurs
mouvements relatifs par rapport a I'Europe, possiblement en raison de la collision alpine a 65 Ma.
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L'Eocéne inférieur (55 a 46 Ma) est caractérisé par un mouvement décrochant dextre de I'lbérie de
60-70 km. S'ensuit jusqu'a I'Oligocéne un lent mouvement de convergence accommodé entre |'lbérie
et I'Eurasie. Selon Rosenbaum et al. (2002), le raccourcissement total accommodé durant la phase
compressive dans les Pyrénées décroit d'Est en Ouest, atteignant 206 km dans les Pyrénées
orientales et 144 km dans les Pyrénées occidentales. Dans les Pyrénées occidentales, les traces les
plus récentes de compression sont d'adge oligo-miocene, et synchrones de processus extensifs qui
affectent les Pyrénées orientales en raison de l'ouverture de la partie occidentale de la mer
Méditerranée.

La fin de la compression est datée de I'Oligocene supérieur. L'histoire tertiaire post-
collisionnelle des Pyrénées se poursuit par un transfert de I'activité tectonique des Pyrénées vers la
cordillere Bétique a la transition Oligocéne-Miocene (Vergés et al., 2002). Le Golfe de Gascogne
présente alors sa physiographie actuelle, et est bordé par une marge passive au Nord et une marge
sud ou I'activité tectonique tend a disparaitre.

2. Physiographie et hydrodynamisme actuels du Golfe de Gascogne

Le Golfe de Gascogne est aujourd'hui bordé de deux marges passives conjuguées. La
physiographie de la marge Nord-Gascogne sera rapidement présentée, étant essentiellement utilisée
dans cette étude a titre de comparaison. La physiographie de la marge Sud-Gascogne sera plus
détaillée puisqu’y sont situés les systémes sédimentaires étudiés, dans un secteur particulier
caractérisé par la présence de marges quasi-perpendiculaires, la marge Aquitaine, orientée Nord-
Sud, et la marge Basco-Cantabrique, orientée Est-Ouest (Figure 22).

2.1. La marge Nord-Gascogne

2.1.1. La plate-forme continentale

La marge Nord-Gascogne est formée de la marge Celtique, orientée WNW-ESE, et de la
marge Armoricaine, orientée NW-SE. La plate-forme continentale est la plus étroite (100-150 km) au
niveau de la marge Armoricaine et s'élargit au niveau de la marge Celtique, pouvant atteindre 400 a
500 km au niveau de la jonction avec la Manche (Figure 22). A cet endroit actuellement immergé
sous 100 a 170 m d'eau se développent des bancs sableux longitudinaux, long de 40 a 180 km,
interprétés comme des témoins d'u paléodelta du Fleuve Manche (Reynaud et al., 1999, Bourillet et
al., 2003, Bourillet et al., 2006). Ces bancs sableux reposent sur un socle mio-pliocene incisé par un
réseau de paléo-vallées, interprétées, quant a elles, comme le résultat des variations glacio-
eustatiques et du fonctionnement du Fleuve Manche. D'autres paléo-vallées sont recensées le long
des cotes atlantiques francgaises, notamment face au large de la c6te armoricaine et de I'embouchure
de la Gironde (Lericolais et al., 2001, Menier et al., 2006, Menier et al., 2010). Des vallées incisées
mioceénes sont aussi identifiées au large des cotes bretonnes sur la plate-forme armoricaine ; elles
sont contemporaines du basculement de la marge lors de la phase alpine s.I.. Elles seraient le résultat
d'une chute brutale du niveau de la mer a la limite Serravalien-Tortonien (Paquet et al., 2010).

-52- Brocheray — 2015



Chapitre 2 : Contexte géologique et environnemental du golfe de Gascogne

Montagne
Armorique

Montagne

" “Terrasse de
Meriazdeck

Escarpement
de Treveylan

de Biscaye

Mont
Charcot
-

Mont de
la Corogne

°0'0
1

Figure 22 : Physiographie et toponymie du golfe de Gascogne.

Mont
Cantabria

Dome
Gascogne

de € Vetron

duiennby a3.ae g
4

2°(I)'O

by o
A,
Peiag

Brocheray — 2015

-53-
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2.1.2. La pente continentale
La transition entre la plate-forme et la pente continentale Nord-Gascogne est définie par
I'augmentation de la pente au-dela de 2° (rupture de pente). Celle-ci est située sur la marge Nord-
Gascogne entre 180 m, a I'Est, et 220 m de profondeur d'eau a I'Ouest (Bourillet et al., 2003). La
pente de la marge Nord-Gascogne a une valeur moyenne de 4° pour 4 000 m d'amplitude (Bourillet
etal., 2003).

La pente continentale Nord-Gascogne est caractérisée par des éperons saillants et des
canyons organisés en réseaux de drainage sous-marins. Les canyons constituent le trait
caractéristique majeur de cette pente : plus de 30 canyons incisent les 300 km de la marge Nord-
Gascogne. Les canyons sont généralement de faible sinuosité et ont des longueurs comprises entre
60 et 200 km. lls sont la voie de transport majeure des particules érodées sur le continent vers le
domaine marin profond. Le long de la marge Nord-Gascogne, les canyons s'organisent en 7 bassins
versants sous-marins au niveau de la rupture : les bassins de la Grande sole, Petite sole, La Chapelle,
Ouest-Bretagne, Sud Bretagne, Gascogne et Rochebonne (Bourillet et al., 2003, Bourillet et al., 2006).

A partir de 4 200-4 400 m de profondeur, la pente s'adoucit et devient inférieure a 1°,
marquant le passage au glacis.

2.1.3. Le glacis et les systemes turbiditiques profonds Celtique et

Armoricain

Le systeme turbiditique Celtique s'étend au pied de la marge éponyme sur prés de
30 000 km? entre 4 200 et 4 900 m de profondeur (Figure 23 ; Droz et al., 1999, Auffret et al., 2000).
La connexion avec la plate-forme se fait par le biais de deux canyons majeurs, Whittard et Shamrock,
qui se réunissent vers 47°N pour former un unique chenal principal avant de se diviser a nouveau.
Cette jonction temporaire permet le mélange des apports sédimentaires provenant des bassins de la
Grande et Petite Sole (Zaragosi et al., 2000, Zaragosi et al., 2001). Initié au Miocéne, le systeme
turbiditique Celtique a d'abord connu un apport sédimentaire provenant a parts égales des canyons
de Whittard et Shamrock avant que le canyon de Whittard ne devienne dominant (Droz et al., 1999).
Ce changement d'alimentation du bassin profond pourrait étre un reflet de la diminution des apports
en provenance du Fleuve Manche et d'un transfert de l'activité sédimentaire vers le domaine
occidental de la mer Celtique du fait de la mise en place d'une calotte glaciaire sur les fles
britanniques (Droz et al., 1999).

Le systéme turbiditique Armoricain s'étend au pied de la marge Armoricaine sur prés de
30000 km? entre 4 100 et 4 900 m de profondeur (Figure 23). Il s'agit d'un systéme turbiditique
multi-source, alimenté par deux sources distinctes, le canyon de Guilcher et le canyon de Crozon
(Zaragosi et al., 2001). Son initiation est contemporaine de celle du systeme turbiditique Celtique
(Mansor, 2004). L'un comme l'autre présentent d'ailleurs une migration de leur levée principale vers
I'Est (Zaragosi et al., 2001, Mansor, 2004). Le systeme périglaciaire Armoricain est fortement controlé
par les apports du Fleuve Manche, et donc par les fluctuations de la calotte européenne. La
formation de la calotte européenne réduit les apports sédimentaires a la mer en diminuant les flux
d'eau douce. Lorsque son retrait s'amorce, ces mémes apports sédimentaires se verront amplifiés
(Toucanne et al., 2008). Le systeme turbiditique Armoricain est peu commun du fait du faible flux
sédimentaire lors des conditions glaciaires, les flux importants étant cantonnés aux intervalles de
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déglaciation. Ce systeme est totalement inactif durant la période de haut niveau marin holocene
(Toucanne et al., 2012).

Ainsi, I'activité sédimentaire des systémes turbiditiques Armoricain et Celtique, tout comme
la circulation thermohaline dans le Golfe de Gascogne, ont été fortement dépendants des décharges
du Fleuve Manche au cours des derniers 350 ka (Toucanne et al., 2008, Toucanne et al., 2009).

SHELK BREAK

Figure 23 : Représentation 3D de la marge Nord-Gascogne avec report de la position des systémes turbiditiques Celtique
et Armoricain (Zaragosi et al., 2006).

2.2.La marge Sud-Gascogne
2.2.1 La marge Aquitaine

2.2.1.1. La plate-forme continentale
La marge Aquitaine est séparée de la marge Armoricaine par I'éperon de Conti qui marque le
changement d'orientation entre les deux marges de NW-SE a N-S. La marge Aquitaine s'achéve au
Sud au niveau du canyon de Capbreton. La marge Aquitaine est étroite (70 km) et Iégerement
subsidente (Bourillet et al., 2006).

Les études sismiques effectuées sur la couverture sédimentaire de la plate-forme Aquitaine
ont permis de confirmer la présence de paléo-vallées miocénes. Celles-ci débouchaient dans le
canyon de Cap-Ferret et attestent de la présence d'une ou plusieurs rivieres ayant eu une action
érosive sur la plate-forme Aquitaine au Miocene (Bellec et al., 2009). Ces mémes études ont révélées
une succession de six cycles transgressifs-régressifs au cours des 120 derniers ka (Bellec et Cirac,
2010). Cependant, la paléo-vallée de la Gironde est peu marquée dans la couverture sédimentaire
superficielle de la marge Aquitaine, disparaissant dées I'isobathe -70 m (Lericolais et al., 2001).
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2.2.1.2. La pente continentale
La morphologie de la pente continentale de la marge Aquitaine differe fortement de celle de
la marge Nord-Gascogne. Plutot que d'étre incisée par de nombreux canyons courts, elle est
profondément entaillée par les deux canyons majeurs que sont Cap-Ferret et Capbreton. Ces deux
canyons se mettent en place a la faveur d'accidents structuraux : le canyon de Cap-Ferret est dans un
ancien graben lié au bassin de Parentis, le canyon de Capbreton se situe au niveau du front Nord-
Pyrénéen (Figure 24 ; Ferrer et al., 2008).

La pente de la marge Aquitaine n'est pas uniforme mais se départage en deux parties
inférieure et supérieure. La partie supérieure de la pente présente tout d'abord au rebord de plate-
forme des valeurs de pentes de I'ordre de 5° entre 200 et 500 m de profondeur. Puis elle comprend
un important replat, le plateau Landais, qui se développe en un vaste plateau convexe qui s'étend
jusqu'a 2 000 m de profondeur. Le plateau Landais est large d'une centaine de kilometres et a une
pente générale de l'ordre de 0,5° (Gonthier et al., 2006). Un "champs de dunes géantes" y a été
détecté des les années 1970 (Stride et al., 1969, Kenyon et al., 1978). Ces sediment-waves sont
présentes entre 400 et 1 000 m de profondeur et s'étendent sur 40-50 km de long. Leur longueur
d'onde est de 800 a 1600 m, leur amplitude est de 20 a 70 m et elles affectent la couverture
sédimentaire plio-quaternaire sur une épaisseur de 250-300 m (Faugeéres et al., 2000, Faugéres et al.,
2002). Des pockmarks sont aussi référencés sur le plateau Landais (Iglesias et al., 2010, Baudon et al.,
2013).

La partie inférieure de la pente s'amorce a 2 000 m de profondeur. Le dénivelé est
conséquent, de I'ordre de 1 600 m, sur une surface étroite (< 10 km) indiquant une pente plus forte
(10°) que dans la partie supérieure.

2.2.1.3. Le glacis
Dans la partie nord de la marge Aquitaine, le glacis est occupé par le systéme turbiditique du
Cap-Ferret, caractérisé par son importante levée (200 metres de hauteur au minimum, Cremer,
1983). Ce systéeme turbiditique s'étend ensuite vers I'Ouest. Plus de détails sur ce systéme
turbiditique, élément clef de cette thése, seront prodigués dans le chapitre 3, qui lui est consacré.

Dans la partie sud de la marge Aquitaine, la pente débouche dans le canyon de Santander
(Figure 25). Ce canyon constitue le prolongement du canyon de Capbreton, aprés que celui-ci se
réoriente vers le Nord, a la faveur d'une zone décrochante dans le front Nord-Pyrénéen (Figure 24).
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Figure 24 : Carte structurale du sud-est du Golfe de Gascogne (Roca et al., 2011). L’héritage structurale et son impact sur la morphologie actuelle du Sud du Golfe de Gascogne y est visible.
En particulier, le Front Nord-Pyrénéen est scindé par une zone d’accommodation structurant le Banc Le Danois et le canyon de Santander.

-57- Brocheray - 2015



Chapitre 2 : Contexte géologique et environnemental du golfe de Gascogne

Marge Aquitaine Glissement Landais

plateau Landais

Canyon de Santandert

Cényon de Torrelavega

Mt
Jovellanos

Exageération *3
0

Bathymétrie (m)

Figure 25 : Représentation 3D de la marge Aquitaine et du systéme turbiditique du Cap-Ferret.

2.2.2. La marge Cantabrique

En comparaison des marges frangaises précédemment décrites, la marge Cantabrique a recu
bien moins d'attention. Sa proximité géographique avec le canyon de Capbreton et sa situation
particuliere a 90° de la marge Aquitaine font néanmoins de cette marge un élément clef dans la
compréhension de la dynamique sédimentaire du Sud du Golfe de Gascogne. Ainsi, une campagne
océanographique a récemment eu lieu afin de mieux appréhender la physiographie de cette marge.
Les résultats de cette campagne sont synthétisés par Ercilla et al. (2008) dans un document faisant
référence pour la zone.
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2.2.2.1. La plate-forme continentale
La marge Cantabrique est la limite sud du Golfe de Gascogne, orientée Est-Ouest. Elle est
longue de prés de 500 km et s'achéve au niveau de I'Eperon d'Ortegal qui constitue la limite avec la
marge lbérique (Figure 22).

La physiographie actuelle de la plate-forme continentale résulte de la compression
pyrénéenne qui a affecté la zone du Paléocene a I'Oligocene. Le fond marin montre d'importantes
structures d'érosion qui viennent entailler des dépots stratifiés légerement inclinés. La couverture
sédimentaire est faible et irréguliere sur la marge Cantabrique et présente une série allant du
Crétacé inférieur au Quaternaire (Thinon et al., 2001, Gallastegui et al., 2002).

La plate-forme continentale atteint des profondeurs de 180 a 245 m d'eau. Sa limite est
abrupte et sinueuse en vue aérienne (Ercilla et al., 2008). Elle peut étre divisée en deux parties Est et
Ouest en se basant uniquement sur sa largeur. Dans la partie est, la plate-forme est étroite, entre 4
et 17 km de large (Ercilla et al., 2008). Cette partie est s'étend du littoral aquitain jusqu'au canyon de
Torrelavega (Figure 22). Elle correspond a toute la partie de la marge longée par le canyon de
Capbreton. Sa pente est faible, de I'ordre de 1°. La partie ouest de la plate-forme s'étend jusqu'au
Cap Ortegal. La largeur de la plate-forme y est un peu plus importante, entre 5 et 45 km. Sa pente est
guasiment inexistante, inférieur a 0.5°.

Les canyons de Santander et Torrelavega marquent la limite entre les parties est et ouest
(Figure 22). Ces canyons, qui soulignent une sorte de "décrochement" dans la structuration de la
marge, illustrent un important héritage structural puisque cette zone correspond a l'aire de
Transition Cantabrique, une importante zone d'accommodation des mouvements de I'lbérie (Tavani,
2012, Tavani et Mufoz, 2012).

2.2.2.2. La pente continentale
Zone est

La pente s'amorce au niveau de l'isobathe - 200 m et s'achéve directement dans le canyon de
Capbreton. Du fait de l'incision du canyon, paralléle a la marge Cantabrique, la morphologie de la
pente évolue d'Est en Quest : la largeur de la pente varie de quelques kilomeétres au plus prés des
cOtes frangaises a 22 km dans sa zone la plus large (Figure 26). Les valeurs de pente sont tres
variables, de 1 a 20 ° (Ercilla et al., 2008). La pente est incisée de 13 vallées depuis la rupture de
pente a 200 m. A 43°35'N, un replat présente une importante concentration de pockmarks entre 200
et 800 m de profondeur.

Zone ouest

Dans cette zone, la pente continentale se développe de la rupture de pente (180-245 m de
profondeur) jusqu'a 4 600 m d'eau (Ercilla et al., 2008). Ercilla et al. (2008) divisent la pente en une
partie supérieure et une partie inférieure. La partie supérieure a des inclinaisons comprises entre 1 et
8° et s'étend jusqu'a 2 000 de profondeur d'eau. Cette partie de la pente se caractérise par une
topographie accidentée dont le relief majeur est le banc Le Danois. Ce bassin intrapente se
développe dans la partie la plus distale de la pente supérieure, entre 990 et 1 300 meétres de
profondeur, parallelement a la marge en plongeant légerement vers I'Ouest. Sur son flanc est, le
Banc Le Danois est incisé profondément depuis la rupture de pente a 200 m d'eau par les canyons de
LLanes et Lastres qui convergent pour former le canyon de Torrelavega. Le flanc nord du Banc Le
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Danois correspond a la partie inférieure de la pente continentale qui rejoint directement le glacis
continental a 4 600 m. Le dénivelé est de 2 600 m sur une largeur inférieure a 10 km, soit un gradient
de pente supérieur a 25°. La pente inférieure est incisée de nombreux gullies rectilignes.

2.2.2.3. Le glacis
Zone est

Dans cette zone, la pente n'atteint pas a proprement parler le glacis continental. Les vallées
et le pied de pente aboutissent dans le canyon de Capbreton. Dans la partie la plus occidentale de la
zone, la pente aboutit dans le canyon de Santander. A partir de 3 600 d'eau, la terminaison du
canyon peut étre considérée comme "glacis" du fait de sa faible pente (> 1°) et vient se conjuguer a
la zone distale de la marge Aquitaine.

Zone ouest

Directement au pied de la partie inférieure de la pente continentale, se développe la zone
distale du systeme turbiditique du Cap-Ferret. La pente est faible et le fond marin s'Thomogénéise
progressivement d'Est en Ouest avec la diminution des apports continentaux. A I'extréme est de la
zone, parallelement au canyon de Santander, le canyon de Torrelavega débouche au niveau des
dépobts distaux du systéme turbiditique du Cap-Ferret. Le mont Jovellanos se situe aussi sur le glacis.
Culminant a -3275m, ce relief a prés de 1200 m de dénivelé positif et influe fortement sur
I'organisation des champs de courant de la zone. Le détail de la morphologie du la partie distale du
systeme du Cap-Ferret au chapitre 6. |l sera alors possible de constater la prédominance de
I'influence des apports de la marge Aquitaine par rapport a ceux de la marge Cantabrique sur la

structuration des dép6ts profonds au-dela de 4 600 m de profondeur.

Figure 26 : Physiographie de la marge Cantabrique. Sur cette figure, il est mis en évidence la séparation entre la partie est
de la marge, avec une plateforme réduite et une pente réide, et la partie ouest de la marge, avec une plateforme plus
étendue et une pente plus douce comprenant le Banc Le Danois.

2.3. Hydrodynamisme du Golfe de Gascogne

L’hydrodynamisme de surface dans le Golfe de Gascogne a fait I'objet de différents travaux.
Les masses d’eaux qui y circulent sont identifiées, et de nombreux travaux traitent de leur variabilité
a différentes échelles de temps (saisonniéres, cycles glaciaires-interglaciaires...). L'impact de ces
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circulations de masses d’eaux sur la sédimentation du Golfe de Gascogne est relativement bien
connu dans les domaines les plus proximaux, sur la plateforme continentale notamment. Les
éléments rapportés dans cette partie permettront de mettre en perspective un éventuel impact de
ces circulations sur I'architecture sédimentaire en domaine profond (>2 000 m de profondeur d’eau)
dans le Golfe de Gascogne.

2.3.1. Le Golfe de Gascogne dans la circulation Atlantique

Dans I'Atlantique Nord, la circulation générale des courants peut étre simplifiée en un gyre
subtropical anticyclonique dans sa partie ouest comprenant entre autres le gulfe Stream, et un gyre
subpolaire (Figure 27). La limite entre les 2 gyres se situe approximativement a 45°N. Aux environs de
42°W, au Nord du gyre subtropical, le Gulf Stream se divise en deux branches. La premiére se dirige
vers le Sud-Est et entre dans le bassin Est sous le nom de courant des Acores. La seconde se dirige
vers le Nord-Est et forme la Dérive Nord-Atlantique (DNA) qui se subdivise elle-méme créant un
faible courant dirigé vers le Sud-Est, le courant du Portugal (Reffray et al., 2008).

La région délimitée par la DNA et qui inclut le Golfe de Gascogne présente des spécificités qui
la distingue des autres zones bordant I'océan Atlantique a I'Est. Les circulations qui s'y développent
sont particulieres, d'occurrence non systématique et peuvent présenter d'importantes variabilités
saisonniéres et interannuelles (Reffray et al., 2008).

» COURANTS CHAUDS
— » . COURANTS FROIDS

Figure 27 : Circulation des courants dans I'Atlantique Nord. D'apreés Reffray et al., 2008.

2.3.2. Circulation dans le Golfe de Gascogne

La circulation océanique dans le Golfe de Gascognhe se compose de quatre masses d’eau
surimposées (Durrieu de Madron et al., 1999). De la surface vers les profondeurs, ces masses d’eau
sont :

- La ENAW (Eastern North Atlantic Water), située entre la surface et 500 a 600 m de
profondeur, est un courant de surface initié par le courant Nord-Atlantique (NACW). La
ENAW pénétre dans le Golfe de Gascogne par le Nord-Ouest, s’écoule paralléelement aux
cOtes francaises puis ibériques et quitte le Golfe de Gascogne par le Sud-Ouest. Elle
comprend la thermocline saisonniere et est donc soumise a une forte variabilité saisonniére.
En hiver, I'atmospheére se refroidit et les eaux de surfaces sont brassées par des dépressions
atmosphériques plus fréquentes. La couche de surface est alors plus épaisse et froide. Au
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printemps, le réchauffement atmosphérique conduit a une homogénéisation de la
température de surface (> 40 m d'eau). La couche de mélange de surface présente
également des variations de circulations interannuelles (Charria et al., 2013, Le Boyer et al.,
2013, Reverdin et al., 2013).

- La MOW (Mediterranean Overflow Water) correspond a la masse d’eau intermédiaire
comprise entre 700 et 1 300 m de profondeur. Il s’agit d’une langue d’eau méditerranéenne
qui remonte vers le Nord le long des cotes européennes.

- La LSW (Labrador Sea Water), située vers 1 500 m de profondeur, tend a se mélanger avec la
MOW dans le Golfe de Gascogne, expliquant que certains auteurs ne décrivent que 3 masses
d’eau dans le Golfe de Gascogne tel que Van Aken (2000).

- La BW (Bottom Water) est située au-dela de 1 500 m de profondeur. Elle est initiée par le
NADW (Northeast Atlantic Deep Water) et le Antarctic Bottom Water (ABW), deux courants
profonds et froids (2-3°C).

L'hydrologie de surface est controlée par deux gyres cyclonique ou anticyclonique et des
courants de contour (Figure 28). Ces courants de contours sont essentiellement générés par le NACW
(North Atlantic Current Water) qui, lors de son entrée dans le Golfe de Gascogne a la hauteur de la
terrasse de Meriazdeck se divise en deux branches. La premiéere branche donne lieu a la ENAW, la
seconde au courant de contours qui longent la pente. Toutefois, les gyres anticycloniques ont une
influence sur ces courants de contours: les perturbations qu’elles y entrainent sont appelées
SWODDIES (Slope Water Oceaniques eDDIES ; Serpette et al., 2006).
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Figure 28 : Schéma de la circulation océanique dans le Golfe de Gascogne. C.CF : Canyon du Cap-Ferret. C.CB : Canyon de
Capbreton. C.T. : Canyon de Torrelavega. Adaptée d’apres Koustikopoulos et Le Cann (1996) et Mulder et al. (2012).
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3. Glaciations et variations climatiques quaternaires

Ce travail s'inscrit dans une étude globale des conditions paléo-environnementales et
sédimentaires du Golfe de Gascogne au cours des derniers 700 000 ans, c'est-a-dire durant la
seconde partie du Quaternaire. Un intérét particulier sera porté a la période 25 000 - actuel. C’'est
pourquoi dans le paragraphe suivant, une grande importance est accordée a la définition du
Quaternaire ainsi qu’aux différentes variations climatiques qui le définisse. Un intérét particulier est
porté sur les phénoménes de déglaciations qui ont pu étre des facteurs de contréle des systémes
turbiditiques profonds du Golfe de Gascogne. Ce dernier élément est par ailleurs un fait avéré pour
les systemes turbiditiques du Nord du Golfe de Gascogne, dépendants essentiellement de la calotte
fennoscandienne : lors de la derniére déglaciation, ces systemes turbiditiques ont enregistré des
variations de flux sédimentaires ainsi que des variations dans la nature et la granularité des
sédiments transportés (Zaragosi et al. 2001 ; Toucanne et al.,, 2009 ; Toucanne et al., 2010). Il
apparait donc nécessaire de resituer le Sud du Golfe de Gascogne dans son contexte glacio-
eustatique et climatique quaternaire pour pouvoir discuter de I'impact potentiel de ces différents
forcages sur la zone d’étude.

3.1. Généralités

3.1.1. Définition du Quaternaire

La base du Quaternaire a été soumise a de longs débats avant d'étre fixée en 2009 a 2,58 Ma
par la commission de |'International Union for Geological Sciences (Figure 29 ; IUGS ; Gibbard et
van Kolfschoten, 2005, Toucanne et al., 2009, Gibbard et Head, 2010, Gibbard et al., 2010). Le
Quaternaire se compose donc du Pléistocene et de I'Holocene. La limite Pliocene-Pléistocene
correspond a l'anomalie magnétique de Gauss-Matuyama (Suc et al, 1997, Gibbard et van
Kolfschoten, 2005, Gibbard et Cohen, 2008) et au dépot sapropélique méditerranéen 250 tel que
défini au stratotype de Monte San Nicola en Sicile (Toucanne et al., 2009, Gibbard et al., 2010). Cet
évenement coincide avec les premiers apports majeurs de matériels ice-raftés aux latitudes
moyennes de I'Atlantique Nord qui indiquent la présence de calottes de glaces dans I'Hémisphere
Nord (Shackleton, 1997).

Le Pléistocene est subdivisé en 3 sous-périodes, le Pléistocene inférieur, moyen (base a 0,78
Ma) et supérieur (base a 0,12 Ma) (Gradstein et al.,, 2012). Le Pléistocéne est synonyme d'dge
glaciaire. Il s'acheve aux environs de 11 800 ans, au début de l'interglaciaire actuel, nommé période
Holocene qui finalise le Quaternaire.
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Figure 29 : Stratigraphie détaillée du Cénozoique actuellement en cours de validité (Gibbard et Head, 2009).

3.1.2. Origine des changements climatiques quaternaires

Les successions glaciaires-interglaciaires du Quaternaire sont de nos jours bien identifiées
grace a I'étude des carottes glaciaires des poles (McManus, 2004) et des sédiments marins (Lisiecki et
Raymo, 2005). Ces études ont permis I'établissement d'une échelle stratigraphique isotopique de
référence dont la forme la plus récente, nommeée LR-04, est proposée en 2005 par Lisiecki et Raymo
(2005). Cette courbe isotopique correspond a la compilation des données isotopiques de 57 carottes
sédimentaires prélevées a travers le monde. Cette échelle de référence est celle utilisée dans ce
travail.

Les reconstitutions des paléoclimats ont mis en évidence la cyclicité des changements
climatiques au cours du temps. Cette cyclicité présente des périodicités de l'ordre de 100 000 a
40 000 ans correspondant aux cycles orbitaux de Milankovitch, respectivement I'excentricité et
I'obliquité (Milankovitch, 1948). Récemment, l'influence de la précession, jusqu'ici estimée comme
moins influente, a été décelée dans des cycles de 21 000 ans qui semblent controler les changements
dans la circulation atmosphérique au niveau de ['Atlantique Nord (Siddall et al., 2010). La
combinaison de ces variations astronomiques affecte I'insolation terrestre et a un réle majeur sur
I'évolution des climats. Une cyclicité d'ordre inférieur est aussi portée par des cycles courts de I'ordre
du millénaire appelés cycles de "Dansgaard-Oeschger" dont I'origine n'est pas encore clairement
définie (Dansgaard et al., 1993).

L'objet de cette étude n'est pas de fournir une explication détaillée de |'organisation de ces
cycles. Toutefois, il est proposé ici une bréve synthése de ces cyclicités qui caractérisent le
Quaternaire afin de mieux appréhender certains résultats de ce travail.

3.1.2.1. Notions sur les glaciations quaternaires
Les périodes glaciaires sont marquées par la croissance significative de calottes de glace
depuis les hautes latitudes. Pour former une calotte durant un épisode glaciaire, il est nécessaire que
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I'accumulation de neige et de glace soit supérieure a la fonte. Ainsi, comme proposé dés le XIXéme
siecle, il est supposé que seule une succession d'étés frais ne faisant fondre que partiellement la
glace accumulée en hiver peut permettre |'édification de calottes aux péles. Ceci donne lieu a la
théorie selon laquelle l'insolation aux hautes latitudes contrdle la croissance des calottes polaires,
théorie confirmée par la théorie astronomique des paléoclimats de Milankovitch (Milankovitch,
1948).

L'initiation des glaciations du Pléistocéne il y a 2,6 Ma fait suite a un refroidissement
progressif des climats entamé il y a 4 Ma. Au cours du Pléistocene, vers 900 000 ans, la cyclicité
glaciaire-interglaciaire évolue, passant de cycle de + 40 000 ans a des cycles de + 100 000 ans (Figure
30) (Lisiecki et Raymo, 2005, Raymo et Huybers, 2008). Cette transition est appelée Révolution du
Pléistocéne Moyen (MPR). Elle correspond a la mise en place de calottes de glace jusqu'aux latitudes
moyennes de I'Hémisphere Nord. L'origine de la MPR est encore largement débattue. L'hypothése
dominante jusqu'ici est un changement depuis une domination de I'obliquité vers une domination de
I'excentricité. Cependant, il a été récemment proposé que les cycles d'environ 100 000 ans ne soient
pas des cycles d'excentricité, dont l'influence sur l'insolation est jugé trop faible, mais 2 a 3 cycles
d'obliquité consécutifs (Huybers, 2007, 2009).

Aprés la MPR, les cycles glaciaires-interglaciaires de 100 000 présentent une évolution
dissymétrique : l'entrée en glaciation dure une dizaine de milliers d'années, le maximum de
glaciation est atteint au bout de 60 a 90 000 ans puis la transition entre le glaciaire et I'interglaciaire
suivant dure moins de 10 000 ans (Figure 30). Ces périodes de transitions entre les cycles glaciaires et
interglaciaires sont nommées Terminaisons. Elles sont liées a une variation de parametres orbitaux :
I'excentricité et I'obliquité augmentent alors que la précession s'affaiblit. Ces conditions orbitales
induisent une augmentation de l'insolation en été dans I'Hémisphere Nord et donc un réchauffement
climatique. Dans de telles circonstances, I'ablation et la fonte de glace deviennent tres largement
supérieures a I'accumulation (Ruddiman, 2003, 2006).
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Figure 30 : Climats glaciaires et variations solaires. (a) Courbe du 5'%0 au cours des 3 derniers Ma (Lisiecki et Raymo,
2005). (b) Comparaison entre I'obliquité (bleue) et l'insolation d'été (rouge). (c) Comparaison de l'insolation d'été de
I'Hémisphére Nord (au 21 juin a 65°N, rouge) et de I'Hémisphére Sud (21 décembre 65°S, bleue). Le 620 est considéré
comme un proxy pour les variations globales de volume de glace qui sont supposées arriver majoritairement dans
I'Hémisphére durant cet intervalle de 3 Ma. De 3 Ma a 1 Ma, le 620 varie selon une cyclicité de 41 000 ans
caractéristique de I'obliquité et de I'insolation. Au dela de 1 Ma, les cycles s'allongent montrant une cyclicité de 100 000
ans (Raymo et Huybers, 2008).
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3.1.2.2. Variabilités climatiques millénaires au cours des épisodes
glaciaires
Les cycles de Dansgaard-Oeschger

L'étude des rapports isotopiques a mis en évidence des oscillations climatiques rapides de
I'ordre de 1 000 a 3 000 ans au cours de la derniere période glaciaire. Ces variations sont nommeées
cycles de "Dansgaard-Oeschger" (D/O), les phases froides correspondant aux stades et les phases
chaudes aux interstades (Dansgaard et al., 1993). Ces cycles millénaires ont fortement marqué la
circulation océanique (Elliot et al., 2002, Rasmussen et Thomsen, 2004) et la végétation (Harrison et
Sanchez Goiii, 2010, Sanchez Gofii et Harrison, 2010). Les liaisons inter-hémispheres semblent tres
importantes durant les cycles de Dansgaard-Oeschger. L'effet bipolar seesaw correspond au
réchauffement d'un hémisphére alors que I'autre se refroidit (Stocker, 1998, Maslin et Smart, 2010).

Des études ont montré un fort lien entre les événements climatiques Nord et Sud. L'origine
des variations climatiques observées a |'échelle du globe serait due a des perturbations de la
circulation océanique profonde de I'Atlantique qui modifient les échanges thermiques entre les
océans. Les flux d'eau douce des cycles D/O induisent une réduction des courants profonds de
I'Atlantique Nord (North Atlantic Deep Water, NADW) et un refroidissement dans I'Hémisphére Nord.
Du fait de I'effet seesaw (Stocker, 1998, Maslin et Smart, 2010), les flux de chaleur sont concentrés
dans I'Hémisphére Sud ou ils entrainent une fonte partielle des glaces. A la faveur des transferts
thermiques, la NADW reprend alors de la vigueur. L'Hémisphére Nord va alors se réchauffer,
connaissant un interstade de D/O. Les glaces de I'Hémisphére Nord se remettent a fondre et la
boucle reprend.

Les événements de Heinrich

Des refroidissements séveres d'une cyclicité de 7 a 10 000 ans et d'une durée 1000 a
2 000 ans sont aussi présents et nommés "Evénements de Heinrich" (Heinrich, 1988). Ils sont a
I'origine de dépdts riches en grains détritiques grossiers ou IRD (ice-rafted detritus) issus des
décharges d'iceberg (Grousset et al., 2000, Hemming, 2004). Les IRD sont décrits dans les hautes
latitudes de I'Atlantique Nord et sur les mers nordiques a chacun des stades D/O. L'étude des
particules sédimentaires associées dans ces événements de Heinrich permettent d'identifier les
calottes d'ou ils proviennent (Hemming, 2004, Toucanne et al., 2009, Carlson et Clark, 2012).

Les événements de Heinrich sont liés a des mécanismes plus locaux de type forcage interne
ou externe des calottes. Des facteurs internes aux calottes pourraient induire des effondrements
périodiques de ces calottes a l'origine des débacles glaciaires d'iceberg massives propres aux
événements de Heinrich. Cette hypothése testée par modélisation sur la calotte Laurentine est jugée
peu convaincante puisqu'elle n'explique par la concomitance des événements sur les calottes
glaciaires européennes, islandaise ou groenlandaise.

La concomitance des évenements pourrait s'expliquer par des forcages externes aux
calottes. Parmi ces forcages externes, des variations périodiques (1 500 ans) de flux d'énergie solaire,
des variations du niveau marin ou de la température océanique sont suggérés pour expliquer la
dislocation de ces calottes. La dislocation de la partie "marine" des calottes entrainerait
progressivement la dislocation de leur partie continentale, conduisant a des débacles récurrentes
d'icebergs dans I'Atlantique Nord.
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Ces deux types d'évenements, Heinrich et Dansgaard-Oeschger, influent sur la circulation
profonde de I'Atlantique Nord. Lors de ces évenements, les volumes conséquents d'eau douce
injectés dans l'océan lors des débacles massives d'icebergs diminuent successivement la salinité des
eaux de surface puis entrainent la formation d'eau profonde Nord-Atlantique, provoquant alors un
ralentissement de la circulation thermohaline. Ceci influe sur la redistribution océanique des eaux
chaudes des basses latitudes vers les hautes latitudes par le biais du Gulf Stream et de la dérive nord
atlantique entrainant un refroidissement généralisé du climat de I'Europe.

Les oscillations climatiques du dernier cycle glaciaire sont donc toujours discutées. De
nombreuses études tentent aujourd'hui de déceler les mémes oscillations pour les périodes
glaciaires antérieures. Des oscillations ont notamment été identifiées au cours des stades marins
isotopiques (MIS) 6, 8 et 10 (Mojtahid et al., 2005, Penaud et al., 2009).

3.2. Les glaciations quaternaires des Pyrénées

L'influence des glaciations quaternaires sur la sédimentation de la marge Nord-Gascogne,
affectée par un climat périglaciaire, est largement documentée dans la littérature (Zaragosi et al.,
2001, Auffret et al., 2002, Bourillet et al., 2003, Zaragosi et al., 2006, Toucanne et al., 2008, Toucanne
et al., 2009, Toucanne et al., 2012). Ces travaux mettent notamment en évidence pour les grands
systemes turbiditiques de la marge Nord-Gascogne des variations de flux sédimentaires et des facies
de dépots associés lors des épisodes de déglaciations. Fort de ce constat, une synthese de I'évolution
des glaciations dans les Pyrénées est ici réalisée afin de juger de I'éventuelle influence que les dépots
issus de la "calotte" pyrénéenne, ou plutét les glaciers pyrénéens, pourraient avoir sur les marges
Cantabrique et Aquitaine et les systemes turbiditiques associés.

3.2.1. Généralités sur les Pyrénées

La chaine Pyrénéenne s'étend sur pres de 400 km de long entre 42 et 43° de latitude Nord. Si
cette chaine constitue de fait une frontiere entre les plaques Ibérie et Eurasie, puisqu'elle résulte de
leur convergence, elle constitue aussi aujourd'hui une limite climatique majeure, une barriére a la
circulation atmosphérique de I'Europe de I'Ouest (Calvet 2004). Au Nord des Pyrénées, le climat
océanique de I'Aquitaine domine. Les étés sont chauds mais humides, entrainant d'abondantes
précipitations, de I'ordre de 1 a 2 m par an d'Ouest en Est. Au Sud, le climat est continental, plut6t de
type méditerranéen sec. La position des Pyrénées en zone tempérée explique ainsi les faibles
glaciations modernes qui se résument a quelques glaciers sur les faces nord du massif, hérités du
Petit Age Glaciaire (Calvet, 2004).

Contrairement a ce faible englacement actuel, le Quaternaire a été une période d'intense
glaciation dans les Pyrénées. Pour autant, des différences majeures existent dans la répartition des
glaces entre les Pyrénées orientaux et occidentaux.

3.2.2. Les méthodes de datations des dépots continentaux pyrénéens

La question des glaciations quaternaires dans la chaine des Pyrénées est un sujet de débat
depuis plusieurs décennies. A la fin des années 80, les premiéres études de la sédimentation lacustre
des paléo-lacs pyrénéens et de leur contenu pollinique ont permis la reconstruction de leur
chronologie (Andrieu et al., 1988, Andrieu et al., 1993). De nombreuses études ont depuis été
effectuées pour obtenir une datation précise de ces événements en s'appuyant sur des données
variées : la datation '*C des sédiments lacustres (Moreno et al., 2010, Moreno et al., 2012, Serrano et
al., 2012, Jiménez-Sanchez et al., 2013, Serrano et al., 2013) et des tourbieres (Gonzalez-Sampériz et
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al., 2006), la géomorphologie des moraines glaciaires et des terrasses alluviales (Garcia-Ruiz et al.,
2003, Pallas et al., 2006, Pallas et al., 2010, Delmas et al., 2011, Garcia-Ruiz et al., 2013), les spectres
polliniques (Gonzalez-Sampériz et al., 2006, Sanchez Goii et Harrison, 2010), la végétation (Jalut et
al., 2010) et la comparaison aux signaux isotopiques de références (520 du NGRIP, voir Austin et al.,
2012 pour le détail des données) issues de carottes glaciaires ou marines (Moreno et al., 2012). Au-
dela de la difficulté a obtenir le matériel suffisant pour certaines méthodes telle que la datation
radiogénique au *C (Garcia-Ruiz et al., 2003), la complexité majeure réside dans la possibilité de
corréler toutes ces données entre elles.

La datation par la mesure de la durée d'exposition aux radiations cosmogéniques développée
au cours de la derniere décennie semble particulierement prometteuse pour I'établissement d'un
cadre chronologique précis des glaciations quaternaires. Cette méthode de datation géochimique se
base sur la production in situ d'isotopes rares tels que le Béryllium 10 (*°Be) ou I'Aluminium 26 (*°Al)
par l'interaction des rayons cosmiques avec des atomes cibles (Si, O, Ca....). En supposant une
production constante, l'accumulation de ces isotopes rares est proportionnelle a la durée
d'exposition de la surface rocheuse au bombardement de rayons cosmiques. Les ages calculés sont
une estimation minimale du moment de mise en exposition de la surface. Les mesures de °Be
permettent théoriquement de dater des surfaces jusqu'a 10 millions d'années. Cette méthode est
depuis peu appliquée aux moraines glaciaires des Pyrénées (Pallas et al., 2006, Pallas et al., 2010,
Delmas et al., 2011), en supposant que la surface a la base de la moraine indique I'dge du retrait du
glacier.

3.2.3. Chronologie des glaciations pyrénéennes

Avant de faire état de I'historique des glaciations pyrénéennes, il est nécessaire de faire un
point sur les différentes stratigraphies du Pléistocéne couramment usitées. Celles-ci sont au nombre
de 3 : les classifications Nord-Européenne (ou Fennoscandienne), Nord-Américaine et Alpine (Figure
31). Elles présentent le méme nombre de cycles glaciaires-interglaciaires mais les positions de leurs
limites différent dans le temps (voir détails de I'établissement de ces stratigraphies dans Kukla 1978,
2005, Willman and Frye 1970, Bowen 1978). Ces classifications sont établies en domaine continental.
Or cette these traite du domaine océanique et les résultats qui y sont présentés sont référencés
selon la stratigraphie marine isotopique. Afin d'homogénéiser les résultats des différentes études
évoqués ci-apres, I'ensemble de la chronologie des glaciations pyrénéennes est présentée selon cette
derniere stratigraphie. Les équivalences entre les différentes stratigraphies ont été réalisées a partir
des travaux comparatifs (Kukla, 2005) ; Figure 31) et de la stratigraphie établie par Zaragosi (2001,
Figure 32).

Les auteurs s'accordent sur le fait que les premieres glaciations pyrénéennes sont
enregistrées au Pléistocéne moyen (Calvet, 2004, Ehlers et Gibbard, 2004, Ehlers et Gibbard, 2007).
Certains les affectent au complexe du Cromérien (MIS 13-15 ?) (Calvet, 2004), d'autres au complexe
légerement plus tardif de I'Elstérien ( MIS 12) (Ehlers et Gibbard, 2004, Ehlers et Gibbard, 2007). Des
moraines ont été identifiées comme datant d'environ 170 ka (MIS 6) voir méme 260 ka (MIS 8) dans
les Pyrénées (Jiménez-Sanchez et al., 2013).
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Figure 31 : Corrélation des différentes stratigraphies du Pléistocéne selon (Kukla, 2005)
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A la transition MIS 5 - 4, les Pyrénées Centrales connaissent un climat relativement humide
(Garcia-Ruiz et al., 2003, Pallas et al., 2006). A cette méme période, autours de 85 ka BP, est identifié
un maximum glaciaire sur la péninsule Ibérique (Garcia-Ruiz et al., 2010).

Au cours du MIS 3, les montagnes Cantabriques et les Pyrénées connaissent des alternances
rapides de climats tempérés et froids (Moreno et al., 2010, Delmas et al., 2011, Serrano et al., 2012).
Ceci entrainent des retraits et ré-englacements successifs rapides qui semblent liés a des cycles de
Dansgaard-Oesgher (Jalut et al., 2010). Les limites d'englacement fluctuent d'une dizaine de
kilometres lors de ces changements (Delmas et al., 2011). Au cours du MIS 3, soit il y a plus de 30 ka,
I'extension de glace atteint son maximum (Figure 33 ; Maximum Ice Extent, MIE) dans les Pyrénées et
les Montagnes Cantabriques (Hughes et al., 2013 ; Garcia-Ruiz et al., 2003 ; Calvet, 2004 ; Ehlers et
Gibbard, 2004 ; Gonzdlez-Sampériz et al.,, 2006 ; Ehlers et Gibbard, 2007 ; Jalut et al.,, 2010;
Moreno et al., 2010 ; Sanchez Goiii et Harrison, 2010, Moreno et al., 2012 ; Garcia-Ruiz et al., 2013 ;
Jiménez-Sanchez et al., 2013). L'étude des sédiments lacustres a largement contribué a la datation de
ce MIE. Prés de la tourbiére de Biscaye, ils indiquent une date de 38,4 ka BP (Mardones et Jalut,
1983), de 34 ka BP dans la vallée de Ribagor¢ana (Sud des Pyrénées Centrales ; (Vilaplana, 1983) et
de 35280 + 440 cal. yr. BP au Pic de I'Europe (Montagnes Cantabriques ; Serrano et al., 2012). Les
datations issues d'analyses palynologiques évoquent un age plus ancien, autours de 60 ka BP
(Bordonnau, 1992) et 45-50 ka BP (Montserrat, 1992). L'ensemble de ces données convergent
néanmoins pour attester d'une asynchronicité entre le MIE dans les Pyrénées et le dernier maximum
glaciaire (Last Glacial Maximum, LGM), défini par le développement d'un volume de glace maximum
de glace a 21 ka cal. BP (Martinson et al., 1987). De telles asynchronicités entre I'extension maximum
du front glaciaire et le LGM sont couramment référencées dans les montagnes sous influences
climatiques méditerranéennes : les Alpes, les Vosges, le massif du Pinde en Gréce ou la chaine des
Apennins en Italie (Garcia-Ruiz et al., 2003, Hughes et Woodward, 2008).

L'asynchronicité entre lI'extension maximale du front glaciaire pyrénéen et le LGM a
cependant été récemment remise en question suite aux résultats proposés par les nouvelles
datations par isotopes cosmogéniques qui suggerent des conditions pléniglaciaires au cours du LGM
(Pallas et al., 2006, Pallas et al., 2010). Ces résultats sont nuancés par |'étude de Delmas et al. (2011)
qui met en évidence une différence de fonctionnement majeure entre les domaines nord et sud-
ouest et les domaines sud-est des Pyrénées. La situation géographique des Pyrénéens a mi-chemin
entre I'Océan Atlantique et la mer Méditerranée génere un gradient thermique Est-Ouest le long de
la chaine et la place dans des conditions climatiques intermédiaires. Ce gradient semble étre a
I'origine des différences dans I'évolution glaciaire des domaines précitées (Delmas et al., 2011).

Ainsi la zone Sud-Est, ou le systeme de basses pressions méditerranéen génere d'importantes
précipitations, présente au cours du LGM un front glaciaire similaire a celui du maximum d'extension
du MIS 3. Au Nord et au Sud-Ouest des Pyrénées, l'influence du climat atlantique permet des ré-
avancées de langues glaciaires au cours du LGM mais d'ampleur inférieure a celles du MIS 3, le front
glaciaire n'atteignant pas le MIE établi au cours du MIS 3 (Delmas et al., 2011). Cette explication est
cohérente avec les nombreuses études qui attestent de ré-avancées de langues glaciaires au cours du
LGM dans différentes vallées pyrénéennes et dans la chaine cantabrique (Garcia-Ruiz et al., 2003,
Gonzalez-Sampériz et al., 2006, Delmas et al., 2011, Serrano et al., 2012, Garcia-Ruiz et al., 2013,
Serrano et al., 2013).
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En résumé, dans la zone occidentale des Pyrénées et les Monts Cantrabriques,
géographiquement la zone la plus proche du Sud du Golfe de Gascogne, la période d’englacement
majeure apparait étre le MIS 3. L’englacement au cours du LGM dans les Pyrénées apparait quant a
lui réduit au regard de I’extension maximale de glace du MIS 3. Or, sur la marge Nord-Gascogne, c’est
la débacle qui suit le LGM (Heinrich event 1) qui impacte fortement la dynamique sédimentaire. En
admettant que les produits détritiques de fontes des bassins versants de la zone précitée terminent
leur cours dans le Sud du golfe de Gascogne, le potentiel impact des fontes des glaciers pyrénéens
sur la dynamique sédimentaire serait donc a rechercher au cours du MIS 3 sur la marge Cantabrique.
Néanmoins, paralléelement a ce qui ce passe sur la marge Nord-Gascogne, la période de I'Heinrich
event 1 n’est pas a négliger en terme d’'impact afin de définir si le Sud du Golfe de Gascogne est lui
aussi impacté par les phénomenes périglaciaires liés a la calotte Fennoscandienne.
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Figure 33 : Extension des glaciers pyrénéens au Quaternaire (Delmas, 2009) (modifiée d'apres Calvet, 2004).
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Chapitre 3 : Les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton — Etat des connaissances

Trois canyons sous-marins majeurs sont présents dans le sud du Golfe de Gascogne: le
canyon du Cap-Ferret, le canyon de Capbreton et le canyon de Torrelavega. Chacun de ces canyons
est un élément architectural associé a un systéme turbiditique, nommés respectivement systeme du
Cap-Ferret, systeme de Capbreton et systeme de Torrelavega. Peu d’éléments sont disponibles dans
la littérature sur le systeme de Torrelavega, il en est par conséquent peu question dans ce chapitre.
Une grande attention est en revanche accordée aux systémes turbiditiques du Cap-Ferret et de
Capbreton. Un bilan des connaissances sur leur morphologie, leur environnement et leur dynamique
sédimentaire est proposé. Ce bilan met en évidence le fait que, bien que ces deux systemes aient des
caractéristiques bien différentes, ils présentent des éléments architecturaux semblables. Il est par
conséquent difficile de savoir s’il faut considérer un unique systeme turbiditique multi-sources ou
bien deux systemes turbiditiques mitoyens. Enfin, afin de mettre ces systéemes en perspectives et
d’avoir une approche type source-to-sink, une partie importante du chapitre est consacrée a I'étude
des différents bassins versants qui alimentent le ou les systéme(s) turbiditique(s). Les sources
individuelles de chacun de ces systemes turbiditiques ont des caractéristiques qui leur sont propres :
nature et taille des bassins versants, hydrologie, morphologie, etc. Depuis l'initiation du systeme a
I'Eocene supérieur, ces sources d'apports sédimentaires pour le domaine marin profond ont, tour a
tour, pu étre dominantes ou inactives, leur role fluctuant au gré des variations climatiques et glacio-
eustatiques. La description de ces différentes sources permet de présenter la charge sédimentaire
actuelle que chacune apporte a I'océan. Différents éléments permettant de comprendre |'évolution
du systeme au cours du dernier cycle climatique sont intégrés tels que la derniére glaciation des
Pyrénées ou l'impact du dernier bas niveau marin.
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1. Introduction

Ce chapitre traite des systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton. Afin de mieux
appréhender les différentes localisations citées dans la suite du chapitre ainsi que pour repositionner
les deux canyons dans leur contexte structural, une carte de bathymétrie ombrée zoomée sur la zone
d’étude est proposée (Figure 34). Cette carte permet également de situer les deux canyons dans leur
contexte structural: le canyon de Cap-ferret est bordé par des failles normales héritées de la
structuration du bassin de Parentis, le canyon de Capbreton se situe au niveau du front de
chevauchement Nord-Pyrénéen (Ferrer et al., 2008).
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Figure 34 : Carte bathymétrique ombrée du sud du golfe de Gascogne. En surimposition, le schéma structural de la zone
tel que présenté par Roca et al. (2011). Cette carte montre le lien étroit entre la position des grands traits
morphostructuraux actuels tels que les canyons sous-marins et I’héritage structural. 1: Interfluve Coastarenkala. 2.
Glissement Landais. Abréviations : C. : Canyon ; FCNP : Front de Chevauchement Nord-Pyrénéen.

1.1. Initiation des systemes turbiditiques

L'étude des structures profondes de la zone la plus orientale du Golfe de Gascogne montre que
ce domaine a été structuré en deux phases majeures. La premiére phase correspond a l'ouverture
simultanée du Golfe de Gascogne et de I'Atlantique central depuis la fin du Jurassique jusqu'au
Crétacé supérieur (voir Chapitre 2.1; Ferrer et al., 2008). Cette phase extensive se traduit par la
présence de grandes failles normales mésozoiques qui ont structuré, entres autres, le Bassin de
Parentis (Biteau, 2006 ; Ferrer et al., 2008, Roca et al., 2011 ; Figure 34). La seconde phase est la
phase compressive pyrénéenne qui a engendré les bassins d'avant-pays d'dge crétacé terminal a
miocéne moyen (Ferrer et al., 2008). Elle est associée a la mise en place de nombreuses failles
inverses et chevauchements, dont le front de chevauchement Nord-Pyrénéen (Roca et al., 2011). La
déformation pyrénéenne est d’abord enregistrée dans la zone sud-pyrénéenne durant le Crétacé
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terminal puis affecte le front Nord-Pyrénéen et les bassins d'avant-pays avant I'Eocéne supérieur
(Ferrer et al., 2008). C’'est dans ce contexte, avec un héritage structural fort, que s’initie les systémes
turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton.

En effet, si Dauvillier (1961) propose un age inférieur pour l'initiation des canyons du
Capbreton et de Cap-Ferret, de nombreuses études convergent pour proposer que ces canyons
s’initient dés I'Eocéne supérieur (Schoeffler, 1965, Cirac et al., 1997, Cirac et al., 2001, Ferrer et al.,
2008). En particulier, les profils sismiques de la mission Marconi (Ercilla et al., 2008) mettent en
évidence des cicatrices érosives a la base de chacun de ces deux canyons (Figure 35 ; Ferrer et al.,
2008).

Au niveau de Capbreton, la cicatrice érosive tronque les dépots de I'Eocéne inférieur et est
partiellement recouverte par des réflecteurs en on-lap datant de I'Eocéne supérieur (Figure 35). Il n'y
a pas d'indice de la présence du canyon de Capbreton avant la formation de cette cicatrice : les
formations du Crétacé supérieur a I'Eocéne ne présentent ni variation d'épaisseur ni de pendage. Des
processus dépositionnels tels que des dépots de débordement de levées ou des mass-flow, dominent
le fond de la vallée jusqu'au Miocene moyen. Le fond du canyon serait ensuite dominé par de
I'érosion jusqu'a nos jours, comme l'atteste I'absence de dépdbts post-miocene inférieur dans le fond
du canyon et les traces d'effondrements sur les flancs (Ferrer et al., 2008). Cette étude montrera que
I'aspect érosif du canyon a I'heure actuelle et au cours de I'Holocéne peut-étre largement discuté.

La base du canyon de Cap-Ferret correspond a une cicatrice majeure datée du Miocéne moyen
(Figure 35 ; Ferrer et al., 2008). La cicatrice érode entierement les dép6ts de I'Eocéne inférieur, du
Paléocéne et partiellement ceux du Crétacé terminal. Des cicatrices d'érosion sont perceptibles dans
les formations de Crétacé supérieur. Si elles ne semblent pas reliées directement au systéme
turbiditique de Cap-Ferret, elles indiquent la présence probable d'un réseau de transport de
particules plus ancien lié a la subsidence thermique du Bassin de Parentis. La migration du chenal de
Cap-Ferret vers le nord est mise en évidence. La prédominance de processus d'accumulation conduit
au remplissage progressif et au lissage de l'incision du chenal (Ferrer et al., 2008).

La position fixe du canyon de Capbreton résulte probablement de la position relativement
stable du Front de chevauchement Nord-Pyrénéen alors que la migration du canyon de Cap-Ferret
résulte d'une subsidence thermale qui n’est pas fixe dans la zone du bassin d'avant pays (Ferrer et
al., 2008).
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Figure 35 : Interprétation des profils sismiques de la mission Marconi mettant en évidence les cicatrices d'érosion a la
base des systemes Cap-Ferret et Capbreton (Ferrer et al., 2008)

1.2. Evolution des systemes turbiditiques jusqu’a I'actuel

Peu d’études se sont intéressées a I'évolution de ces deux systémes turbiditiques depuis leur
initiation. Deux ouvrages font néanmoins référence pour I’évolution de la dynamique sédimentaire
du sud du Golfe de Gascogne de I'Eocéne supérieur au Quaternaire : les theses de M. Cremer (1983)
et de J. Iglesias-Crespo (2009). Ce paragraphe s’attache donc a reconstituer au cours de cette période
I’évolution de ces systémes turbiditiques (Figure 36), selon la littérature, au regard notamment des
forcages glacio-eustatiques.

Eocéne supérieur - Oligocéne moyen

Les terrains déformés lors de la phase tectonique de I'Eocéne moyen sont scellés par les
dépots de la période allant de I'Eocene supérieur a I'Oligocene moyen. En avant du Front Nord-
Pyrénéen, le sillon subsident sous-pyrénéen isole la marge Aquitaine des apports terrigénes en
provenance des Pyrénées. Les dépbts sont réduits dans le graben du Cap-Ferret et sur le plateau
Landais. Le canyon de Capbreton-Santander, prolongement du sillon sous-pyrénéen, permet la
distribution de quelques turbidites sur le glacis (Cremer, 1983).

Oligocéne supérieur - Miocéne inférieur

La période de I'Oligocene supérieur au Miocéne inférieur est tectoniquement active : I'lbérie
converge vers |'Eurasie dans un mouvement oblique NW-SE (Srivastava et al., 1990, Rosenbaum et
al., 2002, Sibuet et al., 2004). Ce mouvement de convergence initie la marge et les montagnes
Cantabriques (Srivastava et al., 1990, Gallastegui et al., 2002) et engendre des hauts structuraux
isolés dans la plaine abyssale tel que le Mont Jovellanos. Ceci favorise un confinement du Graben du
Cap-Ferret (Cremer, 1983).
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Cette période connait également une forte baisse du niveau marin qui induit une importante
augmentation du volume des apports terrigénes vers le milieu océanique. Du fait du comblement du
sillon sous-pyrénéen, ces apports atteignent désormais le Bassin de Parentis, une zone préférentielle
de dépdét. Une sédimentation conséquente a lieu sur le plateau Landais grace a une forte
concentration en suspensions hémipélagiques (Cremer, 1983).

Les forgages structuraux et eustatiques favorisent ainsi le développement des systémes
turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton. Le paléo-chenal de Cap-Ferret s'individualise par
édification des banquettes de débordement (Cremer, 1983). Le systéme d'alimentation du canyon du
Cap-Ferret est considéré par Cremer (1983) comme dominant mais Iglesias-Crespo (2009) suggere
plutdt un systéme d'alimentation tout aussi actif pour le canyon de Capbreton (Figure 36). Ce dernier
propose également des systémes chenaux-levées bien développés pour les deux canyons du Cap-
Ferret et de Capbreton, ainsi que la mise en place de lobes a leur débouché dés le Miocéne inférieur
(Aquitanien) pour le systéme turbiditique du Cap-Ferret, et dés I'Oligocéne supérieur (Chattien) pour
le systéeme turbiditique de Capbreton (Figure 36). La mise en place de ces éléments architecturaux
est évoquée plus tardivement par Cremer (1983), au Miocéne supérieur voir au Pliocéne.

A la fin du Mioceéne inférieur (Burdigalien), une diminution des apports s'amorce : l'incision
dans les chenaux des deux systemes turbiditiques décroit tandis que leur sinuosité augmente
(Iglesias Crespo, 2009)

Miocéne moyen

Au cours du Miocéne moyen, |'élévation du niveau marin est maximale. Dans la continuité de
ce qui s"amorce au Burdigalien, cette hausse maximale du niveau marin relatif induit une diminution
des apports terrigénes par les courants de turbidité vers le milieu marin profond (Cremer, 1983).
L'alimentation est dominée par des apports clastiques depuis les Pyrénées. Ce sont néanmoins le
diapirisme et la subsidence qui contrélent la forte progradation des dépo6ts sur le plateau Landais
(Bellec, 2003). Bien qu'en amont de la dépression du Cap-Ferret le chenal du Cap-Ferret
s'approfondisse, les dépbts s'amincissent rapidement vers l'aval (Cremer, 1983). Les apports en
provenance du Cap-Ferret sont trop faibles pour continuer d'alimenter les chenaux distributaires
préalablement formés sur le glacis (Figure 36 ; Cremer, 1983), justifiant I'absence de lobes a cette
époque selon Iglesias-Crespo (2009 ; Figure 36). Un forcage tectonique complémentaire au forcage
eustatique, sous la forme d'une subsidence de la plaine abyssale, est proposé par (lglesias-
Crespo, 2009) pour expliquer I'absence de lobe sur le glacis au Miocéne moyen. Un apport faible sur
le glacis persiste tout de méme par le systéeme Capbreton-Santander (Cremer, 1983).

Miocéne supérieur

Dans un contexte tectonique inactif (Srivastava et al., 1990, Gallastegui et al., 2002), une
importante baisse du niveau marin (> 100 m) a la base du Miocéne supérieur (10 Ma) entraine une
recrudescence des apports terrigénes et une importante phase d'érosion. Le talus du plateau Landais
prograde vers |'ouest et a ses pied s'ouvre directement la dépression du Cap-Ferret (Cremer, 1983).
La fréquence des courants de turbidité augmente dans I'axe du chenal du Cap-Ferret et conduit a
I'installation d'un nouveau réseau de chenaux sur le glacis (Iglesias Crespo, 2009). Au cours du
Miocene supérieur, le canyon de Capbreton constitue tout d'abord la source dominante d'apport
terrigéne puis le canyon du Cap-Ferret devient prédominant (Cremer, 1983). Une réunion des
systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton a lieu au nord du Mont Jovellanos (lglesias
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Crespo, 2009) alors qu' au sud se trouverait un lobe résultant des apports en provenance du canyon
de Torrelavega.

Plio-Quaternaire

La période plio-quaternaire se caractérise par un changement dans la cyclicité des événements
glaciaires et interglaciaires. Aprés une élévation importante du niveau marin a la base du Pliocéne, la
fréquence des variations eustatiques du niveau marin est dominée par des cycles de 100 000 a
40 000 ans (Lisiecki et Raymo, 2005). Un changement océanographique majeur est aussi lié a
I'ouverture du détroit de Gibraltar qui conduira a la mise en place de la MOW et des dépots
contouritiques associés (Llave et al., 2007).

La période du Pliocéne connait de forts apports terrigenes grace a une activité turbiditique
soutenue du fait d'un niveau marin relativement haut (Cremer, 1983). Au sud du chenal principal du
Cap-Ferret, I'ensemble des petits chenaux distributaires du Cap-Ferret se met en place (Figure 36).
Par rapport au reste de la marge, I'avancée du talus est en retard au niveau de la téte du Cap-Ferret
en raison d'une remobilisation fréquente des dépots (Cremer, 1983). L'activité du systeme du Cap-
Ferret est marquée par des dépdts de levée alors que I'activité du systéme de Capbreton est réduite
(Cremer, 1983, Iglesias Crespo, 2009). Le plateau Landais présente des dépdts progradants
uniformément répartis et les séquences sédimentaires caractéristiques d'un cortege transgressif
s'homogénéisent sur la plateforme Aquitaine (Bellec, 2003).

La période du Pléistocene connait des apports terrigenes plus importants du fait des rapides
variations glacio-eustatiques. Le chenal du Cap-Ferret s'approfondit par édification de la banquette
nord, et la levée nord prograde d'est en ouest (Cremer, 1983). Les apports en provenance du
systeme de Capbreton s'effectuent dorénavant essentiellement par la branche ouest du canyon de
Santander et interférent avec les apports du Cap-Ferret (Cremer, 1983, Iglesias Crespo, 2009).
L'alimentation importante de la zone distale en sédiments détritiques entraine une progradation
rapide des lobes et des levées, entrainant I'édification de la levée hypertrophiée du systéeme
turbiditique du Cap-Ferret (Cremer, 1983). L'intensité des courants gravitaires évolue au méme
rythme que les variations fréquentes du niveau marin au cours du Quaternaire. Le chenal de
Torrelavega se réoriente pour se joindre aux chenaux de Capbreton et du Cap-Ferret en amont du
Mont Jovellanos (Figure 36 ; Iglesias Crespo, 2009).
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Figure 36 : Reconstitution de I'évolution architecturale des systémes du Cap-Ferret et de Capbreton depuis I'Oligocéne supérieur jusqu’au Plio-Quaternaire. A : Oligocéne supérieur
(Chattien). B : Oligocéne terminal-Miocéne inférieur (Aquitanien). C : Miocéne inférieur (Burdigalien). D : Miocéne moyen (Langhien-serravalien). E : Miocéne supérieur (Tortonien-
Messinien). F : Plio-Quaternaire (Iglesias Crespo, 2009)
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2. Le canyon et le complexe chenal-levée du systeme turbiditique du
Cap-Ferret

Au cours des années 80, les systemes turbiditiques profonds restent assez mal connus en
dehors des grands systemes californiens (Normark et al., 1979) ou du Mississippi (Bouma et
Coleman, 1985, Bouma et al., 1985, Weimer, 1989, Kolla et Perlmutter, 1993). Le potentiel pétrolier
de ces systemes ainsi que I'engouement de I'époque pour le concept de modeéle suscitent un regain
d'intérét pour leur exploration et leur compréhension. C'est dans ce contexte qu'est initiée par EIf-
Aquitaine I'étude du systéme turbiditique profond du Cap-Ferret. Deux ouvrages font références
pour ce systéme : un bulletin du centre de recherche d'Elf-Aquitaine ou est présentée une approche
a large échelle du systeme (Nely et al., 1985), et la these d'état de Michel Cremer (Cremer, 1983) qui
présente une analyse de détail de la dynamique sédimentaire du canyon et de la partie supérieure du
complexe chenal-levée du Cap-Ferret. Ces travaux contribuent largement a la reconnaissance du
systéme et en fait un exemple majeur de systéme turbiditigue moderne (Reading et Richards, 1994).

Cette étude du systéme turbiditique du Cap-Ferret a été réalisée avec des moyens
d'investigations et une terminologie datant de plus de 30 ans. Le canyon de Cap-Ferret n'a pas fait
I’objet d’'une nouvelle reconnaissance depuis lors. Il est ici proposé une synthése des informations
mises alors en évidence, en utilisant une terminologie moderne.

2.1. Morphologie du canyon de Cap-Ferret

L'étude de Cremer (1983) propose une morphologie détaillée de la partie amont du systéme
turbiditique du Cap-Ferret. La "dépression du Cap-Ferret" était alors opposée a la "zone
d'accumulation sédimentaire" (Figure 37).

La "dépression du Cap-Ferret" est nommé plus simplement dans le travail ici présenté
"canyon du Cap-Ferret" (sensu largo). Il s'agit d'une large dépression (jusqu'a 50 km de large) en U
dont le coeur est occupé par le thalweg du Cap-Ferret (Figure 37). Son flanc nord correspond a la
pente de la terminaison de la marge Armoricaine. Il est incisé par dix canyons courts et rectilignes
dont les deux branches du canyon du Cap-Ferret (sensus stricto). Ces canyons débouchent
directement dans le thalweg axial du Cap-Ferret (Figure 37). Ce thalweg est surplombé en rive droite
par un ensemble de terrasses alors nommée "banquette nord" (Cremer, 1983). Le flanc sud du
canyon de Cap-Ferret correspond a la terminaison nord du plateau Landais, et est incisé par le
"chenal sud-Cap-Ferret"(Cremer, 1983) oU convergent les chenaux drainant le talus aquitain. Un
relief structural isolé, le "relief sud Cap-Ferret" délimite la "dépression sud Cap-Ferret"(Cremer,
1983). Celle-ci est un graben crétacé repris en compression a I'Eocéne (Cremer, 1983).

La "zone d'accumulation sédimentaire" constitue la continuité du systéme turbiditique du
Cap-Ferret vers I'aval (Figure 37). Il s'agit de ce qui est désormais nommé "complexe chenal-levée". Il
s'y développe la levée nord du Cap-Ferret, haute mono-levée du systeme et son chenal associé
(Cremer, 1983). Ce domaine chenal-levée présente une géométrie complexe du fait de I'arrivée par le
sud des canyons de Capbreton-Santander et Torrelavega (Figure 37). L'architecture de cette zone
précise, nommée dans le présent manuscrit "la zone de confluence", sera détaillée au chapitre 6, aux
vues des données acquises lord de la mission SARGASS.
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Figure 37 : Le systéme turbiditique du Cap-Ferret selon les limites et nomenclatures de Cremer (1983) sur fond
bathymétrique ombrée ZEE et SARGASS. Le trait en pointillé de la carte bathymétrique correspond a la coupe
bathymétrique transversale en bas, montrant la morphologie en U du canyon de Cap-Ferret.

2.2. Stratigraphie des dépots

Une des forces de I'étude de Cremer (1983) est I'utilisation d'un cadre stratigraphique basé
sur un proxy toujours usité actuellement. En effet, I'enroulement des N. pachyderma, dextre ou
senestre, avait déja été identifié comme marquant une période climatique tempérée ou froide a
polaire respectivement (Caralp, 1971, Caralp et al., 1974). Cependant, la stratigraphie établie a
I'époque était basée sur une corrélation avec la stratigraphie continentale des glaciations alpines, en
particulier du Wiarm (voir ci-dessus chapitre 2-3.). De plus les évenements de Heinrich,
refroidissements brutaux se superposant au cycle glaciaire-interglaciaire, n'étaient pas encore
reconnus (Heinrich, 1988). Ainsi, le niveau d'Heinrich H1 était alors régulierement confondu avec le
dernier maximum glaciaire. Cette stratigraphie est ainsi aujourd'hui obsolete dans les
environnements marins. Il lui est préférée I'utilisation de la stratigraphie marine basée sur |'étude
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des microfaunes, des isotopes de I'oxygéne et la position des évenements de Heinrich
(Martinson et al., 1987 ; Heinrich, 1988). Une corrélation entre la stratigraphie continentale et
marine, réalisée par S. Zaragosi (2001 ; Figure 32) permet de continuer a utiliser les résultats des
études antérieures. La dynamique sédimentaire du canyon du Cap-Ferret du MIS 3 au MIS 1 (voir ci-
aprés Chapitre 3-3.3) est par conséquent présentée en considérant la stratigraphie marine
isotopique.

De plus, I'identification du Paléofleuve Manche n’avait pas eu lieu (Gibbard et al., 1988), et la
dynamique sédimentaire du Golfe de Gascogne n’était pas encore identifiée comme fortement
dépendante de phénomeénes périglaciaires et des débacles glaciaires (Toucanne et al., 2009). La
dynamique sédimentaire de la zone n’avait donc pas été analysée sous cette angle bien que
différents éléments dans les travaux de Cremer (1983), tels que I'identification de débris ice-raftés,
montraient déja une certaine sensibilité de I'auteur a la possibilité de forcages glacio-eustatiques sur
la zone sud du Golfe de Gascogne.

2.3. Evolution du canyon de Cap-Ferret du MIS 3 au MIS 1
Trois épisodes de sédimentation majeurs ont été mis en évidence dans le sud du Golfe de
Gascogne, au niveau du canyon du Cap-Ferret (Cremer, 1983) :

- Le dernier maximum glaciaire :

Initialement attribué au Wirm II/1ll (antérieurement MIS 3, Figure 32), cet épisode de forte
alimentation terrigene, a l'origine d'importants dépdts turbiditiques, est supposé prendre place au
cours d'une période de réchauffement climatique (Cremer, 1983). Il s'agit plutét du dernier
maximum glaciaire (LGM, MIS 2, Figure 32). De récents travaux ont montré que les conditions
océaniques de surface dans le Golfe de Gascogne au cours du LGM pouvaient étre équivalentes aux
conditions actuelles (Penaud et al., 2009), c'est-a-dire des conditions plutot chaudes au regard des
deux épisodes froids (Hel et He2) qui lI'encadrent.

- L'événement d'Heinrich 1 :

Initialement attribué au Warm Il (antérieurement MIS 2, Figure 32), cet épisode a été
interprété comme une phase d’érosion et de transport actif dans le canyon et de construction
préférentielle de la levée relative a I|'abaissement du niveau marin (Cremer, 1983). Un
enrichissement en particules grossiéres y est identifié : une relation avec une dérive des glaces est
proposée (Cremer, 1983), et ceci bien avant l'identification des événements de Heinrich. Compte-
tenu des corrections stratigraphiques apportées, cet épisode correspond a I'évenement d’Heinrich 1,

ici caractérisé par de forts apports en particules détritiques.
-Lestade 1 (MIS1):

Initialement identifié comme post-Wiirm Ill, cet épisode est marqué par la baisse puis I'arrét
de l'activité turbiditique (Cremer, 1983). Ceci a été interprété comme dépendant de |'élévation du
niveau marin puis de sa stabilisation en contexte de haut niveau (transgression flandrienne). Cet
épisode correspond au stade isotopique 1 (MIS 1 ; Figure 32). Les dépo6ts du stade 1 avaient
précédemment été présentés en un seul ensemble (Cremer, 1983), bien que des hiatus du Wirm 3-4
et Wirm 4 voire de I'Holocene inférieur aient été signalés. Compte-tenu des corrections
stratigraphiques apportées, ces hiatus seraient aujourd'hui associés au refroidissement du Younger
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Dryas, élément observé localement dans le Golfe de Gascogne sur les levée de Crozon et d'Audierne
(Toucanne et al., 2008).

Malgré les problemes de stratigraphie, les travaux de Cremer (1983) liant climat, eustasie et
activité turbiditique était trés novateurs.

3. Le canyon de Capbreton, mise en contexte

Longeant la marge Basco-cantabrique, et suivant I'héritage structural du front Nord-
Pyrénéen, le canyon de Capbreton et son thalweg sinueux s'étendent d'est en ouest sur 270 km
(distance curviligne) avant de brutalement s’orienter vers le nord pour se prolonger de 75 km dans le
canyon de Santander (Figure 34). Le canyon de Santander, orienté sud-nord, prend place dans une
zone de transfert du front Nord-pyrénéen (Roca et al., 2011), c'est-a-dire un couloir décrochant qui
perturbe le cours linéaire du front Nord-Pyrénéen (Figure 34). Cette zone de transfert guide le cours
du canyon de Santander.

Par souci de clarté, dans le présent manuscrit, une distinction sera faite entre le canyon de
Capbreton et le canyon de Santander. Cette distinction est basée sur des criteres morpho-
structuraux et ne remet pas en cause la continuité pressentie de la dynamique sédimentaire entre les
deux canyons, les écoulements qui y circulent restant a priori confinés dans un canyon continu. Le
terme canyon de Capbreton est réservé a la partie orientée est-ouest du canyon, le terme canyon de
Santander a la partie orientée sud-nord ; le terme canyon de Capbreton-Santander pourra étre utilisé
pour désigner I'ensemble de deux canyons.

L'ensemble Capbreton-Santander a été étudié de facon inégale, le premier levé
bathymétrique continu de I'ensemble ayant été réalisé en 2010. C'est pourquoi dans le paragraphe
suivant, la synthése des connaissances proposées n’est pas équilibrée et que seulement quelques
éléments du canyon de Capbreton sont présentés. Cet état de lI'art de I'ensemble Capbreton-
Santander permettra donc de mettre en évidence différents manques auxquels le présent manuscrit
tachera d’apporter des éléments de réponse.

3.1. Historique des études menées sur le canyon de Capbreton

La morphologie du canyon de Capbreton est connue depuis les années 60 grace aux relevés
bathymétriques de Berthois et Brenot (1962) et la cartographie a fine échelle réalisée par le SHOM.
La renommeée du canyon de Capbreton tient a deux de ses particularités : il est I'un des canyons les
plus profonds au monde - 3000 m de profondeur a 130 km de la téte du canyon (Shepard et Dill,
1966) - et il débute trés prés de la cOte, sa téte en amphithéatre étant située a 250 m du littoral sous
une trentaine de meétre d'eau. C'est d'ailleurs a cette forme particuliere de la téte, en amphithéatre
large et profond, que le Gouf de Capbreton doit son nom (Vanney, 1973)

De nombreuses hypotheses quant a sa formation ont rapidement émergées. Un contrdle
structural de la morphologie du canyon de Capbreton a été évoqué des 1965 par Schoeffler.
Identifiant le lien entre la position du canyon et I'ancien front nord-pyrénéen, ce dernier décrit le
canyon de Capbreton comme une cicatrice tectonique non scellée depuis I'Eocéne inférieur.
L'ouverture du Golfe de Gascogne et la formation des Pyrénées ont engendré dans la région du
canyon de Capbreton un important réseau de failles normales (Deregnaucourt et Boillot, 1982), du
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diapirisme (Cirac et al., 2001) et de nombreux chevauchements (Bois et al., 1977) qui sont autant
d'indices supplémentaires du contréle structural exercé sur le canyon de Capbreton (Figure 34).

Les années 2000 marquent le début d'un regain d'intérét pour I'étude a fine échelle du
canyon de Capbreton. Les 30 premiers km du canyon ont ainsi été étudiés en détails, mettant en
évidence un canyon sinueux, en V, allant en s'approfondissant régulierement (Cirac et al., 2001). Le
thalweg de Capbreton est bordé de nombreuses terrasses dont les diverses morphologies montrent
de fortes convergences avec les terrasses issues des processus fluviatiles de migration (Gaudin,
2006). L'évolution de ces terrasses est controlée par la sédimentation hémipélagique, la hauteur des
terrasses et les mouvements en masses qui affectent fréquemment les flancs du canyon (Gaudin,
2006). Les études a haute résolution portant sur la morphologie de la téte du canyon montrent des
processus érosifs sur les flancs et le fond de la téte (Maziéres et al., 2014)

3.2. La téte du canyon de Capbreton

La forme particuliere de la téte du canyon de Capbreton a largement contribué a sa
notoriété. En effet, en 1973, Vanney fait du canyon de Capbreton la référence des tétes de canyons a
morphologie de "gouf", c'est-a-dire des tétes creusant largement la plate-forme interne et
présentant une morphologie en amphithéatre. Le gouf de Capbreton est aussi renommé pour sa
proximité au trait de cote. En effet, le canyon s'amorce a seulement 250 m du trait de c6te dés 10 m
de profondeur (Figure 38 ; Maziéres et al., 2014).

La pente régionale sur la plate-forme aquitaine est douce, inférieure a 1°, alors que la pente
de la téte du canyon peut atteindre les 5° (Figure 38). Les deux murs qui bordent la téte du canyon
sont asymétriques : le mur nord présente de fortes pentes (15°-25°) alors que le mur sud est moins
incliné (5-10°) (Figure 38 ; Mazieres et al., 2014). Les données bathymétriques haute-résolution
utilisées dans I'étude de Maziéres et al. (2014) montrent que la partie nord-est de la téte de canyon
est connectée avec une dépression parallele a la cote (Figure 38). Cette dépression littorale est
paralléle a la dérive aquitaine, un courant paralléle au trait de cOte. La partie sud-est de la téte de
canyon est connectée avec une petite dépression de 100 m de large, perpendiculaire a la cote, située
a 200 m au sud du fleuve Boudigau (Figure 38 ; Mazieres et al., 2014). Cette étude morphologique de
Mazieres et al. (2014), supportées par des modélisations numériques et des prélévements in situ,
prouve pour la premiere fois le lien entre la dérive littorale aquitaine et I'apport en sédiment dans la
téte du canyon, qui n'était jusqu'alors que supposé.

La téte du canyon s'ouvre largement vers la cote (Figure 38). Elle est large de 1 200 m dans sa
partie proximale et se resserre progressivement jusqu'a former un goulet de 280 m de large a 1,5 km
du trait de cote (Maziéres et al., 2014). De petits chenaux, profonds de 2 a 10 m, sont identifiés sur le
fond de la téte du canyon : ils convergent en direction du goulet et sont donc interprétés comme des
conduits pour le transport de sédiments vers I'aval du canyon (Figure 38 ; Mazieres et al., 2014). Des
morphologies sub-linéaires transverses sont aussi identifiées sur le fond. Leur longueur d'onde,
comprise entre 30 a 50 m, augmente avec la profondeur. Leur amplitude est de 2 a 8 m. Le manque
de résolution des données n'a pas permis de déterminer le processus a l'origine de ces structures
(Maziéres et al., 2014). Dans d'autres canyons comme par exemple les canyons de Monterey, de
Soquel et de la Jolla au large de la Californie (Paull et al., 2010, Paull et al., 2011, Paull et al., 2013), ce
type de structures est attribué a des phénomenes de cyclic steps, c'est-a-dire de successions
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d'accélérations et décélérations des courants de turbidités pouvant entrainer des affouillements au
pied de ces morphologies, ou a de petits glissements.
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3.3. Les apports et I'activité sédimentaire récents dans le canyon de

Capbreton

Le sud du Golfe de Gascogne, et plus particulierement le canyon de Capbreton sont sous
I'influence du réseau fluviatile drainant les Pyrénées occidentales proches et les montagnes
Cantabriques. Le fleuve identifié comme pourvoyeur direct du canyon de Capbreton est I'Adour.
L'embouchure de ce fleuve se situait jusqu'en 1310 apres J.-C. en face de la position actuelle de la
téte du canyon de Capbreton (Klingebiel et Legigan, 1978). Puis, jusqu'en 1578, cette embouchure se
localisait au Vieux Boucau avant d'étre fixée artificiellement 15 km plus au sud, a Bayonne, le roi
Charles IX souhaitant faire profiter Bayonne d'un accés direct a I'océan (Klingebiel et Legigan, 1978).
L'Adour a un débit de 400 m>/s et contribue a I'apport en sédiment au Golfe de Gascogne & hauteur
de 0,25 million de tonnes par an (Maneux et al., 1999). Néanmoins, I'absence de connexion actuelle
directe entre le fleuve et le canyon de Capbreton a suscité de nombreuses interrogations sur
I'activité actuelle du canyon.

En 1968, Nesteroff et al. (1968) décrivent des séquences turbiditiques dans des carottes
sédimentaires prélevées dans la téte du canyon. lIs les interpréetent comme le résultat de courants
turbiditiques postérieurs a la derniére hausse du niveau marin (>5000 ans, maximum de la
transgression flandrienne) mais antérieurs a la déconnexion avec le fleuve Adour (Nesteroff et al.,
1968). Plus récemment, Mulder et al. (2001) a montré I'enregistrement a 647 m de profondeur d'une
turbidite générée par un panache turbide lié a la tempéte Martin qui frappa les cbtes atlantiques
francaises en décembre 1999. Sous cette turbidite, la carotte d'interface préserve également 2 autres
turbidites, interprétés d'aprés des analyses radio-isotopiques comme déposées au cours du siécle
dernier (Mulder et al., 2001, Chaillou et al., 2003, Chaillou et al.,, 2008). Des modélisations
numériques ont montré que les courants générés par la tempéte Martin pouvaient entrainer une
érosion sur les terrasses bordant le thalweg (de 0 a quelques centaines de metres au-dessus de celui-
ci). Ces modélisation indiquent également que les courants turbiditiques, avec leur fréquence et
amplitude actuelle, transitant dans le canyon permettent de préserver des flancs relativement jeunes
mais ne peuvent pas expliquer a eux-seuls la formation du canyon (Mulder et al., 2004, Mulder et al.,
2012).

Une activité sédimentaire récente est donc confirmée dans le canyon de Capbreton. Mais la
question de l'origine des apports est encore en discussion. De nouveaux éléments ont toutefois été
apportés par des études récentes. Des courants bi-directionnels ont été mesuré dans le canyon de
Capbreton, a 500 et 1500 m de profondeur (Mulder et al., 2012). Le panache sédimentaire de
I'Adour, bien que légerement déporté vers le sud pres des cotes par la dérive littorale aquitaine, se
dirige globalement vers le nord, en direction du canyon de Capbreton (Petus, 2009). De plus, il est
établi que ce panache est présent prés de la téte du canyon de Capbreton 20 % du temps (Petus,
2009). L'influence exacte de la dérive littorale aquitaine sur le budget sédimentaire n'est pas encore
établie de facon quantitative. Néanmoins, des modélisations numériques ont montré des
changements de direction de la dérive littorale au niveau de Capbreton (Abadie et al., 2006) et une
corrélation claire entre les sédiments transportés par la dérive littorale et ceux présents dans la téte
du canyon a également été établie (Mazieres et al., 2014).

3.4. Morphologie des marges bordant le canyon de Capbreton
Le canyon de Capbreton a une position particuliere, au croisement entre deux marges
continentales perpendiculaires 'une a l'autre. Ces marges constituent les flancs du canyon et
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présentent certaines particularités morphologiques qui pourraient avoir impacté la dynamique
sédimentaire de la zone. Au sud, la marge Cantabrique plonge en direction du canyon. Au nord,
prolongeant la marge Aquitaine, le bord du plateau Landais prograde vers I'ouest, plongeant
parallelement a la direction d’écoulement du canyon de Capbreton (Figure 34).

3.4.1. La marge Cantabrique
Au sud, le canyon de Capbreton est bordé par la marge Cantabrique. Peu d’études de détails
ont été menées sur cette marge : les travaux sur I'architecture sédimentaire de la marge se sont
essentiellement concentrés sur sa partie ouest, au-dela du canyon de Capbreton, afin de réaliser une
cartographie simplifiée des grand ensembles morpho-sédimentaires (Figure 40).

Dans la partie est de la marge Cantabrique, jusqu'a la hauteur du bassin d'Urumea (qui
débouche a San Sebastian, 2°0'0' W), la plate-forme est continue et peu accidentée. Elle présente
une pente douce inférieure a 0,5° jusqu'au rebord de pente situé a 200 m de profondeur. Puis, au-
dela de cette profondeur, le profil de pente de la marge est légerement convexe et présente des
valeurs de pente comprises entre 1 et 5° maximum. A I'Ouest du bassin d’'Urumea, entre les canyons
courts qui incisent la marge Cantabrique et définissent de larges interfluves, la pente présente une
seconde rupture majeure qui marque l'entrée dans le canyon de Capbreton, le début de son flanc
sud (Figure 39). La pente peut alors localement atteindre les 30°. La bathymétrie de cette seconde
rupture de pente, comprise entre 1 200 et 3 200 m, s’approfondit avec le canyon.

Sur les interfluves se développent des structures circulaires interprétées comme des figures
d'échappements de fluides ou pockmarks (Baudon et al., 2013 ; Figure 39). En particulier, sur
I'interfluve de Costarrenkala, un champ de pockmarks formants des dépressions circulaires ou
elliptiques se développe sur 150 km? (Figure 39). Les pockmarks de diamétre inférieur a 20 m sont
distribués de facon aléatoire ; ceux de diametre plus large (200-600 m) sont alignés dans des
dépressions peu profondes plongeant vers le canyon de Capbreton (Baudon et al., 2013 ; Figure 39).

Les profils sismiques qui traversent la zone présentent trois faciés sismiques majeurs (Figure
41) .

- Le premier, FS1, tres superficiel, correspond a un ou deux réflecteurs de trés forte amplitude et
de bonne continuité. Son épaisseur est de I'ordre de 0,1 s TWT soit environ 75 m (Figure 41). Ce
facies est interprété comme la couverture meuble superficielle, qui sera étudiée plus en détails
ultérieurement dans ce chapitre.

- Le deuxieme facies sismique, FS2, correspond a des réflecteurs moyennement continus et de
moyenne a forte amplitude. Son épaisseur est de l'ordre de 0,25 s TWT soit environ 200 m. Il
pourrait étre interprété comme une séquence sédimentaire continue venant combler les
géométries héritées du faciés sismique sous-jacent (Figure 41).

- Enfin, le troisieme facies, FS3, présente des réflecteurs de continuité moyenne et d'amplitude
moyenne a faible. L'épaisseur de ce faciés est de |'ordre de 150 a 200 m. Les réflecteurs de ce
facies se terminent généralement par des troncatures témoignant d’une incision par de
nombreux chenaux (Figure 41 et Figure 42) et soulignant une surface d’érosion. Dans ces
chenaux, le second facies sismique (FS2) vient en onlap sur la surface d'érosion (Figure 41 et
Figure 42).
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L'ensemble de ces trois faciés sismique a été interprété par Baudon et al. (2013) comme la
couverture sédimentaire plio-quaternaire de la marge Basco-Cantabrique. Au-dessus de la surface
d’érosion, les géométries des réflecteurs deviennent de plus en plus planes, traduisant le
comblement des géométries chenalisées et indiquant des dépbts drapants. Les paléo-chenaux sont
synchrones de I'épisode érosif identifié. lls ont ensuite été comblés par les dépots du facies sismique
2 puis 1.

Les pockmarks précédemment décrits affectent I'ensemble de cette couverture
sédimentaire, bien qu’ils ne s’initient pas tous dans le méme intervalle stratigraphique. En
profondeur, la limite d'initiation des pockmarks les plus larges est située au niveau de la surface
d’érosion : les pockmarks larges semblent s'initier au-dessus des paléo-chenaux (Figure 41). Ces
paléo-chenaux prennent naissance entre 400 et 500 m sous la surface de l'interfluve Costarrenkala.
La distribution tres vaste des pockmarks sur la marge Basco-Cantabrique suggére une origine
profonde pour les fluides initiant ces structures (Baudon et al., 2013). Ceux-ci migreraient a la faveur

des failles du front Nord-Pyrénéen et du réseau de paléo-chenaux dans les zones les plus
superficielles (Baudon et al., 2013).
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Figure 39 : A Gauche : Carte bathymétrique de l'interfluve Costarrenkala ou se mettent en place des pockmarks isolés ou
alignés. A droite : Coupe transversale de l'interfluve de Costarrenkala, généralisable a la marge Cantabrique (des
pockmarks sont présents sur I’'ensemble des interfluves de la marge).
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Figure 41 : Profil sismique a travers l'interfluve Costarrenkala (position sur la Figure 39). Les faciés sismique sont identifiés sur le profil SG99. Le facies sismique 1 est entre le fond
bathymétrique et I'horizon bleu moyen, le faciés sismique 2 descend jusqu'a I'horizon vert sapin, le faciés sismique 3 s'arréte au dernier horizon pointé, en orange.
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Figure 42 : Interprétation du profil SG93 : y sont représentés les trois faciés sismiques identifiées (le faciés 2 étant prépondérant). Une surface d’érosion est mise en évidence, soulignant
I’existence de possibles paléochenaux. Modifié d’aprés Baudon et al., 2013.
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3.4.2. La marge Aquitaine et le plateau Landais

Le canyon de Capbreton est bordé au nord par la marge Aquitaine (Figure 43). La plate-forme
aquitaine est le domaine peu profond de cette marge (<200 m d'eau). Elle présente une pente
régionale inférieure a 1°. Au-dela du rebord de pente débute le Plateau Landais. Le Plateau Landais
est hérité de l'uplift crétacé inférieur du plateau compris entre le bassin de Parentis et le bassin
Basco-Cantabrique (Ferrer et al., 2008 ; Figure 34). L'érosion associée a l'uplift n'a laissé qu'une fine
épaisseur de dépots anté-crétacé supérieur au contact du socle hercynien. Ces dépo6ts sont inclinés
vers le sud (Ferrer et al., 2008). Le Plateau Landais se construit par la suite comme un prisme
progradant, discordant sur la série du Crétacé supérieur, et enregistrant les dépbts du bassin d'avant-
pays pyrénéen du Crétacé terminal au Cénozoique (Ferrer et al., 2008). Il apparait aujourd'hui
comme un relief de 90 km par 90 km, de pente moyenne (2,7°), bordé au sud par le canyon de
Capbreton et son flanc nord tres raide, et au nord par le canyon de Cap-Ferret et son flanc sud plus
doux. Enfin, le Plateau Landais plonge doucement vers l'ouest ou il s'achéve dans le canyon de

Santander (Figure 34 et Figure 43).

T g g hﬂfﬂ‘l" o Bathymétrie (m)
W .,,_ _-_ ! a ’“Ir;& ﬁta n

.«4 100

_ | — profils Chirp
| — profil SR

Figure 43 : Carte de la marge Aquitaine avec positionnement des profils Sargass Chirp et sismique rapide utilisés, ainsi
que le profil sismique Itsr29 utilisé dans I'étude de Gonthier et al. (2006). Les cadres A, B et C réferent aux zooms de la
Figure 44.

Trois types de morphologies particulieres sont développés dans la zone la plus amont du
Plateau Landais (Figure 44, Figure 97). Elles sont détaillées ci-aprés et permettront d’apporter un
éclairage sur la dynamique sédimentaire récente dans la région du canyon de Capbreton.
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Figure 44 : Zoom sur les trois morphologies particuliéres du Plateau Landais : le glissement landais (A), le champ de
sediment waves (B), les alignements de petits pockmarks et pockmarks géants (C). Bas : Profils de sismique rapide tirés a
travers le Plateau Landais et les pockmarks géants.

Le glissement landais

Au contact avec le flanc nord du canyon de Capbreton, une large dépression de 28 km de
long par 13 km de large est présente (Figure 44A). Celle-ci est interprétée comme une cicatrice de
glissement (Gonthier et al., 2006) et sera référencée dans cette thése sous la dénomination de
glissement landais. La morphologie de ce glissement est détaillée dans I'étude de Gonthier et al.
(2006) qui met en évidence (Figure 45): 1) la dissymétrie des flancs avec un flanc est de 400 m de
haut et un flanc ouest élevé de 250 m, (2) un fond rugueux et (3) un bord dentelé composés de
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plateaux superposés au niveau de la limite nord, suggérant un glissement par phases successives.
L’age de la mise en place de la dépression est pour l'instant estimé a 100 000 ans par Gonthier et al.
(2006). Compte-tenu des dimensions de ce glissement, le volume de matériel manquant est estimé
autour de 120 km>. Compte-tenu de la morphologie de la cicatrice de glissement, dont la surface
plonge doucement vers le canyon de Capbreton, la majeure partie de ce volume a probablement été
déversée dans le canyon. L’étude des sédiments superficiels au sein de la cicatrice et au pied de celle-
ci dans le fond du canyon de Capbreton permettrait d’'amener un nouvel éclairage sur I'impact du
glissement landais sur la dynamique sédimentaire du canyon de Capbreton.

+«——sedimentary levEe?2

<+—— sediment waves

Es

major discontinuity

Figure 45 : Profil sismique Itsr29 traversant le glissement landais avec son interprétation (Gonthier et al., 2006).
Localisation en Figure 43.

Le champ de dunes du plateau Landais

Identifiées des les années 70 (Stride et al., 1969, Kenyon et al., 1978), de grandes dunes
sédimentaires sont développées entre 400 et 1 000 m de profondeur en haut de pente du plateau
aquitain (Figure 44B). Elles couvrent tout le haut de pente sur une largeur de 40-50 km (Faugeres et
al., 2000, Faugeres et al., 2002). Leur longueur d'onde est de 800 a 1600 m, leur amplitude de 20a 70
m. Elles sont interprétées comme des sediment-waves qui affectent la couverture sédimentaire plio-
guaternaire sur une épaisseur de 250-300 m (Faugeres et al., 2000, Faugéres et al., 2002). La mise en
place de ces sediment waves est complexe, liée a l'interaction de nombreux processus. Une légére
déformation gravitaire est supposée avoir généré un fond marin irrégulier, favorisant l'initiation des
sediment waves. Leur dépot et leur migration vers I'amont seraient contr6lés majoritairement par les
effets d'ondes internes et des courant de contour, en particulier le courant polaire qui traverse la
zone en remontant vers le nord (Faugeéres et al., 2002). Des dépots turbiditiques pourraient
ponctuellement venir combler les pieds de dunes (Faugéres et al., 2002). Enfin, un drapage
hémipélagique est proposé pour sceller partiellement les structures (Faugéres et al., 2000, Faugeres
et al., 2002).
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Les pockmarks

Les profils sismiques du Plateau Landais présentent les 3 mémes facies sismiques que ceux
décrits sur la marge Basco-Cantabrique: un premier facies superficiel de forte amplitude, un
deuxieme faciés d'amplitude et de continuité moyennes et enfin un troisieme facies de faible
amplitude (Figure 44 D et E). Ces trois faciés occupent ici les 0,3 s TWT supérieures, soit un peu plus
de 250 m. Cette épaisseur de sédiments est plus faible que sur la marge Basco-Cantabrique. La
couverture sédimentaire plio-quaternaire de la marge Aquitaine présente également des figures
d'échappement de fluides.

Sur le Plateau Landais, les données SARGASS ont permis de mettre en évidence de longs
trains (jusqu'a 80 km de long) de petites dépressions circulaires (Figure 44C). Ces dépressions sont
des pockmarks, distribués dans ce qui parait étre d'étroits chenaux (<300 m)(Figure 44D et E) ;
(Baudon et al., 2013). Ceux-ci s'initient a l'interface entre les deuxiéme et troisieme faciés sismiques,
comme les pockmarks de la marge Cantabrique.

Des méga-pockmarks de diametre supérieur a 1,5 km ont également été identifiés sur le
Plateau Landais, pres du rebord du canyon de Capbreton. Ces pockmarks géants présentent en leur
centre une surface convexe et semblent eux s'enraciner un plus profondément que ceux de petites
dimension (Figure 44D et E). Les données sismiques (Figure 44D) montrent un enfoncement des
strates internes qui semble indiquer que les structures résultent d'une expulsion de fluides. Pourtant,
la sismique ne met pas en évidence de voie de migration de fluides en profondeur sous ces
structures (Figure 44D et E) (Baudon et al., 2013).

4. Convergence des canyons et zone distale, de I’existence d’'un

systeme turbiditique Cap-Ferret Capbreton ?

L'activité du Canyon de Cap-Ferret a longtemps été considérée comme prévalente sur celle
du canyon de Capbreton au cours des MIS 3 a 2 (Cremer, 1983). Ceci a été établi a partir (1) de forts
taux de sédimentation sur la levée nord, (2) de la prévalence de la morphologie de la levée nord sur
le fond marin marquant une forte activité du systéme de Cap-Ferret et (3) par l'apparente
"réappropriation" des apports en provenance du sud dans la direction d'écoulement est-ouest du
systeme du Cap-Ferret. En revanche, I'activité turbiditique s’arréte dans le canyon de Cap-Ferret avec
I’élévation du niveau marin a I’'Holocéne alors qu’une activité notable persiste dans le canyon de
Capbreton, comme indiquée par les dépoéts turbiditiques en comblement de la branche est
« abandonnée » du chenal de Santander (Cremer 1983, Nely et al., 1985). La persistance de I'activité
est associée a la position de la téte du canyon proche du rivage. Aucune donnée objective ne
permettait alors de juger si 'activité turbiditique augmente sensiblement en bas niveau marin et
devient éventuellement prépondérante sur celle du systeme Cap-Ferret. Ces éléments semblent
donc indiquer des dynamiques sédimentaires différentes pour chacun de ces deux canyons en
fonction du contexte glacio-eustatique. La question qui en résulte, et qui est toujours en suspens, est
donc de savoir s’il faut considérer les deux canyons comme appartenant a un méme systéme
turbiditique malgré des régimes différents ou bien comme deux systémes turbiditiques distincts avec
une zone de dépdots distaux potentiellement commune.
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Une premiére étude de cette zone distale a par ailleurs été réalisée par Mezerais (1991).
Dans le prolongement de la mission SEAFER qui a permis l'obtention des données de la these de
Cremer (1983), la mission DEEP-SEAFER a offert I'opportunité de compléter les connaissances du
systeme turbiditique du Cap-Ferret.

En se basant sur les données de sondeur de sédiment 3,5 kHz, Mezerais (1991) et
Faugeéres et al. (1998) proposent la premiére interprétation de la zone distale du systeme (Figure 46).

Les données de la mission DEEP-SEAFER ont permis de mettre en évidence le prolongement
de la grande levée nord, des chenaux distaux associés a des levées secondaires (Figure 46).
L'interprétation de la géométrie de ces corps ainsi que des écho-facies 3,5 kHz et des profils
sismiques avait permis de conclure a un phénoméne de migration vers le sud de la levée nord, et
donc de I'ensemble de la partie profonde du systeme du Cap-Ferret. Cette migration avait été mise
en relation avec des phénomeénes auto-cycliques liés a I'accumulation préférentielle en rive droite
des dépots turbiditiques en réponse a la force de Coriolis. L'analyse morphologique proposée a
I'époque était de haute qualité mais malheureusement déconnectée de tout cadre stratigraphique, si
ce n'est l'identification de sables massifs holocénes. Elle n'apporte en tous cas pas d’élément
déterminant a la question ouverte sur I'existence d’un systéme unique Cap-Ferret Capbreton ou non.

Une étude plus récente a décrit de nombreuses structures sur la pente du bassin : sediment
waves, scours, dépots de mass flows etc. (Figure 40 ; Ercilla et al., 2008). Cette étude propose une
synthése des différents éléments morpho-architecturaux de la marge Cantabrique a partir de
données de sondeur de sédiment et de bathymétrie multifaisceaux. La répartition des données sur la
pente est relativement discontinue, les profils étant séparés de plusieurs dizaines de kilometres,
contrairement aux données Sargass, trés continues. Ainsi, si les éléments architecturaux reconnus
par Ercilla et al. (2008) sont tout a fait valides, l'interprétation pour le domaine distal reste trés
marginale.
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Figure 46 : Carte des écho-faciés 3,5 kHz de la zone distale du systéeme turbiditique Cap-Ferret Capbreton réalisée par

Mézerais (1991).
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5. Les sources de ces systemes turbiditiques depuis le Plio-

Pléistocéne

La configuration actuelle des systémes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton fait que trois
canyons sous-marins majeurs sont des sources potentielles d’apport: le canyon du Cap-Ferret, le
canyon de Capbreton et le canyon de Torrelavega (sur lequel trés peu d’éléments sont disponibles
dans la littérature). Chacun de ces trois canyons est en rapport avec un bassin versant sur le
continent qui I'alimente en particules détritiques. Afin de juger du potentiel impact respectif de
chacun de ces canyons, dans I'idée d’une approche de type source-to-sink, une synthese sur les
différents bassins versants dont ils dépendent est proposée ci-apres.

5.1. Les apports via le canyon du Cap-Ferret, plusieurs hypotheses

Le systeme du Cap-Ferret n'est plus aujourd'hui situé face a un fleuve et differe en cela des
deux autres sources citées dans ce chapitre. Ce paragraphe vise donc a faire le point sur les différents
bassins versants qui ont pu participer aux apports dans le canyon du Cap-Ferret au cours de son
évolution ou qui peuvent influencer le bilan sédimentaire dans le sud du golfe de Gascogne. Un
intérét particulier est porté au bassin de la Leyre situé au droit du canyon, mais aussi au bassin
versant actuel majeur, le bassin Garonne-Dordogne. Bien que débouchant a plus de 50 km au nord
de la téte du canyon, par I'estuaire de la Gironde, de par leur taille, ces deux fleuves ne peuvent étre
négligés dans le bilan des apports dans le sud du Golfe de Gascogne.

5.1.1. La situation actuelle
Au niveau du canyon du Cap-Ferret, la transgression flandrienne a eu pour conséquences une
migration des zones de dépots préférentielles depuis le pied de pente vers le haut de pente et une
réduction drastique des processus gravitaires (Cremer et al., 1993, Cremer et al., 1999). Les études

20ph sur des carottes

basées sur la matiere organique (Etcheber et al., 1999) ou le focusing au
d'interfaces (Schmidt et al., 2013) indiquent que les zones les plus hautes du canyon (> 500 m de
profondeur) sont actuellement des zones de by-pass pour les particules remaniées depuis la plate-
forme, mais que ces derniéres sont rapidement piégées en partie haute du canyon (500 - 1 500 m de
profondeur). Cette zone d'accumulation préférentielle, dans I'axe du canyon, peut donner lieu a
quelques décharges liées a des déstabilisations ponctuelles de pente vers les zones les plus
profondes du canyon, considérées comme inactives (Schmidt et al., 2013). La déconnexion de tout
apport direct de particules en provenance d’une source continentale majeure fait aujourd'hui du
canyon de Cap-Ferret un domaine a efficacité trés limitée concernant le transfert des particules
depuis la plate-forme vers le domaine marin profond. L'activité sédimentaire du canyon du Cap-
Ferret apparait ainsi comme inactive au cours de I'Holocéne et de la période actuelle, en

comparaison de |'activité importante du canyon du Capbreton (Mulder et al., 2012).

5.1.2. Le bassin versant Garonne - Dordogne
La cote Aquitaine est dominée par la présence des bassins versants de la Garonne et de la
Dordogne (Figure 47). Ces deux fleuves débouchent tous deux dans l'estuaire de la Gironde. Mais
alors que la Garonne draine les hauts reliefs pyrénéens, la Dordogne trouve, quant a elle, sa source
dans le Massif des Monts-Dore au coeur du Massif Central.

Le bassin versant de la Garonne couvre 53 000 km?. Le débit du fleuve est de 650 m>.s™* pour
une charge de particules en suspension de 2.2 Mt.an™ (Maneux et al., 1999). La Dordogne occupe un
bassin versant de 21 000 km? et a un débit de 350 m>.s". Sa charge en particules en suspension
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délivrée a 'océan est beaucoup plus faible que celle de la Garonne puisque mesurée a 0.35 Mt.an™
(Maneux et al., 1999). Au-dela de ces bassins, vers le nord, les petits bassins cétiers de la Charente et
de la Seudre trouvent leurs débouchés dans la baie d'Oléron. En raison de la localisation de leur
embouchure et de leur taille, ces deux derniers bassins sont considérés comme négligeables dans le
bilan sédimentaire des apports au canyon du Cap-Ferret.

I I
100|0l|0 4 100‘0“E-

--- isobathe -75 m
— isobathe -120 m
.. Glaciers (MIE)

Figure 47 : Bassin versant de la Garonne - Dordogne.

Malgré la forte charge en particules de la Garonne et de la Dordogne, actuellement peu de
sédiments sont réellement transportés a I'océan. En effet, I'estuaire de la Gironde est un important
lieu de sédimentation qui piége les particules avant I'océan. Ainsi, la Garonne et la Dordogne réunies
permettent un apport efficace a I'océan en matiéres en suspension (MES) de seulement 1.5 Mt.an™.
Les panaches turbides de la Gironde sont préférentiellement entrainés vers le nord par la circulation
générale ou ils participent a la formation des vasieres (Allen et Castaing, 1977). La dérive littorale
aquitaine transporte de 200 000 & 600 000 m® de sédiments par an le long de la cdte aquitaine (Idier
et al., 2013). Ce courant est cependant confiné le long du trait de cOte et peut difficilement apporter
du matériel a la téte du canyon de Cap-Ferret, située a 60 km du littoral. Son influence sur les apports
a la téte du canyon de Capbreton a par contre été récemment prouvé (Maziéres et al., 2014).
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La Garonne, qui débouchait au milieu des Landes au Pliocéne, n'a atteint sa position actuelle
gu'au Pléistocéne (Legigan, 1979). De méme, une paléo-Dordogne et un paléo-Lot débouchaient
alors en face de la téte du Cap-Ferret (Legigan, 1979). Au cours des glaciations pléistocénes, la
Garonne développe trois niveaux majeurs de terrasses alluviales étagées (Stange et al., 2014).
L'étude de ces paléo-terrasses a permis d'identifier grace a des niveaux morainiques I'étendue
maximum de glace (MIE) dans la paléo-vallée de la Garonne (Stange et al., 2014). Datés par des
surfaces d'exposition au '°Be, le MIE s'est développé au cours du MIS 4 ; une ré-avancée glaciaire
datée du MIS 2 est quant a elle présente quelques kilometres en amont du MIE dans la paléo-vallée
de la Garonne (Stange et al.,, 2014). Le profil d'érosion non-uniforme de la Garonne montre
également un léger uplift du bassin d'avant-pays pyrénéen au cours du Quaternaire a l'origine de la
migration de la Garonne vers |'Est (Stange et al., 2014).

5.1.3. Le bassin versant de la Leyre
Le bassin de la Leyre couvre prés de 2 000 km? et est situé face au canyon de Cap-Ferret. Le
débit de la Leyre est de 18,8 m’s™ mais les apports sédimentaires de la Leyre n'arrivent
qu'indirectement a I'océan puisque son delta se situe au sud-est du bassin d'Arcachon. Si |'activité
actuelle de la Leyre n'a vraisemblablement plus d'impact sur le canyon, du fait de la présence du
bassin d'Arcachon, son activité plus ancienne aurait pu en faire une source d'apport importante pour
le canyon.

Les reconstructions des paléo-vallées de la Leyre et de la Gironde semblent indiquer des
orientations et des évolutions similaires (Fenies et al., 2010) qui pourraient avoir influencé le canyon
du Cap-Ferret. La vallée incisée de la Leyre s'est initiée au cours du Pléistocene, durant le dernier
cycle glacio-eustatique (Féniés et Lericolais, 2005). Le creusement s'est déroulé de fagon synchrone a
la derniére baisse du niveau marin, entre 120 000 et 18 000 ans et une phase de comblement s'est
mise en place lors de la remontée du niveau marin, de 18 000 ans a |'Actuel (Fénies et Lericolais,
2005).

Une cartographie de I'épaisseur de sédiments meubles sur la marge Aquitaine (carte
isopaque) est réalisée par Bellec (2003 ; Figure 48). Cette carte met en évidence de fortes épaisseurs
sédimentaires face aux débouchés des fleuves: elles sont interprétées comme des dépots
deltaiques. La carte des isopaques révele également une zone dépourvue de sédiments meubles au
niveau de la rupture de pente de la marge Aquitaine : elle est interprétée comme un substratum
rocheux. Les modélisations du trait de c6te au LGM de Torngqvist et al. (2006) montrent la présence
d'fles au large de I'emplacement actuel de I'estuaire de la Gironde (Figure 49).
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Figure 48 : Isopaques de la couverture sédimentaire superficielle de la marge nord-aquitaine (Bellec, 2003). Les fortes
accumulations notés (1), (2) et (3) sont interprétés par Bellec (2003) comme des " accumulations aux débouchés de
paléo-fleuves".

LGM G
sea level S
o

-

=9

o

a

g

48°N L
g

L

(=

Bay of Biscay

4°w

Figure 49 : Modélisation du trait de cote nord-atlantique frangais (Tornqvist et al., 2006) mettant en évidence la présence
d’iles au large, a hauteur de 'actuel estuaire de la Garonne.
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5.2. Le bassin versant de I'Adour, lien historique avec le canyon de

Capbreton

Le bassin versant de I'Adour s'étend sur prés de 15 500 km? dans le Sud-Ouest de la France,
occupant ainsi I'extrémité occidentale des Pyrénées francaises. Parmi les affluents majeurs du fleuve
Adour se trouvent, du nord au sud, les rivieres de la Midouze, les Luys, les Gaves de Pau et d'Oloron,
et la Nive. L'Adour trouve sa source au col du Tourmalet a 2115 m d’altitude pour s’écouler ensuite
sur 325 km. L'embouchure actuelle de I'estuaire est localisée a Bayonne (43°30N 1°30W).

Une ancienne embouchure a Vieux Boucau correspond aujourd'hui a un petit canal, le
Boucarot. Celui-ci, long de 1 km tout au plus, est relié au lac d'Hossegor (1 km?), lui-méme séparé de
la cOte par un systeme de dunes éoliennes, et débouche au droit de la téte du canyon de Capbreton.

5.2.1. Hydrologie
Des stations hydrologiques sont installées dans les bassins versants de I'Adour et de la
Garonne depuis le début du XX° siécle. L’Adour présente des fluctuations hydroclimatiques
importantes comme de grandes variabilités interannuelles de débit et des cycles décennaux de
périodes séches ou humides (Probst et Tardy, 1985). Le volume d’eau total annuel est estimé a

5 600 millions de m®.an™ avec un débit annuel moyen de 90 m*.s™ (E.P.T.B., 2003).

Figure 50 : La crue de février 1952 a Aire-sur-I'Adour, image d'archive (Oustalet, 2012).
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Figure 51 : Baréges dévastée par la crue de mai 2013 (Dard, 2013).

A Dax, le débit moyen de '’Adour est de 82 m>.s™ et peut atteindre 1240 m>.s™ durant les
brefs épisodes de crue (E.P.T.B., 2003). Au niveau de Bayonne, au débouché du fleuve, apres la
réunion avec les Gaves de Pau, d'Oléron et la Nive, le débit moyen est de 360 m>.s' et de 2 000 m®s*
lors des brefs épisodes de crue (Maneux et al., 1999). Le plan de prévention des risques inondations
(PPRI) prescrit par arrété préfectoral du 17 juin 1997 définit la crue du 2 février 1952 comme crue de
référence pour le Bassin de I'Adour. Le niveau de I'eau a alors atteint 5,45 m a Aire-sur-Adour (Figure
50) et 6,50 m a Dax (Aquadoc, 2006, Oustalet, 2012). Bien que connue comme la crue du siécle, ce
phénoméne n'atteindra pas les proportions record enregistrées en 1770, en partie grace aux
aménagements des berges qui ont eu lieu depuis. Récemment, de fortes précipitations se sont
abattues sur les Pyrénées et son piémont les 30 et 31 mai 2013, soit 80 a 100 mm en 48 h. Ces pluies
ont fait déborder les rivieres du bassin de I'Adour, comme le Gave de Pau dont la puissance de la
crue a bloqué I'accés a la vallée pendant plusieurs jours (Figure 51).

Le fleuve Adour est considéré depuis longtemps comme la source principale de sédiments
pour le canyon de Capbreton (Nesteroff et al., 1968). Les flux de matieres en suspensions (MES) de
I'Adour sont estimés a 0,25 Mt.an™ (Maneux et al., 1997). Considérant qu'une partie des MES
sédimente dans I'estuaire, I'apport réel a I'océan est estimé comme inférieur 3 0.25 Mt.an™ (Maneux
et al., 1997). L'Adour est un fleuve avec peu d'apports sédimentaires en comparaison d'autres
fleuves francais tel que la Garonne (2,2 Mt.an™). Il n'en est pas moins trés réactif, avec de fortes
crues décennales et/ou centennales. Son réseau hydrographique, court mais avec un fort dénivelé,
est ainsi régulierement soumis a des épisodes de crue en régime torrentiel qui remodelent la
morphologie des vallées (Figure 51).
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5.2.2. Contexte géologique
Géologie du bassin de I'Adour

Le bassin versant de I'Adour occupe une position qui recoupe la chaine pyrénéenne et son
piémont. Cette zonation va au-dela de simples criteres morphostructuraux puisque chacun des
domaines présente ses propres caractéristiques géologiques. Sans entrer dans le détail de la géologie
des Pyrénées et du Bassin Aquitain, la description des formations a I'affleurement, donc soumises a
I'érosion par les eaux météoriques, de chacun de ses domaines est un préalable nécessaire a cette
étude.

Deux ensembles géologiques distincts, chaines et piémonts, sont aisément identifiables sur la
carte des lithologies simplifiées du B.R.G.M. (2013) dont un extrait concernant le bassin versant de
I'Adour est illustré en Figure 52 :

1. Le premier ensemble est constitué des roches fortement déformées de la chaine
pyrénéenne occupant les hauts reliefs au sud du bassin. Au niveau du bassin versant de I'Adour, ces
roches sont majoritairement des grés (2 885 km?) et des calcaires (2 100 km?2) datant du Crétacé. Les
granites et autres roches ignées représentent moins de 4 % de la surface du bassin (575 km?2).

2. Le second ensemble, le bassin d’avant-pays pyrénéen, occupe les deux tiers nord du bassin
versant et s’étend a travers les reliefs peu marqués de la plaine de Pau. Les roches affleurantes sont
des argiles (5 965 km?) et des sables (3 875 km?) majoritairement tertiaires ainsi que des colluvions.
La limite nord du bassin correspond a I'amorce d’une grande étendue sableuse orientée NE-SW au-
dela de la rive droite de la Midouze : il s’agit de la formation des sables des Landes (Sitzia, 2014).

Les roches carbonatées représentent ainsi 13,6 % de la surface drainée dans le Bassin de
I'Adour ; les roches silicoclastiques 82,6 %, les roches ignées les 3,8 % restants. 63 % du bassin sont
occupés par les dépots silicoclastiques du bassin d'avant-pays. L'apport en particules détritiques
carbonatées issues des formations carbonatées a la source du systéeme serait dépendant du régime
climatique et notamment favorisé par une augmentation de la pluviosité activant I'érosion et le
transport sédimentaire.

La glaciation pyrénéenne

L'évolution de la glaciation pyrénéenne est encore soumise a débat (voir chapitre 2-3). Un
consensus émerge malgré tout pour déterminer une extension maximale de cette calotte il y a plus
de 30 000 ans (Garcia-Ruiz et al., 2003, Gonzalez-Sampériz et al., 2006, Pallas et al., 2006, Garcia-Ruiz
etal., 2010, Moreno et al., 2010, Pallas et al., 2010, Moreno et al., 2012, Serrano et al., 2012, Garcia-
Ruiz et al., 2013, Jiménez-Sanchez et al., 2013, Serrano et al., 2013). Cartographiée par les travaux de
Calvet et al. (2004, 2011) et de Delmas (2009), I'extension de glace du dernier maximum glaciaire
impacte les sommets du bassin versant de I’Adour mais n’atteint pas I'extension maximale connue au
cours du MIS 3. La cartographie de la glaciation établit que les vallées de I'Adour, des Gaves de Pau et
d'Oloron sont englacées au cours de ces périodes, méme si les glaciers ont des stades d’avancées
différents (Figure 53). Le régime de ces rivieres a di en étre alors fortement impacté. Lors de la
déglaciation, les eaux de fonte ont probablement favorisé une hausse du régime fluviatile et du
transport sédimentaire associé en direction du Golfe de Gascogne et donc du canyon de Capbreton.
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Figure 52 : Lithologie simplifiée des roches a I'affleurement dans le bassin de I'Adour,
B.R.G.M. (2013) avec, dans le tiers sud, des formations gréseuses et carbonatées
dominantes a l'affleurement, et dans les deux-tiers nord, des formations argilo-
sableuses dominantes.
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Figure 53 : Etendue maximale de la calotte pyrénéenne au cours du Wiirm, d'aprés
Calvet et al. (2011) et Delmas (2009). Cette extension maximale de glace montre que
I'amont du bassin versant de I’Adour est concerné par les épisodes de glaciations dans
les Pyrénées, dont les produits de fonte sont évacués vers I’aval du bassin versant. Les
isobathes 75 et 120 encadrent la position du rivage.
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Evolution du trait de céte

Le niveau marin global atteint son niveau minimum (-120 m) il y a 18 ka (Siddall et al., 2006).
Les cotes francaises atlantiques et de la Manche n'ont pas présenté des réponses uniformes au
changement de niveau marin depuis le LGM, en particulier a I'Holocéne (Lambeck, 1997). En
modélisant le forcage eustatique induits par les contributions rigides, la charge de glace et la charge
d'eau le long des cotes atlantiques francaises, Lambeck (1997) montre que la réponse glacio-hydro-
isostatique marquée par I'évolution du trait de cOte au niveau de Biarritz est moindre que celle au
niveau de Calais. Il y a 18 ka, le niveau marin relatif a Calais était de -95 m alors qu’il était de -75 m a
Biarritz (Figure 54). La reconstruction de I'extension du plateau continental lors de cette phase
maximale de bas niveau marin semble indiquer que la téte du Canyon de Capbreton était connectée
directement au réseau hydrographique, tant dans une hypothéese de variation du niveau marin
réduite que maximale (Figure 53). Le trait de cOte était alors situé entre 60 km et 40 km au large de
sa position actuelle.
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Figure 54 : Gauche : Courbes de variations du niveau marin en 4 sites distincts le long des cotes atlantiques francgaises
d'aprés (Lambeck, 1997). Droite : Paléo-littoral et paléo-bathymétrie du Golfe de Gascogne a 18 000 ans (Lambeck, 1997).
Les courbes de niveaux sont espacées de 25 m entre 100 m d'altitude et 200 de profondeur.

5.3. Les bassins versants de la marge Cantabrique : alimentation des

canyons de Capbreton et de Torrelavega

Située sur la marge Nord-lbérique, la chaine Cantabrique est un prolongement vers I'ouest du
domaine pyrénéen. C'est dans cette chaine que les bassins versants cotiers basco-cantabriques
prennent leurs sources entre quelques centaines de metres et 1 800 m d'altitude (voir Figure 55 et
Tableau 1 pour plus de détails). La marge Basco-Cantabrique est composée d'une trentaine de petits
bassins versants dont la surface varie de 40 a 4 500 km? (Tableau 1).

La réunion de ces bassins couvre une surface totale de 18 900 km? soit une surface
supérieure au bassin versant de I'Adour (15 400 km?2). lls représentent donc une source
potentiellement majeure de sédiments pour la partie sud du Golfe de Gascogne, en particulier pour
le canyon de Capbreton. L'étude généraliste réalisée par Milliman et Syvitski (1992) indique que la
contribution des petits fleuves cétiers au bilan de masse global ne doit pas étre négligée, ce qui rend
importante la prise en compte des bassins basco-cantabriques dans ce travail.
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Figure 55 : Physiographie des bassins versants basco-cantabriques. La limite de bas niveau marin a -120 m met en évidence la proximité de la téte des canyons au trait de cote lors de lors
du LGM. L'extension des glaciers wiirmiens dans les monts cantabriques est reportée d'aprés Serrano et al. (2013).
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5.3.1 Hydrologie

Le bassin versant de la Nivelle, le plus oriental de tous les bassins versants cantabriques, a
fait I'objet d'une étude détaillée dont les résultats ont permis d'extrapoler des valeurs moyennes
pour I'ensemble des bassins versants basco-cantabriques (Maneux et al., 1999). Ce fleuve a un débit
annuel moyen de 6,4 m>s? et un flux annuel moyen de particules en suspension (MES) de
17 000 t.an™ (Maneux et al., 1999). Par extrapolation, le flux annuel moyen de MES pour I'ensemble
des bassins versants cantabriques est estimé & 1.9 Mt.an-". Ceci est cohérant avec une estimation de
1,57 Mt.an* réalisée précédemment par Snoussi et al. (1989).

Des estimations des flux de MES pour un certain nombre de bassins de la c6te basque entre
Bayonne et Bilbao sont cependant présentées dans une étude de Jouanneau et al. (2008). Cette
étude montre de facon explicite (Figure 56) que I'Adour n'est pas un contributeur majeur en termes
d'apport de particules solides au Golfe de Gascogne mais se situe plutét dans une moyenne haute en
comparaison des bassins cotiers basques.
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Figure 56 : Cartographie des sédiments du plateau cantabrique associée aux apports particulaires en suspension des
principaux fleuves cétiers. Le bassin de I’Adour y apparait comme un bassin versant certes significatif mais pas dominant
d’aprés Jouanneau et al. (2008).
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Figure 57 : Lithologie des roches a I'affleurement dans les bassins versants cantabriques (I.G.M.E., 2013).

5.3.2. Contexte géologique
Le plateau continental nord-ibérique est situé a I'aval d'une c6te montagneuse a nombreuses
rias. De nombreux canyons sous-marins l'incisent, certains comme le canyon de Llanes l'incisent plus
profondément arrivant a quelques kilomeétres du trait de céte a 5 km (Figure 55).

La trentaine de petits bassins versants cotiers assurant I'apport en sédiments de ce plateau
continental (Figure 55) drainent deux grands ensembles distincts (Figure 57) :

1. La partie la plus orientale de la cote cantabrique, du bassin versant de Bidasoa au bassin
versant de Nansa, correspond majoritairement a des formations d'age crétacé. Ces formations sont
dominées par les lithologies calcaires et dolomitique (I.G.M.E., 2013). Les dép6ts du Crétacé inférieur
sont dominés par des facies carbonatés néritiques, ceux du Crétacé supérieur par des calcaires et des
flyschs (B.R.G.M. et al., 1976). Les dépots de I'Eocéne-Paléocéne ne sont présents a |'affleurement
gu'a I'Est de Santander et correspondant aux séries gréseuses et de calcaires détritiques du synclinal
de Bilbao (B.R.G.M., 2013, I.G.M.E., 2013 ; Figure 57).

2. Plus a l'ouest, le domaine cotier des Asturies est dominé par des formations anté-
mésozoiques qui ne se prolongent pas au-dela de quelques centaines de metres du trait de cote
(B.R.G.M. et al., 1976). Cette zone est dominée a l'affleurement par des conglomérats et des
quartzites (Figure 57).

Le plateau continental cantabrique présente une structure en horsts et grabens, héritée de
I'activité tardi-hercynienne de la péninsule Ibérique, beaucoup plus irréguliére que le plateau Landais
et la marge Aquitaine. Les horsts forment des reliefs quasiment dépourvus de sédiments meubles ou
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les formations crétacées affleurent. Les grabens sont dominés par un remplissage tertiaire. En
particulier, au large de San Sebastian, le plateau continental est plus large (> 20 km) et présente alors
un prisme progradant de dépots du Néogene et du Pléistocéne. Cette zone apparait comme plus
favorable a l'accumulation de sédiments meubles (B.R.G.M. et al., 1976). Ceci est confirmé par
I'étude de Jouanneau et al. (2008) qui établit que la sédimentation fine sur les c6tes basques est
limitée a la zone la plus interne a I'est du golfe de Gascogne (Figure 56). Un drapage riche en boue de
plus de 7 métres d'épaisseur s'y développe présentant des taux de sédimentation pouvant atteindre
0,5 cm.an-' (Jouanneau et al., 2008). D'apres ces auteurs, ce drapage est donc présent depuis 1,4 ka
en admettant que le taux de sédimentation soit constant.

Actuellement, en contexte de haut niveau marin, les canyons ou vallées incisées de la marge
Cantabrique sont déconnectés de tout apport sédimentaire direct, exception faite probablement des
canyons de Llanes et Lastres (Figure 40 et Figure 55). En considérant le trait de c6te au LGM (entre -
120 et -75 m), la majorité des tétes de canyons se retrouvent directement connectées aux fleuves
cotiers cantabriques. Compte-tenu du fait que certains de ces bassins présentent actuellement des
flux de MES comparables a celui du bassin de I'Adour (Figure 56), il apparait alors que la contribution
des apports cOtiers cantabriques au systeme Cap Ferret et plus globalement dans le Golfe de
Gascogne au cours du dernier épisode glaciaire ne doit nullement étre sous-estimée.

L'étendue de la glaciation wiirmienne dans les monts cantabriques semble limitée. Seuls les
Pics de I'Europe présentent des traces de moraines (Serrano et al., 2012, Serrano et al., 2013). Des
glaciers s'étendaient dans la partie amont des bassins versants de Sella et de Deva (Figure 55), ou
dominent a I'affleurement dolomies et conglomérats (Figure 57). De par la position de ces glaciers,
les eaux de fontes ont été drainées en direction du canyon de Llanes. De méme, les zones de la Sierra
de Pefia Sagra, de Campoo, de Valdecebollas et des montagnes de la Pas ont connu un englacement
au cours du MIS 2. Ces glaciers ont affectés les bassins versants des Escuedo et de Saja (Figure 55) ou
les calcaires et dolomies dominent a I'affleurement. Enfin les glaciers de la chaine de la Pas,
d'extension limitée, ont affecté les bassins versants des Ason et Agliera ou les dolomies dominent
(Figure 57 et Figure 55). La présence de ces glaciers a probablement di influencer les débits des
fleuves cotiers cantabriques.

Les bassins versants de la marge Cantabrique apparaissent donc non pas comme une source
complémentaire du bassin versant de I'"Adour mais bien comme une source équivalente en termes
d'apport sédimentaire au Golfe de Gascogne. L'une comme l'autre sont liées aux chaines de
montagnes de I'orogéne pyrénéen et ont drainé le matériel de fonte de leurs glaciers. Ce sont des
systémes courts dont les bassins versants sont relativement proches des tétes de canyons. Ces deux
sources se distinguent pourtant par deux critéres principaux : (1) leur répartition, I'Adour étant une
source ponctuelle alors que les fleuves cotiers cantabriques sont des sources multiples réparties le
long du trait de cote, et (2) la morphologie des canyons associés, I'Adour étant relié plus ou moins
directement au canyon de Capbreton dont la téte est en connexion avec la cote depuis le LGM alors
que les courts et rectilignes canyons cantabriques en semblent déconnectés en haut niveau marin.
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Tableau 1 : Caractéristiques des bassins versants basco-cantabriques (Confederacion-Hidrografica-del-Cantabrico, 2013).

Nom Superficie  Longueur du Altitude Lieu de la source Décharge Lieu du
(Km2) fleuve (km) de la (m*.s™) débouché
source
(m)
Nivelle 219 45 520 Urdaubi 6.4 Saint Jean de
Luz
Rio Bidasoa 675 66 710 Erratzu 24.7 Bahia de
Txingudi
Rio Urumea 248 45 1136 Puerto de Ezkurra 9.9 San Sebastian
Rio Oria 791 79 1260 Sierra de Aizkorri 25.7 Orio
Rio Urola 311 59 1528 Monte Aitgorri 8.0 Zumaya
Rio Deba 473 58 - Mont d'Elgea 134 Deba
Rio Artibai 95 25 1000 Montagne de Oiz 2.5 -
Rio Oka 156 17 - - 3.6 Urdaibai
Nervion - 1637 72 1000 Sierra Salbada 9.6 Bilbao
Ibaizabal
Rio Barbadun 109 - - - - -
Rio Agiiera 131 21 600 Estribaciones del - Ria de Orinion
Burgueno
Rio Ason 627 44 680 Portillo del Ason 16.7 Colindres
Rio Miera 384 41 1230 Portillo de 0.0 Ria de Cubas
Lunada
Rio Pas 585 57 1200 Castro Valnera 18.1
Rio Saja 948 67 1700 Sierra del Cordel 12.1 Ria de
Ribadesella
Rio del 100 20 516 Sierra del Escudo 1.2 San Vicente de
Escuedo de Cabuerniga la Barquera
Rio Nansa 389 46 1800 Pena Labra 0.0 Ria de Tina
Menor
Rio Deva 1085 64 1100 Fuente Dé 334 Ria Tina Major
Rio Bedon o 122 23 - Sierra de Cuera 3.04 San Antolin
Las Cabras
Rio Sella 1163 66 1100 Fuente del 18.1 -
infierno
Rio de 146 - - - - -
Villaviciosa
Rio Espana 64 - - - - -
Rio Nalon 4449 138 1443 Fuente La Nalona 55.2 Ria de Pravia
Rio Uncin 39 - - - - -
Rio Esqueiro 44 - - - - -
Rio Esva 426 67 - Loma de Sariego 10.7 -
Rio Negro 82 20 120 El sellon = Luarca
Rio Navia 2299 159 1100 Pedrafita do - Navia
Cebreiro
Rio Eo 939 92 850 Baleira 20.1 Ria de Ribadeo
Rio Porcia 133 - 20 Sierra de la Bobia - Playa de Porcia
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Ce chapitre vise a présenter I'ensemble des données qui ont été utilisées au cours de ce travail de
thése. La totalité des données analysées provient de la mission d’acquisition Sargass (Juillet 2010).
Ce chapitre présente également les protocoles d’étude de ces données en s’attardant sur les
données de prélevement in-situ dont I’analyse a représenté la majeure partie du temps d’étude et
d’analyse.



Chapitre 4 : Matériel et Méthodes

1. Données disponibles

Les données utilisées dans cette étude regroupent des données acoustiques (bathymétrie et
imagerie multifaisceaux, sondeur de sédiment, sismique) et sédimentologiques (carottes
sédimentaires) acquises lors de la mission SARGASS (Juillet 2010) par I'Université de Bordeaux a bord
du N/O "Pourquoi Pas ?" (Figure 58). Des données bathymétriques complémentaires issues de
campagnes antérieures (Itsas 1 a 5-1998-2002, ZEE 1-1992, ZEE 3-1997, DeepSeafer-1986, Sedifan-
1997) ont également été intégrées a la base de données acoustiques (Tableau 2). La compilation de
ces données permet de couvrir une superficie de 100 000 km? dans le sud du Golfe de Gascogne.

Tableau 2 : Récapitulatif des principales campagnes dont les données sont utilisées dans cette étude.

Mission Année Institutio Localisation Carottes Données Sondeur Sismique
n multifais- de multitraces
ceaux sédiment
ZEE 1 1992 IFREMER Marge celtique et - ° - -
Armoricaine
ZEE 3 1997 IFREMER  Systéme turbiditique - ° - -
Armoricain
ITSAS 1-5 1998- EPOC- Marge Aquitaine - ° - -
2002 Univ. Gouf de Capbreton
Bordeaux
DeepSeafer 1986 IFREMER Cap-Ferret °
Sedifan 1997 IFREMER Systeme Celtique - ° - -
SARGASS 2010 EPOC- Canyon de ° ° ° °
Univ. Capbreton
Bordeaux Golfe de Gascogne
sud

Toutes les carottes prélevées au cours de la mission SARGASS l'ont été grace au carottier a
piston Calypso. Les informations concernant la localisation des 17 carottes SARGASS analysées dans
cette étude sont présentées dans le Tableau 3. Les informations concernant la carotte MD95-2002,
prélevée sur la terrasse Meriazdeck, sur la marge Nord-Gascogne, et utilisée comme référence pour
cette étude y sont aussi reportées (voir les travaux de S. Zaragosi, 2001 pour plus de détails). Ce
travail de thése inclus I'analyse sédimentologique de I'ensemble des carottes SARGASS, réalisée a
['Université de Bordeaux, laboratoire EPOC.

Tableau 3 : Caractéristiques des carottes utilisées dans cette étude.

Carotte Latitude Longitude Profondeur Longueur Site
(m) (m)

PP10-03 43.5865 N -2.2765 W 484 10.40 Marge Cantabrique
PP10-04 43.5857 N -2.2810 W 529 14.45 Marge Cantabrique
PP10-05 43.6558 N -2.2202 W 1579 18.00 Terrasses de Capbreton
PP10-06 43.6634 N -2.2230 W 1625 18.26 Terrasses de Capbreton
PP10-07 43.6772 N -2.2282 W 1472 0.00 Terrasses de Capbreton
PP10-08 43.6680 N -2.2247 W 1683 0.48 Thalweg de Capbreton
PP10-09 43.6234 N -1.7127 W 624 17.07 Terrasses de Capbreton
PP10-10 43.6325 N -1.7203 W 656 7.79 Terrasses de Capbreton
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PP10-11 43.6289 N -1.7271 W 653 0.69 Terrasses de Capbreton
PP10-12 43.8363 N -2.1231'W 699 18.09 Terrasses de Capbreton
PP10-13 43.8425N -2.1213 W 574 17.27 Cicatrice de glissement
PP10-14 43.8523 N -2.1188 W 477 9.74 Cicatrice de glissement
PP10-15 43.8588 N -2.1496 W 420 3.48 Cicatrice de glissement
PP10-16 43.8911 N -2.5262' W 1096 5.08 Plateau Landais
PP10-17 43.9819 N -3.23.37 W 2280 17.93 Plateau Landais
PP10-18 44.1954 N -3.5017 W 3648 8.84 Chenal de Santander
PP10-19 44.7868 N -3.6061 W 3643 18.56 Levée Nord
MD95-2002 47°27,12" 08°32,03' 2174 30 Terrasse Meriazdeck

2. Données acoustiques

2.1. Données multifaisceaux

Les sondeurs multifaisceaux permettent I'exploration des fonds marins en fournissant une
cartographie précise des reliefs sous-marins (bathymeétrie) et des images de la réflectivité du fond
(imagerie). Ces données permettent une étude détaillée de la morphologie du fond marin.
L'acquisition se fait selon la méthode dite des "faisceaux croisés". Un éventail de faisceaux sonores
est émis parallelement a la trajectoire du navire. La réception se fait selon un étroit faisceau dans le
plan transversal au navire. La surface couverte au sol au croisement de ces faisceaux, dite pastille
insonifiée, a une largeur équivalente a 5 a 7 fois la hauteur d'eau. Le temps de propagation de I'onde
(trajet aller-retour) fournit l'information bathymétrique tandis que I'amplitude du signal réfléchi
fournit I'information de réflectivité. Les travaux d'Unterseh (1999) ont montré la complexité de
I'interprétation de l'imagerie. Ainsi, une calibration par prélevements du fond est le plus souvent
nécessaire pour confirmer toute interprétation.

Durant la mission SARGASS, l'acquisition bathymétrique par sondeur multifaisceaux a été
réalisée avec le sondeur Reson 7150. Durant la reconnaissance des zones distales profondes, le
sondeur multifaisceaux Reson 7150 a été utilisé en mode 12 kHz. L'espacement des profils est de 10
km et l'acquisition s'est déroulée a une vitesse moyenne de 9,5 nds. En seconde partie de mission, le
sondeur Reson 7150 a été utilisé en mode 24 kHz en raison de profondeurs inférieures a 3 500 m. Le
sondeur multifaisceaux Reson 7111 (100 kHz) a été utilisé ponctuellement pour les quelques profils
recoupant le haut de pente. Au total, une couverture bathymétrique par données de sondeur
multifaisceaux de prés de 39 000 km? a été acquise au cours de la campagne afin de couvrir
entierement le canyon de Capbreton et les dép6ts distaux des systemes turbiditiques du Cap-Ferret
et Capbreton (Figure 58). Grace a des conditions météorologiques favorables, la qualité des données
est bonne. Les données acquises durant un épisode de mer agitée de quelques heures sont a peine
plus bruitées avant traitement. Cet épisode a plus affecté la qualité des données d'imagerie que celle
des données bathymétriques.
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Figure 58 : Carte générale des données acquises durant la mission SARGASS et utilisées durant cette thése. Les points noirs représentant les 17 carottes prélevées lors de la campagne. Les
données bathymétriques issues de campagnes précédentes sont en dégradé de bleu, celles de la mission Sargass dans un dégradé rouge a bleu.
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L'ensemble de ces données a été traité a l'aide du logiciel Caraibes (CARtographie Appliquée
a I'lmagerie et la BathymétriE des Sonars et sondeurs multifaisceaux) del'lFREMER afin de leur
appliquer des corrections de célérité, de marée, de biais et d’optimiser le filtrage des sondes. Le
maillage permet ensuite de former des MNT pour la visualisation des cartes bathymétriques et
d'imagerie sonar. Le travail de traitement conjoint de V. Hanquiez et M. Cremer (EPOC) permet de
disposer de MNT a plusieurs pas de résolution, avec une maille mimimum de 10 m pour les parties
hautes du canyon et de 40 m pour les parties profondes.

L'exploitation des données bathymétriques et d'imagerie a été réalisée grace au logiciel
ArcGis (ESRI). Les données de bathymétrie ont ainsi pu étre retravaillées (cartes de pente,
d'ombrage). L'étude morpho-bathymétrique détaillée du canyon de Capbreton (voir Chapitre 5)
proposée dans ce travail s’appuie sur les différents outils d’analyse de surface et 3D proposés dans
ArcGIS (réalisation de profils bathymétriques, calcul de surface, de volume, d'écoulements). De
méme, une étude morpho-bathymétrique détaillée est réalisée dans la zone de confluence ou se
rejoignent les canyons du Cap-Ferret et de Capbreton et plus en aval au niveau de la zone de
transition chenal-lobe (CLTZ) du systeme turbiditique du Cap-Ferret (voir Chapitre 6). Celle-ci est
couplée a une analyse du fond marin par segmentation d’'imagerie.

2.2.Sondeur de sédiments CHIRP

Le sondeur de sédiment monofaisceau a incidence verticale CHIRP permet de caractériser les
propriétés acoustiques des sédiments superficiels. La fréquence d'acquisition, modulable, est
comprise entre 1,8 et 5,3 kHz. A ces fréquences, la pénétration du signal dans le sédiment peut étre
tres variable (de 0 a 150 m) en fonction de la nature du fond. La résolution verticale (décimétrique a
métrique) est tres bonne. C'est pourquoi ce type d'acquisition acoustique est aussi nommé sismique
trés haute résolution. Apres acquisition, les données CHIRP ont subi un traitement automatisé a
I'aide du logiciel Subop (SUb-BOttom Profiler) de I'IFREMER. Les profils de sondeur de sédiments
CHIRP peuvent par la suite étre corrélés aux carottes. La mise en relation des profils CHIRP avec les
carottes sédimentaires, celles-ci étant repositionnées a I'échelle sur les profils pour les calibrer,
permet de suivre régionalement les lithologies identifiées localement.

Les données sont interprétées en termes de faciés (ou écho-faciés). Ces écho-faciés sont
définis en fonction de I'amplitude du signal (forte ou faible), de sa pénétration (pénétrant ou sourd),
de la géométrie des réflecteurs sous-jacents (lités ou hyperboliques) et de leur continuité (Damuth,
1977, 1980). Localement, ces écho-faciés peuvent étre directement interprétés en termes de nature
des dép6bts superficiels et de processus de dépot (Damuth, 1977, 1980). De fagon générale, dans les
environnements turbiditiques profonds, un écho-facies de tres forte amplitude et de continuité
moyenne peut caractériser des dépots trés grossiers (typique des chenaux), un écho-facies
d'amplitude moyenne a faible et de trés bonne continuité caractérise des dépots plus fin (cas des
levées sédimentaires), et enfin des écho-facies transparents a semi-transparents peuvent
caractériser des dépots en masse ou liés a des glissements (Damuth, 1977, 1980 ; Loncke et al.,
2009). Toutefois, il faut prendre garde a I'impact d'une topographie trop marquée qui peut aisément
perturber le signal : 'onde émise se réfléchissant dans toutes les directions de I'espace sur les pentes
abruptes, le signal enregistré est de mauvaise qualité et les profils concernés ne présentent alors que
de larges hyperboles ne reflétant aucune morphologie réelle.
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L'étude proposée dans ce manuscrit repose en grande partie sur une cartographie des
échofaciés de I'ensemble de la zone couverte par la mission Sargass, soit le canyon de Capbreton, la
zone de confluence et la CLTZ du systéme turbiditique du Cap-Ferret Capbreton. Une phase
préliminaire d’identification des différents échofacies existants sur la zone d’étude (18 au total) a
précédé leur cartographie a proprement parler. Cette carte des échofacies est par la suite couplée a
la carte de segmentation d’'imagerie et aux analyses morpho-bathymétriques pour proposer une
synthése de ces données sous la forme d’'un modéle dynamique de dépot (voir chapitre 6).

2.3. Données sismiques

La sismique haute résolution est un dispositif acoustique qui pénéetre plus profondément
dans les dépots et permet de connaitre I'architecture globale d'une zone. En effet, les variations du
sédiment en profondeur (nature, compaction, porosité...) vont délimiter différents milieux définis par
leur impédance acoustique (densité * vitesse). Au contact entre ces milieux, du fait de leur contraste
d'impédance, l'onde acoustique se réfléchit sur une interface, interprétable en termes
stratigraphiques et/ou structuraux. Le dispositif d'acquisition se compose d'émetteurs et de
récepteurs tractés par le navire, parallelement a sa course.

Lors de la mission SARGASS, I'acquisition sismique s'est faite a une vitesse de 9,5 nds. Le
dispositif d'émission était composé de 2 canons a air de 45 et 105 m® tirant a une cadence de 10 s.
Une flite numérique 24 traces immergée a 6 m assurait la réception. Du fait de conditions
météorologiques favorables, I'acquisition a été continue et I'ensemble des données est de bonne
qualité. L'épisode de mer agitée n'a que faiblement altéré les données puisque |'agitation de la mer a
été compensée par la réduction de la vitesse d'acquisition. Le traitement préliminaire des données a
été réalisé a bord (sommation des traces et migration a vitesse constante de 1 500 m/s) par H. Gillet.

2.4. Données SAR/Pasisar

Le SAR (Systeme Acoustique Remorqué) permet de tracter prés du fond divers outils
d'acquisition pour une étude a trés fine échelle de la nature et de la structure géologique des fonds
marins par grande profondeurs (200 a 6 000 m). Dans le cadre de la mission SARGASS, au cours de 6
plongées, le SAR a permis de déployer :

- un sondeur de sédiments 3,5 kHz couplé a un sondeur latéral qui ont procuré des données a
haute résolution du fond du canyon de Capbreton. Ces données sont assez bruitées en raison de la
morphologie assez accidentée du fond du canyon de Capbreton, en particulier pour les profils
proches du thalweg. Elles permettent néanmoins une reconnaissance de I'architecture fine du centre
du canyon.

- le systeme d'acquisition acoustique Pasisar. Il s'agit d'un dispositif d'acquisition de sismique
Trés Haute Résolution (THR) prés du fond. L'émetteur est tracté en surface (Figure 59). Lors de la
mission SARGASS, en fonction de la profondeur d'eau maximale atteinte par les profils, le dispositif
d'acquisition était soit un sparker (petit fond jusqu'a 150 m d'eau) soit deux grappes de mini Gl-gun
de 35 m® (grande profondeur). Le dispositif de réception est composé d'une fliite monotrace tractée
a environ 100 m au-dessus du fond. Bien que perturbées par les mouvements propres de la flGte liée
au SAR, ces données apportent un important gain d'information sur la structuration des dépots
présents sur les bordures du Canyon de Capbreton.
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Figure 59 : Schéma d'acquisition de I'outil Pasisar (IFREMER, 2010).

Les données SAR/Pasisar ont essentiellement été utilisées dans cette étude pour apporter un
complément d’information a I'analyse de la dynamique de dépot a I'origine des actuelles terrasses
qui bordent le canyon de Capbreton (voir Chapitre 5 Note 1).

3. Les données de pénétrométrie

Le pénétrometre Penfeld est un appareil de mesures géotechniques permettant de mesurer
les propriétés physiques des sédiments. Le socle de l'instrument est posé sur le fond. Une pointe
CPTU est progressivement déroulée et introduite dans le sédiment. Cette pointe permet de mesurer
3 parametres principaux : la résistance a la pointe gc, le frottement latéral fs et la pression
interstitielle différentielle Du. 4 plongées ont eu lieu lors de la campagne SARGASS sur différents sites
(pockmarks et glissement landais entre autres). Les données ont été analysées et synthétisées par
D. Leynaud (EPOC). Dans la présente étude, seules les mesures de la plongée 2 sur les terrasses du
Capbreton sont utilisées. Les points de mesures sont référencés dans le Tableau 4 et sont
sensiblement identiques aux carottes prélevées sur ce site (PP10-05 a 10-08). Cinq des six points de
mesures montrant des pénétrations entre 5,62 m dans le thalweg et 30 m sur les terrasses ont fait
I'objet des préléevements par carottage.

Tableau 4 : Récapitulatif des mesures Penfeld utilisées dans cette étude, mesurées dans la zone de carottage des
terrasses aval du Canyon de Capbreton.

N° site Latitude Longitude Profondeur Pénétration Localisation Carotte
(m) (m) correspondante

PEN-02- 43,6558687 -2,220143 1581 30 Terrasse PP10-05
05 basse

Pen-02- 43,6595914 -2,2216199 1596 25 Terrasse -
04 intermédiaire

PEN-02- 43,6633795 -2,2229371 1625 29,96 Terrasse PP10-06
03 intermédiaire

PEN-02- 43,6680088 -2,2247137 1682 5,62 Centre du PP10-08
02 thalweg

PEN-02- 43,6772672 -2,2281781 1474 30 Terrasse PP10-07
01 haute

PEN-02- 43,6668635 -2,2243312 1678 6,82 Bord du -
07 thalweg
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Comme pour les données SAR/Pasisar auxquelles elles sont couplées, les données de
pénétrométrie ont apporté un complément d’information a I'analyse de la dynamique de dépét a
I'origine des actuelles terrasses qui bordent le canyon de Capbreton (voir Chapitre 5 Note 1).

4. Les données sédimentologiques
Le protocole classique d'étude des sédiments en laboratoire suit, selon un ordre précis,
différentes étapes décrites dans les paragraphes suivants.

4.1. Photographie et description

La photographie et la description des carottes correspondent a |'étape dite de « I'ouverture
des carottes ». Cette étape essentielle permet d'avoir une premiere lecture synthétique de la carotte
et de reconnaitre les principales structures identifiables a I'eeil nu (variations granulométriques,
changements de couleur, lamines...). A partir de ces informations, il est possible de régler le pas de
mesure pour les analyses physiques, décider d'un éventuel échantillonnage de pas régulier pour
I'analyse de la granularité et réaliser un premier log de la carotte.

Lors de l'ouverture, les carottes, précédemment découpées en troncon d'un meétre, sont
photographiées avec un appareil numérique. L'assemblage des clichés est réalisé a I'aide du logiciel
Photoshop.

Lors de cette these, il a été procédé a I'ouverture de I'ensemble des 17carottes prélevées lors
de la mission Sargass, soit plus de 185 m de prélevements sédimentaires. Cette premiere vue
d’ensemble des échantillons disponibles a permis une pré-sélection des carottes a traiter en priorité.
Celles-ci ont été choisies en fonction de la qualité du prélevement (longueur de la carotte, absence
de pistonnage et variations évidentes de faciés sédimentaires notamment) et de leur lien avec les
objectifs de cette these.

4.2. Parametres physiques
Deux méthodes de mesures non destructives sont utilisées immédiatement apres
I'ouverture.

Colorimétrie

Les carottes SARGASS ont été analysées par spectrocolorimétrie, avec un pas régulier de 1
cm et un capteur de 5 mm de diametre (Spectrocolorimétre Minolta). La colorimétrie est mesurée
selon la représentation CIE Lab (ou L*a*b), charte établie en 1976 par la Commission Internationale
de I'Eclairage (CIE) ou le parametre L* représente la clarté, la luminosité du sédiment, le parametre
a* mesure les variations de couleurs selon un axe rouge-vert, le paramétre b* selon un axe jaune-
bleu (Figure 60).

Les sédiments superficiels présentent des variations de teintes en fonction par exemple de
leur oxydation ou de leur teneur en carbonates ou en matiére organique. La diagénese entraine
également une pigmentation tres sombre des sulfures, qui soulignent alors la bioturbation ou les
structures dynamiques mais bruitent I'évolution graduelle de la colorimétrie. Ce parameétre procure
donc une information sur la composition du sédiment
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La susceptibilité magnétique

Dans le Golfe de Gascogne, la susceptibilité magnétique se révele particulierement utile pour
la détection des niveaux d’Heinrich (Grousset et al., 1993, Grousset et al., 2000, Sanchez Goiii et
Harrison, 2010). De ce fait, ce parameétre constitue régionalement un excellent outil stratigraphique.

La mesure de la susceptibilité magnétique est réalisée a partir d'un capteur MS2E
(Bartington) avec un pas de 1 cm. Il s'agit d'une mesure sensible aux conditions environnementales, il
est donc impératif de réduire la présence de métaux aux abords du trongcon mesuré et de s'assurer
que la carotte est a température ambiante, comme le capteur, afin de ne pas perturber les résultats.

La colorimétrie comme la susceptibilité magnétique ont été mesurés sur I'ensemble des
185 m de prélevement Sargass au cours de ce travail de these. Ces analyses préliminaires ont été
utilisées en complément de la description pour procéder a la pré-sélection des carottes a traiter en
priorité. Elles ont permis de mettre en évidence de grandes tendances dans certaines carottes : ceci a
permis d’affiner les pas de mesure pour les analyses suivantes (granulométrie et fluorescence-X
notamment). La susceptibilité magnétique s’est également révélée utile pour identifier des carottes a
fort potentiel pour établir un cadre chronostratigraphique a I'étude.

Blanc L*=100%

Moir L=0

Figure 60 : Echelle colorimétrique L*a*b*.

4.3. Radiographie rX, Scopix

La radiographie rX est une méthode non destructive permettant la visualisation de
I'organisation interne des sédiments. Ce complément d'information a la description visuelle permet
d'identifier la structuration des dépots et I'importance de la bioturbation. Ainsi, il s'agit d'un outil
puissant pour l'identification des processus de dépots des sédiments.

Le systeme d'imagerie Scopix utilisé, alliant radioscopie classique et traitement d'images a
été développé a I'Université de Bordeaux (Migeon et al., 1999). Afin d'optimiser la résolution et
d'homogénéiser la réponse rX, l'acquisition se fait a partir de plaquettes de sédiments d'l cm
d'épaisseur extraites des demi-sections, prélevées dans des supports en U d'aluminium.
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Egalement réalisée sur I'ensemble des 185 m de carottes Sargass au cours de cette these,
cette méthode d’analyse a permis de cibler les carottes potentiellement les plus utiles pour I'analyse
de la dynamique sédimentaire du canyon de Capbreton.

4.4. Granulométrie

Les mesures de la taille de grains ont été effectuées grace a un granulometre a diffraction
laser Malvern Supersizer S. Le granulometre mesure par diffraction laser des particules comprises
entre 0,05 et 878,67 um. Les prélevements pour la granulométrie ont été effectués selon trois
méthodes :

- systématique, pour les carottes les plus uniformes selon un pas de 5 ou 10 cm,

- détaillée a haute résolution (millimétrique a décimétrique), pour I'étude des séquences de dépots
particuliéres mises en évidences par radioscopie rX.

- et un préléevement a la base de chaque séquence pour les carottes en présentant de tres
nombreuses. En particulier, pour les carottes PP10-05 et PP10-06 présentant une longue succession
de séquences sédimentaires, des prélevements ont été réalisés a la base d'une séquence sur 2 (soit
une trentaine de mesures par trongon). Les séquences pluricentimétriques échantillonnées pour la
réalisation de lames-minces ont donné lieu a des analyses granulométriques fines selon un pas de
prélevement de 2 mm (Figure 62).

Les parameétres granulométriques présentés dans cette étude sont présentés soit sous la
forme de médiane dans le cas de granularité unimodale, soit sous la forme de courbes gaussiennes
pour illustrer des variations de granularité dans des séquences sédimentaires particulieres (Figure
62). La proportion en sédiments fins et grossiers ainsi que leur éventuel granoclassement sont
déterminants dans l'identification des agents de transports des sédiments et de la dynamique de
dépodt des séquences sédimentaires.

Dans cette étude, les parameétres granulométriques sont présentés sous différents formats selon
I'utilisation qui en est faite :

- La médiane est utilisée pour montrer une tendance générale dans une carotte de granularité
unimodale,

- une « cartographie » de la granularité peut également étre réalisée pour montrer la tendance
générale de la carotte et mettre en évidence des variations ponctuelles. Cette représentation est peu
courante : il ne s’agit pas d’une représentation statistique comme pour la médiane, mais d’'une
représentation quantitative de chaque classe granulométrique mesurée pour un échantillon (Figure
61),

- les courbes gaussiennes sont utilisées pour illustrer des variations de granularité particuliére au sein
de séquences sédimentaires précises (Figure 62).
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Cartographie de
la granulométrie

%

10

15

| I I | | |
0,2 1 4 16 63 250
taille des grains (pm)

18 m

Figure 61 : Exemple de cartographie de la granularité (carotte PP10-09). Pour chaque échantillon analysé (ici tous
les 5 cm), la proportion de grains de chaque classe granulométrique est reportée a la quantité totale de grains (%). La
profondeur du préléevement dans la carotte est représentée en ordonnée et les variations colorimétriques de la ligne
associées indiquent le pourcentage de représentation de la classe granulométrique représentée en abscisse. Sur cette
exemple, I'axe rouge-orangé entre 4 et 16 um indique que ces classes granulométriques que les plus fortes proportions
sont présentes : la carotte contient des sédiments a mode granulométrique dominant silto-argileux. Ponctuellement,
I'intensité de couleur se déplace vers des classes plus élevées comme a 980 cm : cela met en évidence un niveau de
sables fins.
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4.5. Lames minces

Pour pouvoir observer le sédiment a I'échelle du grain et obtenir des informations sur la
fabriqgue sédimentaire, des lames-minces ont ponctuellement été réalisées dans les carottes
sédimentaires. Afin de pouvoir réaliser des lames-minces dans les sédiments marins, une technique
d'induration spécifique a été mise au point au laboratoire EPOC de I'Université de Bordeaux (Zaragosi
et al., 2006). Les sédiments sont lyophilisés par échange eau-acétone puis sont indurés par une
résine polymere. Les lames-minces produites a partir de ces sédiments indurés permettent une
analyse fine au microscope des dépdts sédimentaires et de leurs processus de dépots (Figure 62).

Dans cette étude, les lames minces ont été réalisées dans les carottes prélevées sur les
terrasses bordant le thalweg de Capbreton. Ces lames minces ont ainsi été réalisées pour analyser la
dynamique sédimentaire de ces terrasses.
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Figure 62 : Lame mince et radiographie rX d'une séquence turbiditique fine typique des terrasses du Canyon de
Capbreton (carotte PP10-06). Les tirets représentent les points échantillonnés pour des analyses granulométriques.
Celles-ci montrent une répartition bimodale de la granularité a la base des séquences turbiditiques qui évolue
progressivement vers une répartition unimodale au sommet des séquences.

4.6. Géochimie élémentaire, XRF

La spectrométrie par fluorescence-X (ou XRF pour X-ray fluorescence) permet une analyse
géochimique non destructive des éléments majeurs (Si, Al, Ca...) et mineurs (Ti, Zr, Sr...) des
sédiments d'une carotte. Les résultats, donnés en nombre de coups, dépendent de I'énergie
incidente. Seules les variations des rapports entre éléments sont souvent utilisées mais les résultats
peuvent faire I'objet d'une calibration par mesures indépendantes. Cette technique a récemment été
développée pour I'étude des carottes sédimentaires (Richter et al., 2006).
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Les mesures XRF des carottes de cette étude ont été réalisées sur un banc Cortex de
Aavatech avec un pas d'analyse de 1 cm. Ce pas a été choisi car il permet une analyse fine tout en
limitant le temps d'acquisition. Le capteur utilisé mesure 1 cm?, la carotte est donc entiérement
couverte avec un pas de 1 cm. En domaine clastique, la comparaison des éléments de la fraction
silicoclastique (Al, Ti, Fe, etc.) et de ceux de la faction biogénique calcaire (Ca, Sr, etc.) permet
d'identifier les périodes de forts apports terrigénes dans les océans profonds (St-Onge et al., 2007).
Ainsi, cette étude utilise le rapport Ti/Ca afin de repérer d'éventuels apports terrigénes majeurs. Le
rapport Si/Al a aussi été utilisé afin de suivre les variations de granularité et 'origine des grains (St-
Onge et al., 2007). A la base des turbidites, deux rapports sont particulierement intéressants. Les pics
de Ca dans un rapport Ca/Fe peuvent permettre de distinguer les bases de turbidites riches en
foraminiferes ou en débris coquillers des intervalles plus terrigenes a base riche en quartz. Le rapport
Zr/Rb permet de tracer a la base des turbidites un enrichissement relatif de minéraux résistants a
I'érosion, tel que le quartz qui assimile aisément du Zr dans sa maille élémentaire (Rothwell et al.,
2006).

Dans cette étude, les données de fluorescence-X sont utilisées dans I'analyse a fine échelle
des séquences turbiditiques identifiées par carottage dans le domaine confiné du canyon de
Capbreton et sur la levée nord du chenal de Cap-Ferret.

4.7. Stratigraphie et corrélation de carottes

Du fait des différents sites de carottages de la mission SARGASS (domaine confiné du canyon,
levée sédimentaire, pentes continentales...), les taux de sédimentation des carottes présentées dans
cette étude sont tres variables. Différentes méthodes stratigraphiques ont donc dii étre employées.

Radioéléments

Des mesures par gamma ray de Plomb 210 en excés (**°Pb,,) et de Thorium 228 ont été
réalisées dans les premiers meétres de 3 carottes par S. Schmidt (Schmidt et al., 2009). Ces mesures
visent a préciser I'age des sédiments superficiels dans les carottes situées sur les terrasses du canyon
de Capbreton. Les profils d'activité du *'°Pb,, ont été utilisés pour estimer les taux de sédimentation
(cm.an™) selon un modeéle CIC (Constant Initial Concentration ; (Schmidt et al., 2009).

Stratigraphie

Afin de préciser la stratigraphie de différentes carottes, des comptages des foraminiféres
planctoniques ont été réalisés sur différentes carottes au cours de cette thése avec 'aide de L.
Rossignol et M. Peral. Les pas d’échantillonnage ont été adaptés en fonction des contextes de
prélevements et de I'abondance en faune des carottes; ils sont précisés au cas par cas dans le
chapitre 5. Deux méthodes ont été utilisées :

- Soit un comptage en assemblage total : toutes les especes de foraminiféres planctoniques sont
identifiées et comptées. Cette méthode a été appliquée sur les carottes PP10-07 et PP10-14.

- Soit, se basant sur les travaux de Caralp (1971) et Caralp et al. (1974) qui montrent des
variations du sens d’enroulements des Neogloboquadrina pachyderma en fonction des périodes
climatiques froide ou tempéré, la stratigraphie est basée sur un comptage N. pachyderma (s.)
versus toutes les autres espéces (sans distinction). Des abondances relatives en
N. pachyderma (s.) supérieures a 95% marquent alors les périodes froides (voir Figure 32 pour la
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charte stratigraphie et la Note 1 pour le protocole plus détaillé). Ce proxy a été appliqué sur les
carottes 10-17, PP10-18 et PP10-19.

Datation **C

La datation radiocarbone basée sur I'activité radiologique du carbone 14 (*'C) est un outil
indispensable a [I'établissement d'un cadre chronostratigraphique des sédiments marins d'dge
inférieur a environ 40 000 ans. Cette méthode permet de calculer un age absolu de I'échantillon
analysé.

En domaine terrestre, il est admis que les organismes vivants ont une teneur en **C identique
a celle du gaz atmosphérique, considérée constante depuis 40 000 ans. A la mort de I'organisme, le
¢ qu'il contient se désintégre selon la loi de décroissance radioactive. La mesure de I'activité de **C
restante dans l'organisme permet d'obtenir directement I'age de I'organisme en milieu continental.
En milieu marin, une correction doit étre appliquée du fait du délai d'incorporation du carbone
atmosphérique dans les eaux marines et des circulations d'eaux profondes. Cette correction est
appelée "effet réservoir" et est fixée a 400 dans I'Atlantique Nord (Bard et al., 1988) bien que lors
d'évenements climatiques rapides, cette correction puisse étre supérieure a 1000 ans (Waelbroeck et
al., 2001).

Pour étre comparés avec des données continentales, les ages radiocarbones (**C ka BP)
doivent étre calibrés pour étre exprimés en age calendaire (cal. yr. BP, Before Present). L'dge
calendaire correspond a un age en années réelles avec pour base I'an 1950, considéré comme le
présent. Pour les ages inférieurs a 30 000 ans, la calibration des dates de cette étude a été réalisée
grace au logiciel Calib 6.1 et de I'équation Marine 09 (Stuiver et Reimer, 1993). Pour les ages
supérieurs a 30 000 ans, les dates ont été calibrées a I'aide de polyn6mes de Bard (Bard, 1998, Bard
et al., 2004).

Les datations utilisées dans cette étude ont été réalisées sur des échantillons de
foraminiferes planctoniques prélevés au cours de cette thése dans la fraction >150 um issue de
dépdts hémipélagiques. Le poids minimal d'un échantillon pour analyse est de 10 mg, soit environ 3
000 individus. Lorsque la quantité de foraminiferes le permettait, les dates ont été réalisées sur des
échantillons monospécifiques. Du fait de la pauvreté en foraminiferes de nombreuses carottes
SARGASS, les échantillons sont le plus souvent un mélange de plusieurs espéces de foraminiféres
(bulk). Pour les carottes composées majoritairement de dépdts turbiditiques, I'utilisation des images
rX a permis de réaliser un échantillonnage réfléchi, positionné avec soin afin d'éviter les zones
remaniées. Enfin, pour une carotte extrémement pauvre en foraminiféeres (PP10-05), une date a été
réalisée sur des coquilles de bivalves.

Au total, 28 datations ont été réalisées dans le cadre du projet Artémis au Laboratoire de
Mesure du Carbone 14 de Saclay (France) par spectrométrie de masse par accélérateur (AMS :
Accelerator Mass Spectrometry). Celles-ci, ainsi que les datations utilisées au cours de I'étude
provenant de travaux antérieurs, sont présentées dans le tableau suivant (Tableau 5). Selon la zone
de prélevement, ces datations ont permis d’établir un cadre chronostratigraphique a cette étude ou
d’identifier la fréquence de certains événements gravitaires récurrents dans le canyon de Capbreton.
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Discussion sur la validité des modeéles d'dge

Les modéles d'age des carottes PP10-17 et PP10-04 ont été construit a partir de dates 'C et
de corrélations avec la carotte de référence MD95-2002. Les tentatives de corrélation
stratigraphiques de ces carottes a partir des différents parameétres analysés (microfaune,
susceptibilité magnétiques, XRF...) ont révélé des faiblesses dans les modeéles d'age dont il est

nécessaire de faire état avant d'aller plus avant dans I'analyse des taux de sédimentation.

L'utilisation des polynémes pour le calcul des modeéles d'age implique un biais par rapport
aux différents points de calage identifiés dans une carotte, malgré des coefficients de corrélation
fiables (R%> 0,95). Par exemple, le modéle d'dge de la carotte PP10-17 implique des ages légérement
sous-estimés pour H1 par rapport aux dates *C réalisées, et surestimées pour la période du LGM .

Ce paragraphe est également I'occasion de présenter un erratum vis-a-vis du modele d'age
proposé dans la Note 1 pour la carotte PP10-04. Celui-ci avait alors été proposé selon une régression
polyndémiale utilisant un polynéme d'ordre 5 qui offrait alors la meilleure corrélation pour la période
0-20 ka. Les travaux sur la période 20-40 ka ont montré que ce polyndme ne convenait pas puisqu'il
générait une inversion de la courbe du temps entre 23 et 26 ka. Il lui est donc préféré aujourd'hui un
polyndme d'ordre 3 (R2>0,95). Ce polyndme entraine une sous-estimation des ages sur la période 0-
20 ka, une surestimation sur la période 20-40 ka.

Conscient de ces aléas, les taux de sédimentation proposés dans la suite de ce travail ont été
calculés a partir des points de calage identifiés ou I'erreur est connue (de I'ordre de 30 a 50 ans sur
une date **C par exemple). Les modéles d'age sont utilisés comme tendance moyenne.

Tableau 5 : Compilation des datations radiocarbones utilisées dans le cadre de cette étude. Le détails des calibration des
ages fournis dans cette étude sont détaillées dans le texte ci-dessus (Grousset et al., 2000, Zaragosi et al., 2001, Zaragosi
et al., 2001, Zaragosi et al., 2006).

Carottes Prof. Age Age Matériel Référence Origine
(cm)  radiocarbon calendai laboratoire
e non re (cal.
corrigé de yr. BP)
I'age
réservoir
(14C ka BP)
PP10-04 220 3635 3526 Bulk foram. PI. SacA 31198 Cette étude
PP10-05 337 875 496 Bulk foram. PI. SacA 24473 Cette étude
PP10-05 641 1265 815 Bulk foram. PI. SacA 24474 Cette étude
PP10-05 1168 2015 1572 Débris coquillés SacA 29313 Cette étude
PP10-07 220 2050 1623 Bulk foram. PI. SacA 29590 Cette étude
PP10-07 380 2615 2306 Bulk foram. PI. SacA 26975 Cette étude
PP10-07 720 4265 4376 Bulk foram. PI. SacA 26976 Cette étude
PP10-07 1050 5660 6056 Bulk foram. PI. SacA 26977 Cette étude
PP10-07 1180 6490 6990 Bulk foram. PI. SacA 29591 Cette étude
PP10-07 1537 8705 9392 Bulk foram. PI. SacA 26978 Cette étude
PP10-07 1730 8900 9543 Bulk foram. PI. SacA 29592 Cette étude
PP10-07 1980 9270 10137 Bulk foram. PI. SacA 29593 Cette étude
PP10-09 210 5200 5563 Bulk foram. PI. SacA 29435 Cette étude
PP10-09 595 3015 2777 Bulk foram. PI. SacA 29585 Cette étude
PP10-09 1090 4615 4831 Bulk foram. PI. SacA 29586 Cette étude
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PP10-09
PP10-14
PP10-14
PP10-17
PP10-17
PP10-17
PP10-17
PP10-17
PP10-18
PP10-18
PP10-19

PP10-19
PP10-19
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002
MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

MD95-2002

1610
140
720

30

50

80
160
410
450
740
165

289
810

140
240
420
454
463
510
550

580

869

875

1,320

1,340

1,390

1,424

1,453

1,464

1,534

1,610

5390
6845
13140
4245
7055
11660
15210
20380
11505
13030
12855

14040
15100
1,660+70
9,080+90
10,790+100
13,330+130
13,800+110
4,020+120
4,170+130
14,430+70

14.410+200

14,900+£70

14,880+160

18,450+90

19,030+100

20,220+80

19,840+60

20,030+80

20,200+80

21,850+70

24,010+250
25,420+230

5772
6845
13140
4355
7537
13169
17966
23853
11505
13030
14479

16794
17869
1,624
10,329
12,809
15,798
16,426
16,709
16,897
17,327

17.332

18,241

18,224

22,062

22,514

24,690

23,777

23,984

24,174

25,734

28,222
29,830

Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.
N. pachyderma S
N. pachyderma S
N. pachyderma S
Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.
Bulk foram. PI.

N. pachyderma S
N. pachyderma S
G. Bulloides
G. Bulloides
N. pachyderma s.
N. pachydermas.
N. pachydermas.
N. pachyderma s.
N. pachydermas.
N. pachydermas.

N. pachydermas.
N. pachydermas.
N. pachydermas.

G. Bulloides

G. Bulloides

G. Bulloides
N. pachyderma s.
N. pachyderma s.
N. pachyderma s.
N. pachyderma s.

N. pachyderma s.
N. pachydermas.

SacA 29587
SacA 31193
SacA 31194
SacA 24470
SacA 24471

SacA 24472
SacA 31197
SacA 31195
SacA 31196
SacA 29588

SacA 29589
SacA 29436
LSCE-99360
LSCE-99361
LSCE-99362
LSCE-99363
LSCE-99364
LSCE-99365
LSCE-99366

Artemis-
003242
Beta-
141702
Artemis-
003243
Artemis-
003244
Artemis-
003245
Artemis-
003246
Artemis-
003247
Beta-
123696
Beta-
123698
Beta-
123699
Beta-
123697
Beta-99367

Beta-99368

Cette étude
Cette étude
Cette étude
Cette étude
Cette étude
Cette étude
Cette étude
Cette étude
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Chapitre 5 : Le systeme turbiditique de Capbreton

Jusqu’a présent, aucune mission océanographique ni aucun travail scientifique n’avait étudié
le systéme turbiditique de Capbreton dans sa globalité. Les travaux antérieurs se concentraient sur la
téte (Nesteroff, 1968 ; Mazieres et al., 2014) ou les 90 premiers kilometres (Cirac et al., 2001 ;
Mulder et al., 2001, Mulder et al., 2004 ; Gaudin et al., 2006 ; Mulder et al., 2012) du canyon de
Capbreton. La mission Sargass (Juillet 2010) est ainsi la premiére campagne océanographique a
permettre une reconnaissance compléte du canyon de Capbreton dans son ensemble, y compris du
canyon de Santander, son prolongement vers le Nord (Figure 63). La premiére partie de ce chapitre
se concentre donc sur cet objet géologique majeur du Golfe de Gascogne qu’est le canyon sous-
marin de Capbreton-Santander. Pour en offrir une étude compléte, les données géophysiques de
sub-surface (bathymétrie haute résolution et sondeur de sédiment CHIRP) sont couplées a des
données in-situ (prélevement par carottage et mesures par pénétrometre Penfeld) afin de proposer
une étude morphologique du canyon de Capbreton-Santander et de caractériser sa dynamique
sédimentaire.

L'étude d’un systéme turbiditique ne peut étre exempte d’'une remise en perspective du
systeme a I’échelle des marges continentales. La particularité du canyon de Capbreton est qu’il
n’incise pas une seule marge continentale mais se trouve a la jonction entre deux marges
continentales perpendiculaires : la marge Aquitaine, et son prolongement le plateau Landais, et la
marge Cantabrique (Figure 63). Les deuxiéme et troisieme parties de ce chapitre sont donc
consacrées respectivement a chacune de ses marges qui matérialisent les bordures du canyon de
Capbreton. Dans chaque chapitre, I'accent est mis sur deux éléments morphologiques clefs pouvant
aider a comprendre la dynamique du canyon de Capbreton. La bordure nord du canyon de Capbreton
est donc abordée par I'étude du plateau Landais et du glissement Landais qui s’y trouve. La bordure
sud est abordée par I'étude des courts canyons cantabriques qui I'incisent et de I'interfluve majeur
gu’ils délimitent, I'interfluve Costarrenkala. Le protocole d’étude est similaire a celui de la premiére
partie : I'étude morphologique de I'objet géologique sert de préambule a la caractérisation de la
dynamique sédimentaire locale.

Enfin, en guise de préambule a I'ensemble de ce chapitre, et pour fournir un cadre de
référence a I'étude, il est ici proposé une cartographie des échofacies identifiés par sondeurs de
sédiments (Figure 64). Le sondeur de sédiments révele par des changements de faciés acoustiques,
appelés écho-facies, des variations de lithologie ou d'architecture dans les sédiments meubles
superficiels. L'analyse détaillée des données CHIRP a permis d'identifier sept écho-facies types au
niveau du systéme turbiditique de Capbreton. Ces sept écho-facies se répartissent en trois
catégories (Figure 65) : les écho-facies lités (type 1), hyperboliques (type Il) et sourd (type lll). lls se
distinguent les uns des autres sur des critéeres de continuité des réflecteurs, d'amplitude et de
pénétration du signal et de présence ou d’absence d'hyperboles. Leur cartographie montre bien une
distinction entre des écho-faciés présents dans I'axe du canyon et d’autres en périphérie, sur les
bordures du canyon de Capbreton. Si cela n’est pas surprenant, cela justifie néanmoins I'approche
choisie dans ce chapitre de se concentrer sur le canyon mais de ne pas négliger son environnement.
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Figure 63 : Carte générale de la région du canyon de Capbreton avec report de la toponymie utilisée au cours de cette
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de sondeur de sédiments CHIRP.
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Figure 65 : Cartographie des écho-faciés de la région du canyon de Capbreton avec report des profils CHIRP présentés précédemment.
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1. Le canyon de Capbreton et son prolongement, le canyon de

Santander

Longeant la marge Cantabrique, et suivant I'héritage structural du front Nord-Pyrénéen, le
canyon de Capbreton et son thalweg sinueux s'étendent d'Est en Ouest sur 270 km (distance
curviligne) avant de brutalement s’orienter vers le Nord pour se prolonger de 75 km dans le canyon
de Santander (Figure 63). Le canyon de Santander, orienté sud-nord, prend place dans une zone de
transfert du front Nord-Pyrénéen (Roca et al., 2011), c'est-a-dire un couloir décrochant qui perturbe
le cours linéaire du front Nord-Pyrénéen (Figure 24). L’association de ces deux canyons constituent le
premier élément architectural, soit le canyon sous-marin, du systeme turbiditique de Capbreton.

1.1. Morphologie récente du canyon de Capbreton-Santander
Les études réalisées sur la morphologie et la dynamique de la téte du canyon de Capbreton
ont montré la morphologie en amphithéatre ouvert vers la cote de cette téte nommée « gouf », le
rétrécissement en un goulet étroit du gouf permettant l'initiation du thalweg de Capbreton et le
remaniement continu et rapide par I'érosion des bords du gouf (Cirac et al., 2001 ; Maziéres et al.,
2014).

Afin de documenter I’évolution morphologique amont-aval du canyon de Capbreton (ou
plutét de I'ensemble canyon de Capbreton-Santander) au-dela de ce gouf, cing coupes
bathymétriques transverses aux canyons, une cartographie des terrasses bordant le thalweg et la
mesure de la sinuosité du thalweg sont réalisées. A partir de ces données, I'évolution amont-aval du
canyon de Capbreton est abordée selon trois éléments morphologiques : les flancs du canyon, ses
terrasses et son thalweg.

Les flancs du canyon de Capbreton et ceux du canyon de Santander

Le flanc droit (en rive droite) du canyon de Capbreton correspond a la bordure sud du
plateau Landais. Le rebord du plateau Landais est continu a I'exception de la présence d’une cicatrice
de glissement majeure (le glissement Landais, voir plus loin dans ce chapitre). Ce rebord n’est pas
rectiligne mais légerement sinueux (sinuosité 1,2), suggérant de larges méandres (Figure 66). La
rupture de pente vers le canyon est nette et la pente moyenne est raide. La pente du flanc droit est
de en plus forte avec I'approfondissement du canyon, bien que la valeur de pente puisse localement
baisser (comme a 90 km de la téte du canyon, par exemple), impactée par la présence de terrasses
étagées (Figure 66). Enfin, le dénivelé du flanc droit est croissant avec I"approfondissement du
canyon, allant de quelques centaines de meétres dans I'amont du canyon a plus de 1 000 métres en
aval (Figure 66 et Tableau 6).

Le flanc gauche (en rive gauche) du canyon de Capbreton correspond a la marge
Cantabrique. Le rebord de la marge Cantabrique est incisé de nombreux canyons courts (voir plus
loin dans ce chapitre). La particularité de la marge cantabrique est de présenter deux ruptures de
pente : la premiére marque la fin du plateau continental (200 m de profondeur d’eau), la seconde
I’entrée dans le canyon de Capbreton a proprement parlé, constituant ainsi son flanc gauche (Figure
39). La pente du flanc gauche varie entre 13 et 19°, bien que localement elle puisse chuter a moins
de 10° lorsque de larges terrasses étagées sont développées (comme a 150 km de la téte du canyon,
Figure 66). Enfin le dénivelé du flanc gauche est croissant avec I'approfondissement du canyon, allant
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de quelques centaines de metres dans I'amont du canyon a plus de 1 500 metres en aval (Figure 66
et Tableau 6).

Les deux flancs du canyon de Capbreton ne sont donc pas parfaitement symétriques : le flanc
droit est moins pentu, moins élevé mais plus continu alors que le flanc gauche a une pente moyenne
plus forte, est plus long mais est recoupé par de nombreuses incisions. Malgré cette dissymétrie, ils
conférent au canyon une morphologie en V, pouvant localement s’adoucir du fait de terrasses
étagées. L'ouverture du canyon est large de 5000 m a 30 km de la téte du canyon, de pres de 12 000
a 150 km de la téte (Tableau 6). La morphologie en V s’évase donc avec I'approfondissement du
canyon de Capbreton (Figure 66). Sur les profils de sondeur de sédiments CHRIP, I'échofaciés des
flancs du canyon est directement dépendant de cette morphologie abrupte et étroite et présente en
conséquence des hyperboles de pente tres larges (écho-facies 11.2 ; Figure 64 et Figure 65).

Dans le canyon de Santander, les flancs droit et gauche sont nettement moins élevés que
dans le canyon de Capbreton, 510 m et 745 m respectivement, et nettement moins pentus, 2,7° et
3,4° respectivement (Figure 69). Ces faibles valeurs de pente sont dues a une morphologie
particuliére des flancs qui s’amortissent en de larges terrasses légerement bombée dénommées ci-
aprées « talus ». Ces talus conférent une morphologie en U évasé au canyon de Santander, large de
plus de 23 000 m. llIs se terminent par une rupture de pente qui amorce de petits dénivelés de 100 a
200 m de haut et d’une dizaine de degrés de pente. Ces dénivelés délimitent un « cours majeur » en
forme de U au fond duquel se trouve le thalweg (Figure 67).

Le canyon de Capbreton a une morphologie étroite et profonde, le canyon de Santander une
morphologie large et évasée. Ainsi, bien qu’il existe une continuité entre les deux canyons, ceux-ci
présentent des morphologies bien distinctes. Ces différences traduisent I'atténuation progressive de
la morphologie du canyon et de I'encaissement du thalweg.

Tableau 6 : Récapitulatif des parameétres mesurés sur les flancs des canyons de Capbreton et Santander.

Distance a la Flanc Nord Flanc Sud
Largeur .
du canyon téte de
(m) Capbreton Dénivelé (m) Pente (°) Dénivelé (m) Pente (°)
(km)

5008 30 645 11,8 637 18,4
CB-90 9718 90 790 9,0 1100 13,0
CB-120 9435 120 1039 11,5 1179 15,3
11912 150 1038 20,6 1504 9,3
23205 200 510 2,7 745 3,4
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Figure 66 : Haut : Profils bathymétriques transversaux des canyons de Capbreton et Santander avec mesure de la pente
des flancs droit et gauche. Bas : Carte bathymétrique avec report traits de coupe. Les coupes CB sont transverses au
canyon de Capbreton, la coupe CBS a celui de Santander ; les chiffres associés représentent I'éloignement en kilométres

entre la téte du canyon de Capbreton et le trait de coupe.
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Figure 67 : Carte bathymétrique ombrée du Canyon de Santander associée a une coupe bathymétrique transversale.

Les terrasses du canyon de Capbreton et celles du canyon de Santander

Les terrasses bordant le thalweg de Capbreton apparaissent a partir de 13 km en aval du gouf
de Capbreton. La topographie relativement plane des terrasses permet une meilleure pénétration du
signal : les données de sondeur de sédiments présentent sur toutes les terrasses un échofacies lité 1.2
de forte amplitude (Figure 65 et Figure 66). Celui suggére des dépsts continus peu remaniés sur les
terrasses. L’élévation de ces terrasses au-dessus du thalweg de Capbreton est relativement
constante d’amont en aval : elles sont élevées de 10 a 200 m au-dessus du thalweg, bien qu’une
dizaine de terrasses (3,3% de la totalité des terrasses cartographiées) soit située a plus de 200 m.
Dans les 15 premiers kilometres du canyon de Capbreton, des terrasses bordant le canyon ont été
décrites par Gaudin et al. (2006). Elles ont été classées en quatre catégories selon leur morphologie
et interprétées en terme de dynamique de dépét (Gaudin et al. , 2006 ; Figure 68) :

- Morphologie en fer a cheval : en ovoide tronqué possédant un petit relief témoin sur le bord
tronqué, interprétée comme un méandre abandonné ;

- Morphologie hémisphérique : avec une morphologie arquée, proche du fer a cheval mais sans
relief, interprétée comme des migrations latérales du thalweg,

- Morphologie allongée-arrondie : plutot étirée et localisée a I'intérieur d’'un méandre, interprétée
comme des dépots d’accrétion latéral de méandre ;
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- Morphologie allongée : de morphologie étirée parallelement au thalweg et interprétée comme
des levées internes.

En se basant sur cette nomenclature, I'ensemble des terrasses du canyon de Capbreton a été
cartographié. Ceci a permis de mesurer différents paramétres et d’identifier les plus caractéristiques
de certaines morphologies (Tableau 7). La morphologie en fer a cheval est trés peu représentée :
moins d’une dizaine de terrasses présente cette caractéristique sur I'ensemble du canyon de
Capbreton, rendant les statistiques sur cette morphologie peu fiables. A I'inverse, la morphologie
hémisphérique est la plus largement représentée dans lI'ensemble du canyon (102 terrasses
hémisphériques dénombrées). Les morphologies allongée-arrondie et allongée sont présentes en
quantité équivalente (77 et 86 terrasses respectivement). L’élévation des terrasses au-dessus du
thalweg est un critere caractéristique : la morphologie hémisphérique est en moyenne plus élevée
d’un quarantaine de metres (114 m) en comparaison des trois autres morphologies (73-77 m). La
superficie moyenne de chacune des morphologies ne semble pas étre un critére discriminant en soit,
bien que les terrasses allongées arrondies soient en moyenne les plus petites. Par contre, toutes
morphologies confondues, I'élévation regardée en fonction de la superficie montre une distribution
particuliére : la majorité des terrasses faiblement élevées (<50 m d’élévation) ont de petite superficie
(<250 m?).

Dans le canyon de Santander, les terrasses ne sont pas aussi individualisées que dans le
canyon de Capbreton. Elles forment de longues structures planes bordant le thalweg au sein du cours
majeur. Leur élévation est faible, en moyenne inférieure a 50 m au-dessus du thalweg. Ces terrassent
présentent un échofacies lité 1.2 qui suggere des dépots continus non remaniés.

Les terrasses du canyon de Capbreton différent donc en termes de morphologie de celles du
canyon de Santander. Cependant, I'existence d’un échofaciés commun a toutes les terrasses de
I’ensemble Capbreton-Santander suggere qu’elles connaissent une dynamique sédimentaire
commune.

Tableau 7 : Tableau récapitulatif des valeurs moyennes caractéristiques des terrasses du thalweg de Capbreton en
fonction de leur morphologie.

Fer a cheval Hémisphériqu AIIongé.e- Allongée
e arrondie
Total 8 102 77 86
Surface moyenne 1,04 0,59 0,36 0,46
Elévation moyenne 73 114 73 77
Profondeur moyenne -1628 -1807 -1856 -1968
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Figure 68 : Haut - Représentation en carte de I'élévation des terrasses au-dessus du thalweg de Capbreton. Bas gauche - Extrait de la cartographie des terrasses de Capbreton en fonction des 4 grandes morphologies identifiées. Bas droit — Représentation de I’ensemble des terrasses
cartographiées en fonction de leur superficie et de leur élévation. Ces différents éléments montrent les caractéristiques communes des terrasses allongées et allongées-arrondies, et la particularité des terrasses hémisphériques qui sont les plus élevées en moyenne.
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Figure 69 : Profil CHIRP au travers des terrasses et du thalweg du canyon de Capbreton. La position du profil est reportée
sur la carte des écho-faciés de la région du canyon de Capbreton (Figure 65).

Le thalweg du canyon de Capbreton et son prolongement dans le canyon de Santander

Long de 345 km, le thalweg suit une pente douce qui diminue depuis la téte du canyon de
Capbreton (0,79°) jusque dans le canyon de Santander (0,34°; Figure 70). La largeur du thalweg est
relativement constante d'amont en aval (entre 200 et 400 m) dans le canyon de Capbreton et dans
celui de Santander (300 m).

La mesure de la sinuosité permet de caractériser I'aspect méandriforme de ce thalweg. La
sinuosité correspond au rapport de la distance curviligne sur la distance linéaire entre deux points le
long d'un cours méandriforme. Dans le protocole d’étude du chenal du Zaire (Babonneau, 2002),
plusieurs pas de mesure sont utilisés afin d'identifier les méandres de faible et forte amplitude. Les
pas de mesure sont fixés sur la distance curviligne, la distance directe est calculée pour chaque
segment du thalweg. Pour I'étude du thalweg de Capbreton, la sinuosité du thalweg a été mesurée
avec des pas de 2, 10 et 25 km (Figure 71). Pour chacun des pas de mesures, la sinuosité tend a
décroitre d'amont en aval, depuis la téte de Capbreton jusqu'a sa terminaison dans le canyon de
Santander (Figure 71). Cette diminution générale de la sinuosité suit la diminution de la pente
générale du thalweg. La sinuosité du thalweg de Capbreton est moyenne, comprise entre 1.25 et 1.5,
avec quelques pics de forte sinuosité dans les mesures a pas de 2 km. La sinuosité mesurée par pas
de 2 km refléte la présence des petits méandres du thalweg, celle par pas de 10 km la présence de
méandres plus larges, montrant différentes échelles de lecture de la sinuosité. Au-dela des
150 premiers kilométres, des augmentations significatives de la sinuosité par pas de 2 km se
corrélent aux maximums de sinuosité par pas de 10 km (Figure 71). Ceci traduit une augmentation de

-140 - Brocheray - 2015



Chapitre 5 : Le systeme turbiditique de Capbreton

la sinuosité du thalweg dans les extrados des larges méandres induits par la morphologie du flanc
droit.

Lissé des petits méandres identifiées aux pas de 2 et 10 km dans le thalweg, I’axe du fond du
canyon de Capbreton a une sinuosité de 1,2, identique a celle du rebord du flanc droit. Ceci est
cohérent avec une remarque d’ordre morphologique : I'axe général du thalweg de Capbreton est
paralléle au rebord du flanc droit du canyon.

Dans la partie canyon de Santander, la pente du thalweg continue de diminuer jusqu’a 0,34°
de pente. En parallele de cette diminution de pente, le dénivelé des flancs diminue également,
comme vu précédemment : la morphologie encaissée de canyon tend a disparaitre pour un passage
progressif a « I'exutoire » du canyon de Santander. Cet exutoire a un fond plat et est encaissé entre
les reliefs formés par le plateau Landais, la Montagne Landes et I'éperon de Santander. Il a la forme
d’un céne ouvert vers |'aval. Au sein de cet exutoire, au sud de la Montagne Landes, la division du
thalweg de Capbreton-Santander en une branche est et une branche ouest, qui s'étendent de part et
d'autre de la montagne Landes, marque le passage du thalweg de Capbreton-Santander au chenal de
Santander.

Large de 1,5 km, le chenal est-Santander présente une section en U et incise le fond marin
sur une cinquantaine de metres (Coupe E Figure 73). La rive droite de ce chenal est constituée d'une
terrasse plane et continue le long du chenal. Elle s'éleve de 180 m au-dessus de celui-ci. La coupe
montre des perturbations ponctuelles dans la surface plane de cette terrasse : il pourrait s'agir de
dépots en masse au pied du plateau Landais. Une terrasse continue est également développée en
rive gauche du chenal est Santander, au-dessus duquel elle s'éleve d'une quarantaine de métres.
Cette terrasse présente une surface bombée dissymétrique, avec un flanc plus raide face au thalweg,
pouvant s’apparenter a une morphologie de levée. De part et d’autre, les terrasses présentent un
échofacies 1.2 lité forte amplitude, le chenal posséde quant a lui un échofacies I1.3. identique a celui
du thalweg de Capbreton-Santander.

Le chenal ouest-Santander présente une section en V et incise 25 m le fond marin (Figure
72E). Le chenal est étroit (1 km) et est bordé par de larges terrasses (jusqu'a 7 km de large). Dés
10 km aprés son initiation, le chenal ouest-Santander se ramifie en plusieurs courtes branches. La
rive droite de ce chenal, ou plutét de I'ensemble de petits chenaux, est constituée d'une terrasse
large et plane. La rive gauche est bordée d'une terrasse également plane mais étroite (Figure 72). La
particularité de ces deux terrasses est qu’elles ne présentent pas un échofacies différent de celui du
chenal, tous apparaissant dans un échofacies hyperbolique II.3.

Les différences dans la répartition des échofaciés dans les branche est- et ouest-Santander
implique tres probablement une différence de dynamique sédimentaire de part et d’autre de la
Montagne Landes. De plus, il existe une différence d’altitude entre les chenaux est- et ouest-
Santander de 65 m, le chenal ouest étant le plus bas. Cette différence de bathymétrie devrait
théoriqguement concentrer les écoulements turbiditiques dans la branche ouest-Santander. Ceci
impacterait la dynamique sédimentaire et pourrait donc partiellement expliquer les différences
identifiées dans la répartition des échofacies.
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Figure 70 : Profil bathymétrique du thalweg du canyon de Capbreton.

Figure 71 : Etude de la sinuosité du thalweg de Capbreton-Santander selon 3 résolutions différentes (pas de 2 km, 10 km,
25 km).
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Figure 72 : coupe bathymétriques transverses a la terminaison du systéme turbiditique de Capbreton-Santander et de
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Figure 73 : Ccoupe bathymétriques transverses a la terminaison du systéme turbiditique de Capbreton-Santander
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Figure 74 : Profil sondeur de sédiment au travers du canyon de Santander.

1.2. Carottes

Afin de réaliser une étude comparée de I'évolution amont-aval de la dynamique sédimentaire
au sein du systéme turbiditique de Capbreton, I'étude des sédiments superficiels s’effectue en trois
sites distincts. Une premiére série de carottes, regroupées sous le nom de "transect amont", a été
prélevée a une douzaine de kilometres de la téte de canyon. Une seconde série regroupe les carottes
du "transect aval" a prés de 80 kilomeétres de distance de la téte du canyon. Enfin, un troisieme site
de prélevement a été défini dans le canyon de Santander, a pres de 250 km de la téte du canyon de
Capbreton. Ces prélevement in situ sont couplés aux données de sondeur de sédiments CHIRP,
permettant ainsi une calibration des différents échofacies. Cette calibration devrait permettre
d’étendre a l'échelle du systeme turbiditique de Capbreton les observations concernant la
dynamique sédimentaire faites localement.

1.2.1. Le transect amont

Le transect amont est composé de 3 carottes réparties comme suit : la carotte PP10-11 est
prélevée au sein méme du thalweg, la carotte PP10-09 est prélevée sur une terrasse allongée en rive
gauche élevée de 34 m au-dessus du thalweg, enfin la carotte PP10-10 est prélevée sur une terrasse
allongée en rive droite élevée de 18 m au-dessus du thalweg (Figure 75). Cette derniere carotte a de
plus la particularité d'étre située au méme point de prélevement que la carotte d'interface K qui a
permis a Mulder et al. (2001) d'identifier une séquence turbiditique mise en place lors de la tempéte
Martin de décembre 1999.
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Bathyrraétrie

Figure 75 : Carte bathymétrique avec localisation des trois carottes du "transect amont", prélevées dans le canyon a une
douzaine de kilométres de la téte.
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Figure 76 : Calibration de I'écho-faciés 1.2 par les carottes du transect amont. Pour la carotte PP10-10, le passage du
faciés turbiditique au faciés de débrite a pu étre corrélé a un réflecteur sous-jacent. Pour la carotte PP10-09, la
diminution de I'amplitude du signal de la base vers le sommet de la carotte traduit une granodécroissance des dépots.
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La carotte PP10-09

La carotte PP10-09 est composée de dépots silto-argileux trés bioturbés (Figure 77). Cette
bioturbation perturbe I'analyse de la géométrie et de la structure des dépots. Seuls quelques niveaux
éparses, a lamines horizontales et d'une dizaine de centimetres en moyenne sont préservés (Figure
77). L'analyse granulométrique est réalisée sur les 17 m de la carotte de fagon systématique tous les
5 cm. La granulométrie est utilisée sous une représentation cartographique : pour chaque échantillon
(en ordonnées), le pourcentage de sédiments par fractions granulométriques (57 fractions
granulométriques mesurées entre 0 et 300 um par échantillon) est représenté selon un spectre
colorimétrique (Figure 77). Sur I'’ensemble des prélévements de la carotte PP10-09, les dix fractions
granulométriques mesurées entre 4 et 16 um représentent chacune 4 a 6 % des prélevements. Ceci
montre un mode principal argilo-silteux de la carotte. Du sommet de la carotte a 700 cm, le tri
granulométrique est bon, les silts-argileux dominent. Entre 700 et 1 500 m, les fractions comprises
entre 63 et 250 um (10 classes granulométriques mesurées) ont des hausses ponctuelles a plus de
2%, indiguant des niveaux enrichis en silts et/ou sables trés fins. Entre 1500 cm et la base de la
carotte, ce mode principal est plus diffus, avec des fractions supérieures a 16 um plus représentées.
Ceci correspond aux séquences pluridécimétriques identifiées en rX, a base érosive enrichie en silt et
a granoclassement normal, interprétées comme des turbidites fines. Ces observations indiquent une
tendance générale a la granodécroissance des dépots sur la terrasse. Cette tendance se lit également
sur le profil de sondeur de sédiment CHIRP (Figure 76) ou elle se traduit par une diminution de
I'amplitude des réflecteurs, depuis la base de la carotte vers son sommet (exception faite du
réflecteur de la surface du fond marin).

Tableau 8 : Dates radiocarbones effectuées sur la carotte PP10-09.

Age
radiocarbon
e non . s
Carottes ?:::g) corrigé de A%:aia:/er?gil)re Matériel I:E:)er;icn)::e Origine
I'age
réservoir
(14C ka BP)
PP10-09 210 5200 5563 * 30 Bulk foram. PI. SacA 29435 Cette étude
PP10-09 595 3015 2777 £ 30 Bulk foram. PI. SacA 29585 Cette étude
PP10-09 1090 4615 4831 £ 30 Bulk foram. PI. SacA 29586 Cette étude
PP10-09 1610 5390 5772 +£30 Bulk foram. PI. SacA 29587 Cette étude

La carotte PP10-09 est la seule du transect a avoir fait I'objet de datation **C. Quatre dates
ont été obtenues a 210, 595, 1090 et 1610 cm. La date obtenue a 210 cm est incohérente avec les
autres dates et n'est donc pas prise en compte pour la réalisation du modele d'age. Ce dernier est
établi par interpolation linéaire a partir des trois dates conservées (Figure 78). Il montre un
ralentissement du taux de sédimentation au cours du temps.
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Figure 77 : Lithologie de la carotte PP10-09.
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Modeéle d'age et taux de sédimentation PP10-09
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Figure 78 : Modéle d'age de la carotte PP10-09 basé sur 3 dates **C.

Carotte PP10-10

La carotte PP10-10 présente une grande variabilité de facies (Figure 79). Au sommet de la
carotte, les 12 premiers cm présentent un facies de sables homogénes fins a tres fins. Puis, jusqu'a
340 cm, la carotte est constituée d'une succession de séquences a base érosive et a granoclassement
normal, parfois entrecoupée de passées argileuses plus homogenes (Figure 79). Ces séquences ont
les mémes caractéristiques que celle décrite dans la carotte interface K par Mulder et al. (2001) :
clastes centimétriques en base de séquence et préservation de I'ensemble de la séquence de Bouma
(termes Ta a Te exprimés, Figure 79). De 340 cm a 620 cm, la carotte PP10-10 se caractérise par un
faciés a clastes argileux sub-arrondis pluricentimétriques a décimétriques. Ces clastes apparaissent
denses en radiographie rX, suggérant des sédiments plus compactés (Figure 79). Quelques passées
plus argileuses sont identifiables dans ce facies et présentent des lamines planes. Ces intervalles
argileux suggérent une succession de plusieurs évenements de type débrite séparés par des périodes
de décantation plus calme. Trois a quatre événements sont identifiés dans la carotte, de plus en plus
épais vers le sommet de la carotte. Enfin, 160 cm de facies silto-argileux composent la base de la
carotte. La bioturbation y est faible, laissant observer de fines lamines planes.

La carotte PP10-10 est ainsi constituée de dépots issus d’écoulements gravitaires en masse
de type débrite dans sa partie basale et d’écoulements gravitaires de type turbidites dans sa partie
sommitale. Sur le profil de sondeur de sédiment CHIRP, quelques réflecteurs lités subcontinus sont
identifiables juste sous la surface, correspondant aux séquences turbiditiques, mais la pénétration du
signal se détériore rapidement, certainement en raison du facies de débrite. La proximité du flanc du
canyon peut expliquer les dépbts en masse, les flancs du canyon étant sujet a de nombreux
glissements de faible grandeur (Gaudin et al., 2006, Maziéeres et al., 2014).
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Figure 79 : Lithologie de la carotte PP10-10 avec un zoom sur les séquences turbiditiques et une illustration du faciés de débrite. Remarque : le terme Tb des séquences de Bouma est
relativement mal exprimé.
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La carotte PP10-11

La carotte PP10-11 est tres courte (60 cm ; Figure 80). Les 30 premiers cm au sommet de la

carotte sont constitués de sables homogénes fins a tres fins. Les sédiments apparaissent avoir été

remaniés lors du prélevement : ce sommet sableux est probablement issu de remaniement de sable

plus profond ramené en surface. De 30 cm a la base de la carotte, les structures ont été perturbées

lors du prélevement. Il est toutefois possible d'y identifier trois séquences (en place ?) a base érosive

et a granoclassement normal (Figure 80). La radiographie rX révéle la présence de clastes a la base de

ces séquences. Ces clastes sont centimétriques, de nature argileuse et de forme arrondie. La

séquence a la méme structure que celle des séquences de la carotte PP10-10. Leur aspect sombre en

radiographie rX suggere des sédiments compactés. Ces séquences correspondent a des turbidites a

base grossiere.

Carotte PP10-11

Prof. : - 653 m
Long. : 63 cm

Sable trés fin

Silt
ASi'llt argileux
rgiles —| | \

0

1Tm

Photo

Remaniement

remaniés

Séquences granoclassées

Sables trés fins a moyens

Figure 80 : Lithologie de la carotte PP10-11.
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Bilan : Interprétation du transect amont

Les trois carottes du transect amont présentent une grande variabilité de faciés. La carotte
PP10-09, prélevée sur une terrasse allongée, enregistre des dépots argilo-sableux. La présence de
séquences turbiditiques a la base de la carotte, la grano-décroissance des dépdts sur I'ensemble de la
carotte et les taux de sédimentation en diminution suggerent que la dynamique sédimentaire de la
terrasse est fortement dépendante de son élévation progressive. En effet, |'élévation progressive de
la terrasse au-dessus du thalweg entraine une réduction des apports grossiers lors du passage des
panaches turbides, dont la base concentrée demeure confinée dans la partie inférieure du canyon de
Capbreton. Egalement sur une terrasse allongée, la carotte PP10-10 enregistre des dépots liés aux
glissements le long du flanc du canyon, scellés par la suite par la mise en place de dépdts
turbiditiques. Le remaniement fort des sédiments dans la carotte PP10-11 rend difficile son
interprétation.

Une hypothése pour expliquer les différences de facies sédimentaires entre les deux carottes
PP10-09 et PP10-10 serait d’attribuer ces changements de facies a la migration du thalweg et de ses
méandres. Une autre hypothése est d’attribuer les différents de faciés sédimentaires rencontrés de
part et d’autre du thalweg a la différence d’altitude entre les deux terrasses ou ont lieux les
prélevements (A de 14 m). La hauteur, encore faible, de la terrasse en rive gauche expliquerait
I'absence d’évolution grano-décroissante. De plus, les faciés turbiditiques apparaissent de part et
d’autre du thalweg a des élévations comparables : en rive droite, il compose le sommet de la
carotte, i.e. correspond aux dépots élevés de 15 a 18 m au-dessus du thalweg, en rive gauche, il
compose la base de la carotte, i.e. correspond aux dépots élevés de 17 a 19 m au-dessus du thalweg.

Ces deux carottes sont prélevées sur des terrasses de morphologie allongée : ce type de
terrasse se construit selon Gaudin (2006) par débordement des écoulements turbiditiques, telle une
levée interne confinée au plus prés du thalweg. Les prélevements réalisés sur ces terrasses
corroborent cette hypothése de dynamique d’édification des terrasses de type allongée.

La démonstration d’'une dynamique sédimentaire dépendante de I'élévation progressive des
terrasses, |'apparition de faciés sédimentaires semblables a des hauteurs équivalentes de part et
d’autre du thalweg et des terrasses interprétées comme des levées confinées sont autant d’éléments
suggérant qu’un forgage auto-cyclique s’exerce sur I'enregistrement sédimentaire dans I'amont du
canyon de Capbreton.

1.2.2. Le transect aval

Le transect aval est constitué de 4 carottes prélevées a 80 km de la téte du canyon selon une
direction perpendiculaire au cours du thalweg (Figure 81) : la carotte PP10-08 est prélevée dans le
cceur du thalweg a 1 683 m de profondeur, les carottes PP10-06 et PP10-05 sont prélevées sur des
terrasses hémisphériques en rive gauche a respectivement 1 625 et 1 579 m de profondeur, et enfin
la carotte PP10-07 est prélevée sur une terrasse allongée en rive droite a 1472 m de profondeur
(Figure 81). Ce transect permet donc d'étudier la nature des dépots sur des terrasses étagées,
d'altitude variable par rapport au thalweg (75 m pour la PP10-06, 125 m pour la PP10-05 et 225 m
pour la PP10-07). Ces carottes sont au centre d’une publication parue a Marine Geology (Brocheray
et al., 2014, proposée dans son intégralité a la fin de cette partie) : la présentation des carottes ci-
apres se concentre sur les faciés sédimentaires, le détail des modeles d’age est quant a lui disponible
dans la note.
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La carotte PP10-08 au cceur du thalweg

Au cceur du thalweg, la carotte PP10-08 a seulement prélevé les 48 premiers centimétres de
la couverture sédimentaire. De la base au sommet, les sédiments prélevés présentent une évolution
depuis des sables jaunatres vers des sables grisatres (Figure 83). La nature méme de ces sédiments
expligue donc la faible longueur du prélevement. L'analyse granulométriqgue montre un
granoclassement normal des sédiments, depuis des sables moyens a la base vers des sables fins au
sommet (Figure 83). Cette évolution pourrait cependant étre due a un remaniement du sédiment au
cours du prélevement puisque des figures de liquéfaction sont observées, une mise en suspension
puis de la décantation dans le tube du carottier pouvant tout a fait expliquer le granoclassement
observé.
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Figure 81 : carte bathymétrique avec répartition des carotte du transect aval et positionnement du profil CHIRP PP104
(Figure 82).

Les carottes PP10-05 et -06 sur les terrasses basses

Les carottes PP10-06 et PP10-05 présentent sur I'ensemble de leur longueur un faciés a litage
horizontal souligné par des variations de couleurs depuis des teintes grises soutenues vers des
teintes plus olivatres (Figure 83). Ces structures apparaissent a la radiographie rX comme ayant des
bases denses (sombres) qui évoluent progressivement vers des sommets moins denses (Figure 84 et
Figure 85). Le contact entre ces séquences est net et érosif. L'analyse en lames minces (figure 6 de la
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note 1) et les analyses granulométriques réalisées dans ces séquences ont révélé leur nature argilo-
silteuse granodécroissante. Ces séquences sont interprétées comme les termes Td-e de séquences
turbiditiques. Outre des paillettes de micas, les bases de séquences sont composées essentiellement
de grains de quartz bien triés. Il faut noter I'absence totale de faune benthique ou planctonique en
base de séquence. L'absence de bioturbation sur I'ensemble de la carotte ainsi que la rareté des
foraminiferes planctoniques au sommet des séquences suggérent une arrivée récurrente des
courants de turbidités. La corrélation des carottes PP10-05 et PP10-06 montre que ce facies
turbiditique s'associe aux plus fortes amplitudes de I'écho-faciés 1.2 sur les terrasses basses et
intermédiaires (Figure 82).

Les carottes PP10-06 et PP10-05 ont été soumises a des mesures de plomb en excés dont les
résultats ont été comparés a une carotte interface Kl 32 (Schmidt et al., 2009) prélevée six kilométres
en amont dans le canyon de Capbreton. Les analyses au **°Pb,, ont permis d'estimer un age indirect
pour la carotte PP10-06 a 1900 AD a 300 cm, soit un taux de sédimentation moyen de 3,0 cm/an. Ce
taux de sédimentation permet d'estimer la base de la carotte a 575 ans. Pour la carotte PP10-05, le
plomb en exces n'est plus mesurable dés 89 cm, niveau daté indirectement a 1910 AD. Le taux de
sédimentation moyen est de 1,2 cm/an. Deux dates *C sont également réalisées sur la carotte PP10-
05 la datant a 496 + 30 cal. yr. BP a 334 cm et a 811 +30 cal. yr. BP a 641 cm. Les deux méthodes de
datations sont cohérentes et permettent d'estimer la base de la carotte autour de 2012 cal. yr. BP.
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Figure 82 : Calibration de I'écho-faciés 1.2 par les carottes du transect aval.
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Figure 83 : Lithologie comparée du premier métre des carottes du transect aval.
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Figure 84 : rX de la carotte PP10-05.
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Figure 85 : rX de la carotte PP10-06.

La carotte PP10-07 sur la terrasse haute

La carotte PP10-07 présente un faciés homogéne sur I'ensemble des 2 004 cm de sédiments
qui la composent (Figure 83). Ce faciés se caractérise par des argiles gris-vertes tres fortement
bioturbées, ce qui suggére un dépoét par décantation lente. Les analyses granulométriques montrent
une tres légere tendance a la granodécroissance : la moitié inférieure de la carotte a une médiane de
taille de grain a 7,4 um, la moitié supérieure a 6,2 um. La granularité quasi-constante (analyses
granulométriques réalisées avec un pas de 5 cm) et un rapport Ti/Ca stable sur toute la longueur
attestent d’une sédimentation continue. Dans la moitié supérieure de la carotte (0-1 000 cm),
I'absence de structure sédimentaire et la tres forte bioturbation permettent d’interpréter le facies
sédimentaire comme des argiles de décantation. Dans la moitié inférieure de la carotte (1 000-
2 004 cm), les mémes argiles de décantation sont entrecoupées trés ponctuellement par des lamines
planes (lamines totalement absentes dans la moitié supérieure). Les modélisations numériques
d’écoulements turbiditiques dans le canyon de Capbreton ont montré (Salles et al, 2009) que le
panache turbide des écoulements ne dépasse théoriquement pas les 180 m de hauteur. La présence
rare de ces lamines puis leur disparition totale sont interprétées comme I'enregistrement
sédimentaire de ce seuil théorique.

La carotte PP10-07 est prélevée sur une terrasse haute ou I'écho-facieés lité 1.2 est
d'amplitude moyenne (Figure 82). Pour un échofacies identique, I'amplitude du signal est moins forte
sur la terrasse haute que sur les terrasses basses. Ce changement d’amplitude du signal traduirait la
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nature plus fine des dépots, liés a une décantation du panache des écoulements turbiditiques ou des
nuages néphéloides (eux-mémes alimentés par les panaches turbides).

Le modéle d'age de la carotte PP10-07 est réalisé a partir de huit datations **C et d'un
polyndme de régression linéaire de degré 5 (Figure 86). La carotte PP10-07 est longue de 2004 cm. La
derniére date est réalisée a 1980 cm et indique un age de 10 462 + 30 cal. yr. BP. (Figure 86), ce qui
indique que la carotte couvre presque l'ensemble des dépdts holocenes dans le canyon de
Capbreton, et ce de fagon continue, sans interruption. Le taux de sédimentation moyen sur la carotte
est de 0,24 cm/an.
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Bilan : Interprétation du transect aval

L'analyse des trois carottes du transect aval a permis de montrer I'activité sédimentaire
récente du canyon de Capbreton. Plus que simplement actif, le canyon de Capbreton enregistre une
activité turbiditique haute fréquence au cours de I'Holocéne. Ces résultats ont fait I'objet d’'une
publication a Marine Geology : 2000 years of frequent turbidite activity in the Capbreton canyon (Bay
of Biscay ; Brocheray et al., 2014). Les principales conclusions de cette publication sont résumées ci-
apres puis, l'intégralité de la publication est proposée.

Trois facies distincts sont identifiés dans les carottes du transect aval. Ces trois facies
représentent chacun une dynamique sédimentaire particuliere. Les dépo6ts sableux de la carotte
PP10-08 prélevés dans I'axe du thalweg montrent I'activité sédimentaire récente du canyon de
Capbreton. Les dépéts turbiditiques enregistrées par les carottes PP10-05 et PP10-06 montrent
quant a eux une fréquence d’un événement turbiditique par an. En comparaison de la fréquence
d’un événement tous les 10 ans proposée dans 'amont du canyon (Mulder et al., 2001b), et en
cohérence avec les modélisations numériques des courants de turbidités dans le canyon de
Capbreton (Salles et al., 2008), ces résultats suggerent une meilleure préservation des sédiments au
cceur qu’en amont du canyon de Capbreton. Par ailleurs, ces résultats apportent un nouvel éclairage
quant a I'impact de la déconnexion de la téte du canyon de Capbreton de sa source, le fleuve Adour :
les sédiments postérieurs a cette déconnexion n’enregistrent pas de différence dans la fréquence des
évenements turbiditiques, mais plutdét une diminution de la proportion en carbonates de ces
événements.

Enfin, les carottes PP10-05 et PP10-06 sont toutes prélevées sur des terrasses hémisphériques.
Cette morphologie de terrasses est interprétée par Gaudin et al. (2006) comme le résultat de la
migration du thalweg. Hors, I'analyse de ces carottes a permis de définir les terrasses et leurs dépots
associés comme des levées internes confinées. Il semble donc que si la morphologie des terrasses
hémisphériques peut étre initiée par la migration du thalweg, la trace de cette migration ne se
retrouve pas dans I'enregistrement sédimentaire superficiel. De plus, I'évolution strato-et grano-
décroissante des dépobts de la terrasse moyenne est interprétée comme dépendante de I'élévation
progressive de cette terrasse. Cette méme raison est invoquée pour expliquer la disparition des
enregistrements turbiditiques de la terrasse haute, disparition qui coincide avec le seuil limite
proposé par Salles et al. (2008) pour la hauteur maximale pouvant étre atteinte par les courants de
turbidité dans le canyon de Capbreton. Ces éléments semblent indiquer un forgage auto-cyclique de
la dynamique sédimentaire des terrasses au coeur du canyon de Capbreton.

NOTE 1: 2000 years of frequent turbidite activity in the Capbreton Canyon (Bay of Biscay)

Les résultats d’analyses des carottes du transect amont ont fait I'objet d’une publication a
Marine Geology qui est proposée ci-aprés dans son intégralité. Cette publication est centrée sur
I’enregistrement haute fréquence d’événements turbiditiques dans le canyon de Capbreton au cours
des derniers 2 000 ans. Un modele de la dynamique sédimentaire des terrasses y est proposé et
discuté au regard, notamment, de la déconnexion du canyon de Capbreton de sa source, le fleuve
Adour, suite au déplacement de son embouchure quinze kilometres plus au Sud.
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Capbreton Canvon extends from 200 m water depth near the Aquitanian coast to 3000 m water depth before
abruptly turning northward and merging with the Cap-Ferret systems. The Capbreton Canyon has been discon-
nected from the Adour River input since 1310 AD. Despite this situation, modern sedimentary activity is evident
in the first kilometres from the head. Present sedimentation in the Capbreton Canyon was studied by combined
analysis of acoustic data and cores. Cores from the topographic highs document moderate hemipelagic sedimen-
tation and record the global climatic signal of the Bay of Biscay. Within the canyon, at -+ 80 km from the head, on

Communicated by DJW. Piper a +5 o ) "
terraces bordering the thalweg at 1600 mwater depth, cores attest to recent turbidite activity. Massive medium

Keywords: sand is restricted to the thalweg floor, where sediment transfer dominates. Fine-grained turbidites are preferen-
Bay of Biscay tially accumulated on the shallower terraces near the thalweg (the accumulation rate is 3 and 1 cmy/vearat75 m
Capbreton canyon and 125 m above the thalweg, respectively}. On a higher terrace (225 m}, turbidite sequences are absent or too
Holocene thin to be preserved from bioturbation. The sedimentation rate is lower {approximately 0.17 cmy/vear) but sull 10
Turbidite system times higher than the hemipelagic sedimentation outside the Capbreton Canyon. We demonstrate that frequent

Sedimentary record turbidity currents (1/vear) are currently responsible for very high accumulation of dominantly fine-grained

sediments on the terraces that are the nearest from the thalweg We assume an impact of nepheloid layers on
the sedimentation of the highest terraces. Looking for any impact on sediment supply of the disconnection of
the Capbreton Canyon head from the Adour River mouth, it appears that the impact on the sedimentation affect-
ed the nature of the particles, which are less carbonate-rich, rather than the quantity of sediments. This result
suggests that the longshore drift at the canyon head and hydrodynamic events are major factors in the sedimen-
tation of Capbreton Canyon.

@ 2013 Elsevier BV. All rights reserved.

1. Introduction

Submarine canyons are narrow but deep submarine valleys. They
are major geological feature of passive continental margins because
they deeply sculpt the margins’ morphology. The most important factor
in the development of submarine canyons is their erosion (Shepard,
1981). Numerous studies have been interested in submarine canyon
morphology (Cremer, 1983; Babonneau et al., 2002; Puig et al., 2003;
Popescu et al., 2004; Harris and Whiteway, 2011} and sediment supply
{Toucanne et al, 2008; Biscara et al., 2011}. Canyons have long been
considered as by-passing areas for the transport of large amounts
of sediments from the shelf to the deep-sea. Recently, studies have
focussed on the modern (<2000 year ago )} deposits and the sedimenta-
ry processes inside submarine canyons (Michels et al., 2003; Arzola
et al, 2008; Masson et al, 2011; Migeon et al., 2012},such as internal
waves, nepheloid layers, and dynamic deposition by turbulent surges

* Corresponding author, Tel: 4 33 540002997,
E-mail address: sbrocheray@e poc.u-bordeaux fr (S, Brocheray).

0025-3227/% - see front matter © 2013 Elsevier BV, Al rights reserved.
http://dx.doi.org/10.1016].margeo.2013.11.009

due to earthquake or storms. This paper presents a high-resolution
study ol submarine canyons processes.

By its position in the Bay of Biscay close to the shoreline, crossed by
longshore drift along the Aquitanian coast, and in front of an old river
mouth from which it was disconnected by human activity, Capbreton
Canyon is a very suitable place to study the impact of the sediment
input on the sedimentary architecture in deep submarine canyons.
The studied dataset attempts to more deeply understand the architec-
ture of the terraces because as the whole Capbreton Canyon is surveyed
at fine scale for the first time. 4 long piston cores were collected 65 km
from the head of the canyon. The core sites are located on a transect that
crosses 5 terraces and the thalweg and are coupled with subbottom
profiler data and Penfeld penetrometre measurements. By analysis
of their distance from the canyon head and their height above the
thalweg floor, this paper focuses on the sedimentary processes act-
ing for the construction of these terraces. The canyon is a trap for
Holocene sediments: this study attempts to demonstrate how the
Holocene sedimentation rate evolves along the canyon. The recent
activity of the canyon will be discussed to depict the possible change
in sedimentation because of the disconnection of the canyon from
the Adour River.
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2. Regional setting
2.1. The Bay of Biscay

The Bay of Biscay is a deep (5000 m water depth} basin that opens
westward to the Atlantic Ocean. It is bounded on the north by the
wide Celtic and Armorican margins. These margins are incised by
numercous quite short (50 to 200 km} straight to slightly sinuous
canyons that are themselves organised in seven submarine drainage
basins. Several previous studies demonstrated that the main canyons
{Whittard, Shamrock, Blackmud and Audierne} and their associated
drainage basins converge to form the Celtic and Armorican deep-sea
turbidite systems (Zaragosi et al., 2001b; Auffret et al., 2002; Bourillet
et al., 2006} (Fig. 1). These systems have been controlled by the
Manche paleoriver discharges related to the British-Irish and Fenno-
Scandinavian ice-sheets glacial meltwater supply during the last sea-
level low-stands and early sea-level rise (Zaragosi et al, 2001a,b;
Auffret et al,, 2002; Bourillet et al, 2006; Toucanne et al., 2008},

The south of the Bay of Biscay is dominated by the N-5 trending
Aquitanian margin, which is constituted by a sedimentary prism that
progrades basin-ward over the Landes Plateau (Bellec and Cirac,
2010}, and the E-W-trending narrow (<20 km) Cantabrian margin,
which prolongs the tectonic structures of the Pyrenees. Located at the
boundaries of these provinces, two main canyons contribute to the
construction of a single elongated deep-sea turbidite system, the “Cap-
Ferret system” (Fig. 1}. Cap-Ferret Canyon is a wide depression that

opens off a 60-km wide shelf and drains a network of 10 smaller canyons.
Capbreton Canyon is a deep and narrow E-W incision that begins at the
shoreline and deepens regularly over 270 km down to the junction at
3400 m water-depth with the S-N-directed Santander Canyon before
merging 75 km farther away with Cap-Ferret Canyon (Fig. ZA).

2.2, The Capbreton Canyon

2.2.1. Histary of the Capbreton study

The relief of the Capbreton Canyon has been known since the 1960's
with the help of the bathymetric survey of Berthois and Brenot {1962}
in the Bay of Biscay and of the detailed map of the SSHOM. (1967}.
The Capbreton Canyon is one of the deepest in the world; it reaches
up to 3000 m water depth at 133 km from the canyon head {Shepard
and Dill, 1966}. It deeply incises the continental shell and runs along
the north coast of Spain, following a constant slope of 1.7% (Fig. 2}.
The head of the canyon is only 250 m from the coast at a water depth
of 30 m. Then, the canyon follows a sinuous pathway for more than
300 km (curvilinear distance} before curving abruptly northward and
merging with Santander Canyon.

SchoefTler {1965} was the first to support the prevailing impact of
tectonics on the overall morphology of the Capbreton, which was conse-
quently described as a tectonic scar that has not been sealed since the
Early Eocene. Since then, several studies support this idea: resulting
from the opening of the Bay of Biscay and of the formation of the Pyre-
nees, normal faults {Deregnaucourt and Boillot, 1982}, salt diapirism

.

200
Km "8

OA00Y

Cantabrian niver basins
Capbreton‘Canyon

Fig. 1. Shaded bathymetry of the Bay of Biscay that shows the localisation of the margins and associated canyons: 1: Witthard, 2: Shamrock. 3: Blackmud, 4: Guilder, 5: Audieme, G: Cap-
ferret 7: Capbreton, and 8: Santander. The Celtic and Armorican systems meet in adjacent lobes in the north, and the Cap-Ferret and Capbreton systems meet in one lobe with an associated
levee in the south. Three cores of the study are shown: PP10-17 and PP10-04 from the SARGASS cruise and the stratigraphic reference MD95-2002. The shaded bathymetry combines data
from the new SARGASS cruise (July 2010) and from the following former cruises: ITSAS (Bordeaux 1 University), SEDIFAN, SEAFER and ZEE IFREMER.
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Fig 2. Shaded bathymetry of Capbreton Canyon (ITSAS for Lhe head of Lthe canyon (Cirac el al, 2001 ), and SARGASS cruise beyond 50 km from the head) and position of the & cores of Lhe
study. Cores PPLO-17 and FF10-04 are analysed in this work, Core MD03-2693 was previously analysed by Gaudin et al (2006), who provide the sedimentation rate and turbidite frequen-
cies. Details of the cores collected inside the canyon are shown in 4. Botlom: slope profile of the Santander and Capbreton Canyons.

(Cirac et al, 2001} and thrusting {Bois et al., 1977} are also indicators of
a structural control of Capbreton Canyon.

222 Morphology

Previous studies have described in detail the morphology of the first
30 km of Capbreton Canyon {Cirac et al., 2001; Mulder et al., 2004;
Gaudin et al., 2006). The “goul” of Capbreton owns ils name Lo its
wide, steep and deep amphitheatre-shaped head (Vanney, 1973}. The
canyon has a V-shaped morphology (Cirac et al,, 2001; Mulder et al,,
2004}, Numerous terraces line the thalweg at locations from 10 to
200 m above it (Gaudin et al, 2006}. Detailed study of the terrace mor-
phology over the first 30 km of the canyon led Gaudin et al. {2006) to
classify terraces into 4 morphologic types (horseshoes, hemispherical,
rounded elongated, and elongated) and to note morphologic conver-
gence with fluvial migration processes. Gaudin et al. {2006} proposed
that the hemipelagic sedimentation, the frequency and the intensity of
the mass movements and the height of the terraces are the processes
that control the terrace evolution {Gaudin et al,, 2006).

2.2.3. Source

The south of the Bay of Biscay, and especially Capbreton Canyon, is
under the influence of the river systems that drain the adjacent Pyre-
nees and Cantabrian Mountains. Capbreton Canyon head had been
located in [ront of the mouth of the Adour River until 1310 AD. Then,
the mouth was located at the Vieux-Boucau until 1578 AD {Klingebiel
and Legigan, 1978}, when the mouth of the river was artificially fixed
15 km southward of Capbreton in Bayonne. The Pyrenees are partially
drained by the Adour River system (15,000 km®), which influences

the sedimentary input in the south of the Bay of Biscay. The Adour
River has a water discharge rate of 400 m*/s. It contributes to the sedi-
mentary input of the Bay of Biscay and has a Transported Suspended
Matter (TSM} input of 0.25 ML year ' (Maneux el al., 1999). The
contribution of the small coastal river systems of the Cantabrian Moun-
tains cannot be overlooked because Maneux et al. {19499} determined
that the sum of their TSM inputs to be 1.9 Mt. year™', which is equiva-
lent to the total of the Garonne, Dordogne and Adour TSM inputs.
Currently, the Adour River plume is driflting northward and is present
20% of the time on the Basque coast near the Capbreton Canyon head
{Petus, 2009}

Inside Capbreton Canyon, upslope and downslope bi-directional
currents have been detected by moorings located at 500 and 1500 m
water depths (Mulder et al., 2012). At 500 m water depth, unusual
turbulence was detected and was interpreted as the dissipation of
water bulge and/or intensification of the longshore drift after a moder-
ate storm {Mulder et al., 2012}, The influence of the longshore drift
along the Aquitanian coast on the Capbreton Canyon sedimentary
budget is still unclear, but numerical modelling suggested changes in
longshore drift direction around Capbreton {Abadie et al,, 2006},

2.24. Recent sedimentary activity

Despite the disconnection from a direct river input since 1310 AD,
evidence [or present active sedimentary processes has been detected.
Nesterofl et al. (1968} presented turbidite sequences in cores collected
from the head of the canyon. He attributed them to turbidity currents
that occurred after the last sea-level fluctuations (5000 years ago}
but prior to the disconnection from the Adour River. More recently,
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Mulder et al. (2001b} demonstrated that a turbidite was deposited
following the Martin storm {December 27th 1999}, which generated a
turbulent surge that deposited the turbidite. Based on radioisolope
activity inan interface core, twa turbidites are thought to be [rom earlier
than 1999 but deposited during the last century {Mulder et al., 2001hb;
Chaillou et al., 2003, 2008). Numerical modelling has demonstrated
that the turbidity surge linked to the Martin storm generated substan-
tial erosion, particularly in meanders at several hundred metres above
the thalweg (Salles et al, 2007, 2008}. Numerical modelling has also
demonstrated that even if the frequency and the magnitude of turbidity
currents in the canyon at present are high enough to maintain the fresh-
ness of the canyon (lanks, they are insulficient Lo explain the canyon for-
mation (Mulder et al., 2004, 2012). By the analyses of long-piston cores
and interface cores (based on **Th activities and 14 dating), Gaudin
et al. (2006} proposed that during the Holocene, the Capbreton terraces
had very rapid accumulation rates {10 m/1000 years). Capbreton
Canyon has been considering as a trap [or Holocene sedimentation
{Gaudin et al,, 2006; Mulder et al,, 2012}

3. Materials and methods
3.1. Sedimentological analyses

This study focuses on six calypso long-piston cores collected during
the SARGASS oceanographic cruise on the R/V Pourguoi Pas? (Table 1}.
The PP10-17 core was collected from the southwestern part of the
Landes Plareau at 2280 m water depth. FP10-04 was collected on the
left side of the canyon (529 m water depth) on the upper slope of the
Basco-Cantabrian margin (Fig. 2). Cores PP10-08, PP10-06, PP10-05
and PP10-07 were located inside the canyon on a profile crossing the
thalweg (1683 m water depth} and several terraces located at 1625,
1579, 1472 m water depths (Fig. 4}.

Sedimentological analyses of cores included a visual description
associated with X-ray imagery that was performed using the SCOPIX
X-Ray image processing tool (Migeon et al., 1999}, Grain size analyses
were performed using a Malvern™ Supersizer ‘S". A regular 10 cm sam-
pling interval was used for the homogeneous cores PP10-17, PP10-04
and FP10-07. Cores PP10-05 and FP10-06 were sampled with a smaller
step, according to sedimentary structures.

The X-ray imagery reveals an important quantity of beds in cores
PP10-05 and PP10-06. To identify their nature and acquire high-
resolufion sedimentological information, 3 thin-sections were sampled
using the method described in Zaragosi et al. (2006). In addition, the
grain size al the base of the bed was analysed using the Malvern™
Supersizer ‘S One successive bed out of four was analysed without
any distinction of thickness.

The measurement of Ti and Ca elements was undertaken on all cores
using an AVAATECH X-ray fluorescence analysis spectrometer with
1 cm resolution. To identily periods of increased lerrigenous input
into the deep-ocean, a comparison of elements typical of the siliciclastic
fraction {Ti} and of the biogenic fraction {Ca) is commonly used
(5t-Onge et al., 2007}, Because of its fine detailed fluctuation

‘Tahle 1
Core number, latitude, longitude, water depth and cruise details of the cores investigated.

pattern, Ti/Ca was used to correlate the PP10-17 and PP10-04 cores;
their Fluorescence-X data closely resemble each other. 16 tie-points
were then generaled between a depth of 103 and 1374 cm in the
PP10-04 core (Table 3).

3.2, Chronostratigraphic framework

Radiocarbon ages of cores PP10-17, PP10-05 and PP10-07 were de-
termined at the “laboratoire de Mesure du Carbone 14" in Saclay
(France} through the INSU “ARTEMIS” programme. The radiocarbon
dates in this study were corrected using a marine reservoir age of
400 years and calibrated Lo calendar years using the Calib 6.0.1 calibra-
tion programme (Stuiver and Reimer, 1993} with the Marine 09 radio-
carbon calibration curve (Reimer ef al,, 2009). The ages in the following
text are given in calendar age (cal. year BP} and synthesised in Table 2.

Planktic foraminifera were specially used to strengthen the strati-
graphic [ramework ol the PP10-17, which was established as a global
hemipelagic clay core by visual observation and X-ray imagery. This ap-
proach allows systematic sediment sampling with sample steps of 5 cm
(0-400 cm} and 10 con (400-1800 cm ). The quantitative analyses were
performed on =150 um fraction and focused on the Neogloboguadring
puchyderma (sinistral coiling) species (N. pachyderma (s.}), a planktic
foraminifera species that grows when the surface sea water is cooling.
This species is known as a current polar species and a stratigraphical
proxy of major climatic events, such as Dansgaard-Oeschger stadials
and Heinrich events (Zaragosi et al, 2001a; Mojtahid et al., 2005;
Toucanne el al,, 2008). In particular, the Heinrich events are represented
by peaks N. pachyderma (s.}, which are defined by the proportion of the
species being equal or greater than 95% of the total planktic fauna. At
least 300 planlktic foraminifera were counted in each sample to deter-
mine the relative abundance (%} of the N. pachyderma (s.).

Measurements of *'Pb and ***Ra activities were performed on dry
sediments at the UMRS5805 EFOC laboratory using a semi-planar germa-
nium detector (Schmidt et al., 2009). The excess activity of *'°Pb
(*1"Phy.), which was calculated by subtracting the measured activity
supported by “**Ra from the total #'°Pb activily in the sediment, was
used to calculate sediment ages based on the Constant Initial Concentra-
tion {(IC) model, with an initial activity at the top of the KI32 interface
core, Located on a terrace 5 km upstream in the canyon, the KI32 inter-
face was used (o estimate the loss of interface sediment in the long
piston cores PP10-05, -06 and -07.

4. Results

The study focuses on & cores talen around the Capbreton Canyon.
Cores PP10-17 and PP10-04 were collected in the vicinity of the canyon
and should thus record sedimentation in the deep water of the south of
the Bay of Biscay (Fig. 2}. Cores PP10-05, PP10-06, PP10-07 and PP10-08
were collected inside the canyon, along a transect across staged ter-
races, and should provide a better understanding of the sedimentary
process that acts to construct the terraces (Fig. 4).

Core number Type Cruise Year Latitude Longitude Localisation Depth Length Institute
(m) lem)

PP10-17 Calypso Sargass 2010 4375891 0371 4.02W Landes Plateau 2280 1792 Bordeaux 1 Universily
PP10-04 Calypso Sargass 2010 43°35.14 021 G.86W Basco- Cantabric margin 520 1445 Bordeaux 1 University
PPI0-05 Calypso Sargass 2010 43°39.35N 027 1321w Terraces CapBreton 1579 1800 Bordeaux | University
PP10-06 Calypso Sargass 2010 43°39.80 0271 338W Terraces CapBreton 1625 1726 Bordeaux | Universily
PP10-07 Calypso Sargass 2010 43°40.63 02°13.69W Terraces CapBreton 1472 2004 Bordeaux 1 University
PPI0-08 Calypso Sargass 2010 43740.08 0271 348W Thalweg of CapBreton 1683 £ Bordeaux | University
MDY5- 2002 Calypso MD 105 Image 1 18485 4FTLIIN 08" 3203W Meriazdeck terrace 2174 o0 IFEV- IFREMER
MD03-2603 Calypso SEDICAR - 43730.258N 01730.81W Head Capbreton 431 3933 -
KI22 Interface Sedimane 2007 43737 65N 01°4269 W Terraces Capbreton 640 - IFREMER
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Fig 3. Core-to-core correlation for PP10-17 and PP10-04 with the MD95-2002 stratigraphic reference (Zaragosi et al, 2001a; Toucanne et al, 2008). See Tables 2 and 3 for details regarding

rie-points and *'C dates,

4.1. Cores collected outside the canyon: PP10-17und PP10-04

Located 2280 m water-deep, the 17.82 m long PP10-17 core was
collected on the flat area of the south- western part of the Landes Pla-
teaw. 85 km upstream from the PP10-17 core, the 14.45 m long FP10-
(4 core was collected from a water depth of 529 m on a flat promontory
that rises above the southern Capbreton Canyon flank (and is
particularised by numerous pockmarks}. Located 85 km from the
PP10-17 core, the PP10-04 core is compared with the PP10-17 core to
compare the hemipelagic deposits on the Landes Plateau on the north
side of the canyon (PP10-17) and on the Cantabrian margin on the
south side of the canyon (FP10-04).

Core PP10-17 consists entirely of massive olive grey silty clay. X-ray
imagery reveals pervasive bioturbation and the absence of dynamic sed-
imentary structure, except for a few denser and coarser-grained layers
which are distinguished by magnetic susceptibility peaks. In the glacial
North Atlantic (40-55°N}, magnetic susceptibility peaks are known to
be patterns of ice-rafted detritus which are indicative of Heinrich events
{He) and cool sea-surface temperature (Heinrich, 1988; Grousset et al,
2000).

The use of a stratigraphical proxy based on N. pachyderma (s.) re-
veals several monospecific peaks in the PP10-17 core. 6 of them are syn-
chronous with magnetic suscepltibility peals (Fig. 3}, thus supporting an
interpretation of them as Heinrich events. To support this interpreta-
tion, 4 'C dates are available (see Table 2 for details) for the PP10-17
core, which is also correlated with the core MD95-2002, a stratigraphic
reference for the Bay of Biscay that is located on the Merazdeck terrace
(Zaragosietal, 2001a; Ménot et al., 2006} (Fig. 1). The data used for the
correlation are the abundance of N pachyderma (5.} and the magnetic
susceptibility because they exhibit very similar evolution on both
cores (Fig. 3.

In core PP10-17, the [irst N. pachyderma (5.} abundance peak is ol 50%
{60-75 cm). It is correlated with the 75% N. pachyderma (5.} abundance

peak of the MD95-2002 core (200-270 cm}, thereby suggesting a Youn-
ger Dryas age as is interpreted for the MD95-2002 core (Zaragosi et al.,
2001b} (Fig. 3). The "C dates at 7537 (+ 60 years) cal. year BP (50 am)
and 13,169 (+ 60 years} cal. year BP (80 cm} confirm this interpretation
{Table 2.

In core PP10-17, the first N. pachyderma (5.} abundance peak higher
than 95% is at 90-170 cm. It is correlated with the first =95%
N. pachyderma (s.} abundance peak of the MD95-2002 core (370-
890 cm}, thereby suggesting a Heinrich event 1 age similar to that for
the MD95-2002 core (Zaragosi et al,. 2001b} (Fig. 3). The '*C date of
17,966 (4 60 years} cal. year BP (160 cm} argues for this interpreta-
tion (Table 2}. This date is synchronous with the common accepted
dates for Hel elsewhere in the North Atlantic region (Elliot et al.
2001; Hemming, 2004; McManus, 2004).

Hel to He6 are confidently identified in the MD95-2002 by both
magnetic susceptibility and N. pachyderma (s.} peaks. Because the 6
magnetic susceptibility and N. pachyderma (s.) peaks of the PP10-17
core perfectly match with the evolution of the MD95-2002 core, they
are definitely identified as Heinrich events 1 to 6.

X-ray fluorescence data constrain the base of the PP10-17 core.
On the 400 cm at the base of core PP10-17, the Ti/Ca signal exhibits a
typical signature with 3 periods of very low values that signal intergla-
cial conditions. This signal matches the typical MIS5 isotopic sub-events
{from 5e to 5a, Martinson et al., 1987), thereby suggesting that the
PP10-17 core nearly reached the base of the Se.

The age model of the core PP10-17 is generated from all these obser-
vations. Still in the range of AMS 'C ages (<30,000 years.), the age
model is based on (1) 4 "'C dates obtained on both monospecific
N. puchyderma (5.} (160 cm} and bulk (30, 50, and 80 cm} samples of
planktic foraminifera and (2} the correlation of the N. pachyderma (s.)
abundance and magnetic susceptibility data with the stratigraphic
reference core MD95-2002 (see Table 2 and Ménot et al., 2006;
Zaragosi et al., 2006; Zaragosi et al,, 2001a for a detailed review of the
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Fig.4. Top: shaded bathymetry of the depths of the Caplreton Canyon ar approximately 110 km west from the head. The cores PP10-05, PP10-0G. PP10-07 are located on terraces, PP10-08
is on the thalweg, and PP10-04 is on the highs of the canyon. Bottom: SAR echosounder data The tercaces of the cores exhibit subparallel reflectors. Penfeld measurements are located at
the same place as the cores.
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Table 2

AMS C' ages with calendar correspondences.
Core number Depth Corventional age BP [ reservoir corrected) Calendar age cal BP Species analysed Origin Study

(cm) (yrears) (years)

PP10-17 ElY 4245 + 30 1338 Bulk Artemis- 24470 This work
PPID-17 50 7055 + 35 7537 Bulk Artemis- This work
PP10-17 80 11660 + 60 13.169 N. pachyderma s. Artemis 24471 This work
PP10-17 160 15210 £ 60 17,966 N. pachyderma . Artemis- 24472 This work
PPIO-05 337 /75 4 30 406 Bulk Artemis-24473 This woark
PP1G-05 G537 1265 £ 30 811 Bulk Artemis- 24474 This work
FPL1O-07 220 2050 + 30 1623 Bulk Artemis-29590 This work
PP10-07 EHiH 2615 £ 30 LA08 Bulk Artemis-SacA 26975 This work
PP1G-OY i 4265 + 30 4301 Bulk Artemis-SacA 26976 This work
PP10-07 1050 366 + 30 3904 Bulk Artemis-Sach 26977 This work
PP10-07 118 G440 + 30 44 Bulk Artemis 29591 This work
PP10-07 1540 8705 + 30 9246 Bulk Artemis- SacA 26978 This work
FPID-07 1730 8000 L 30 D966 Bulk Artemis-29592 This work
PPI0-07 1980 9270 + 30 10462 Bulk Artemis-29593 This work
MDA5 2002 o 1660 + 70 1624 . butlpides LSCE 95360 Zaragosi et al (2001ab)
MDAS- 2002 140 9oa0 L 90 10,329 G. bullpides 1SCE-0936] Zaragosi et al (2001a,h)
MDO5 2002 240 10,790 £ 100 12809 N. pachyderma s. LSCE-99362 Zaragosi el al (2001ab)
MDO5-2002 420 13,330 + 130 15,798 N, pachyderma s, LSCE-99363 Zaragosi et al (2001a,b)
MDA5-2002 454 13800 + 110 16426 N. pachyderna s. LSCE-99364 Zaragosi et al (2001ab)
MDO5- 2002 4653 4020 + 120 16,709 N. pachyderma s. LSCE-99365 Zaragosi el al (2001ab)
MDO5-2002 510 4170 + 130 16897 N. pachyderma s, LSCE-993366G Zaragosi et al (2001a,b)
MDA5- 2002 550 14430 + 70 17,327 . pichyderma s Artemis-003242 Zaragnsi el al. (2006)
MDa5 2002 580 14410 £ 200 17332 N. pachyderma . Beta- 141702 Zaragosi et al (2001ab)
MDAS- 2002 a69 14900 4+ 70 18,241 . pachyderma s Artemis-003243 Zaragnsi et al. (2006)
MDA5-2002 /75 14880 + 160 18224 N. pachyderma s Artemis-003244 Zaragnsi et al (2006)
MDY5 2002 1320 18450 + S0 ZL0G2 . bufloides Artemis (03245 Zaragnsi et al [200G)
MD95- 2002 1340 19,030 + 100 22514 G. bullpides Artemis-003246 Zaragosi et al (2006)
MDY5-2002 1380 20,220 £ 8O 24,650 . bulloides Artemis-003247 Zaragnsi el al (2006)
MDO5-2002 1424 19,840 + 60 23777 N. pachyderma s, Beta-1236096 Grousset et al. (2000)
MD95- 2002 1453 20030 + 80 23984 N. pachyderna s, Beta- 123698 Grousset et al. (2000)
MDA5-2002 1464 20,200 + 8O 24174 N. pichyederma s Bela-123699 Groussel et al. (2000)
MDB5 2002 1534 21,850 + 70 25734 N. pachyderma s Beta 123697 Crousset et al. (2000)
MDA5- 2002 1610 24010 £ 250 ARAZR N. pachyderma s Reta-99367 Auffret et al (2002)
MDA5 2002 1664 25420 + 230 26830 N. pachyderma s. Beta 99368 Aufiret et al (2002)

age model construction}. 11 tie-points control the age model between
depths of 35 and 559 cm in core PP10-17 (Table 2}.

Reyond the range of AMS "C ages (>30,000 years.), the age model is
based on correlation of Fluorescence-X dala. These covary with the
6018 Greenland ice-core record from the NorthGRIP {NGRIF), which
has been recently adopted as a stratotype for the North Atlantic region
{Lowe et al, 2008; Austin et al., 2012). Eight tie-points control the age
model between depths of 680 and 1101 cm in the PP10-17 core
{Table 2}. 3 additional tie-points (74, 91 and 111 ka} were added at
1390, 1490 and 1655 cm because the Fluorescence-X signal from this
depth to the bottom of the core reveals a characteristic pattern that
matches the Marine Isotopic Stage 5 sub-events (Martinson et al.,
1987; Lisiecki and Raymo, 2005). A 5th order polynomial regression
was used for the best fit of fie-points and to avoid artificial breaks due
to linear interpolation. The age model, the presence of Heinrich events
and the variations in the planktic fauna establish a high resolution stra-
tigraphy from the Holocene to HeGfor core FP10-17.

The PP10-04 core is entirely composed of dark olive-grey massive silty
clay and is similar to the PP10-17 core but differs from it by a lower clay
content, a less-homogeneous texture and a more-intense burrowing (a
mottled structure with iron sulphide burrow infilling). Cores PP10-17
and PP10-04 display very similar Ti/Ca data (Fig. 3}. Consequently, a
relatively conlident peal-lo-peak correlation is possible {Table 3. Based
on the Ti/Ca signal, the correlation of PP10-17 and PP10-04 suggests
that PP10-04 presents the same chronostratigraphic framework but
ends before Heb (Fig. 3). The correlation is more difficult in the upper
100 cm of the core PP10-04 because there is no evidence of a Younger
Dryas signature in the Fluorescence-X data. A "C date was consequently
realised at 30 cm and provides an age of 3526 { 4 30 years) cal. year BP
with the help of the age model of PP10-17, an age model for PP10-04,
based on a 5th arder polynomial regression, one ''C date and the sixteen
lie-points of the correlation with PP10-17 is proposed (Fig. 8D}

Holocene sediment rates are proposed based on the age model of the
cores PP10-17 and PP10-04 that are well constrained on the period from
Hel to actual. They will allow a comparison of the regional hemipelagic
background around Capbreton Canyon with the deposits inside the can-
yon. On the Landes Flateaw, according to age model of the PF10-17 core,
the Holocene sedimentation rate is estimated to be 5.9 cm/1000 years.
On the Cantabrian margin, according to age model of the FP10-04 core,
the Holocene sedimentation rate is estimated Lo be 7.2 cmy/1000 years.

4.2. Cores collected inside the canyon: PP10-08, PP10-07, PP10-06, and
PPI10-05

In the canyon, at a depth of approximately 1600 m, 4 cores were
collected along a seismic profile through the thalweg and its terraces.
4 Penfeld measurements were performed at the same emplacements
{Fig. 4}. The PP10-08 core is located in the thalweg at 1683 m waler
depth. On the left bank, in the centre of arched terraces, the PP10-06
core was collected at 1625 m water depth, and the PF10-05 was collect-
ed at 1579 m water depth. On the right bank, on a large elongated
terrace, the PP10-07 was collected at the crest of the levee-like feature
at 1472 m water depth.

4.2.1. Chronostratigraphic framework

Foraminifera are sparse to very sparse in cores FP10-05 and PP10-
06. Samples with a thickness of at least 10 cm had to be sieved to attain
the minimum quantity of individuals (>3000} required in a sample [or a
¢ date. Only two levels in the PP10-05 core were rich enough to be
sampled for '¥C dates. The stratigraphy of the core PP10-07 is based
on § AMS '*C dates obtained on bulk samples of planktic foraminifera,
and the age model is based on a polynomial regression of 5th order
(Fig.2).
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Table 3
Tie- points for core to core correlation with fauna (% N pachydenna 5.), magnetic suscepti-
bility (International System) and Fluorescence X data (titanium/calcium ratio).

Core number Depth Calendar age BP Stratigraphic reference
(em) (kyears)
PP10-17 35 5038 MDE5-2002
PP10-17 62 12,126 MDS5-2002
FP10-17 74 13,338 MD95-2002
PPI0-17 44 15,961 MDY5-2002%
PP10-17 114 16,518 MD85-2002
PP10-17 162 18,250 MD95-2002
PP10-17 409 23,664 MDa5-2002
PP10-17 460 24,514 MD85-2002
PP10-17 452 25,853 MD95-2002
PP10-17 558 27.685 MDS5-2002
PPI0-17 597 29.636 NGRIP
PP10-17 680 32,386 NGRIP
PP10-17 707 33,684 NCGRIP
PPI0-17 738 35432 NGRIP
PP10-17 800 38,131 NGRIP
PPIG-17 921 43337 NGRIP
PPIG-17 982 46,846 NGRIP
PP10-17 1011 48927 NGRIP
PPI0-17 1101 54,023 NGRIP
PP10-17 1380 73610 Martinson et al. (1987)
PP10-17 1490 90,950 Martinson et al. (1987)
PPIG-17 1655 110,780 Martinson et al. (1987)
FF10-04 103 16,060 F10-17
FFI0-04 166 19,376 FP10-17
PP10G-04 403 43,055 PP10-17
FFI0-04 577 24,085 FP10-17
PP1G-04 T4 43,592 PP10-17
FF10-04 856 27,955 FP10-17
FFI0-04 870 28,845 NGRIP
PP1G-04 a7 30618 PP10-17
FF10-04 1037 32451 NGRIF
PP10-04 10349 324549 PP1G-17
FF10-04 1075 33,673 NGRIF
FFI0-04 1075 33,860 FP10-17
PP10-04 1102 35426 NGRIP
FF10-04 1120 36,685 FP10-17
PP10-04 1140 28,227 NGRIP
FP10-04 1156 40,159 FP1C-17
FF10-04 1181 40,796 NGRIF
PP10-04 1224 41471 PP1G-17
FF10-04 1225 42,957 NGRIF
PP10-04 1254 43,397 PP10-17
FP10-04 1268 H414 NGRIP
PP10-04 1319 46,5920 PP10-17
PP10-04 1319 47,042 NGRIP
FP10-04 1374 53,619 FP1C-17
PP10-04 1375 54,224 NGRIP

1% excess profiles are established on the first metres of cores
PP10-06 (nineteen samples from 0 to 300 cm}, PP10-05 (seven samples
from 0 to 100 cm}, and PP10-07 {two samples from 0 to 100 cm), to
date the uppermost sections of these cores. These profiles were com-
pared with those obtained on interface cores collected at the same
sites, in particular the KI32, on a similar position, Le., on the lowest ter-
race 25 m above thalweg edge (Table 1}. The age model of the core
PP10-05 was consequently constructed on 2 AMS "C dates and

*19ph, . dating. The PP10-06 age model is only based on *'°Pb,, (Fig. 8B).

4.2.2. Sedimentological analyses

In the very short core PP10-08, despite evidence of coring distur-
bance with fluidisation features, an upward trend from yellowish to
greyish sand can be observed. Grain size analyses indicate grading
from medium to fine sand. The Penfeld penetrometre could not pene-
trate deeper than 2 m below the thalweg floor, thereby suggesting the
presence of a thick massive medium sand bed.

Core PP10-05 was collected at 125 m and core PP10-06 was collect-
ed at 75 m above the thalweg. Despite the presence of well defined sub-
bottom reflectors on both sites, the Penfeld penetrometre displays a
very regular compaction gradient down to 22 and 25 m where distinct

denser layer appears. Both cores display horizontal bedding underlined
by thin colour banding throughout their length. On X-ray imagery, each
individual bed progressively evolves from a darker (denser) base to a
lighter top (Fig. 5}. The sharpness of the contact increases with bed
thickness. Except for the faint mottling near the top of some sequences,
there is no bioturbation.

In both cores, thin-section and grain-size analyses were performed
in several sequences to characterise facies. In the thin-sections, above
a sharp and planar basal contact, the sequences start with a thin level
of well-sorted fine quartz sand crudely laminated and rapidly becoming
homogeneous as less and less numerous quartz grains are scattered
around a muddy matrix. In the sequences, the bimodal grain-size distri-
butions display the mixing of a coarser-grained population, which is
centred at the silt/sand limit and dominant at the base of the sequences,
with a fine-grained population {mode at 6 um}, which becomes domi-
nant at the top of the sequences (Fig. 6}. These observations are consis-
tent with an assignment of the sequences as fine-grained turbidites,
considering the recognition criteria of Mulder et al. (2001a}. They corre-
spond to the Td/Te terms of Bouma sequences {Stow and Shanmugam,
1980; Shanmugam, 2000}. The upper hemipelagic part of the sequence
cannot be specifically identified but must be present, although this lack
of identification is likely limited because there is no bioturbation and
there are only very scarce planktic foraminifera towards the very top
of the sequence.

The estimation of the Ca and Zr contents provided by Fluorescence-X
analyses covary. Zr is a heavy resistant mineral. These accessory min-
erals are commonly enriched in the bases ol some turbidites because
of gravitative settlings {Rothwell et al., 2006). In thin-sections from
both cores, angular carbonate grains are identified. Measurements of
carbonate contents reveal a mean value ol 18.5% carbonates at the
base of the turbidites in both cores. The relatively high content in car-
bonates grains, their presence at the base of turbidites and the absence
of planktic fauna argue for a clastic origin of the reworked carbonate
particles. The covariance of Ca with Zr at the base of the turbidites also
suggests a clastic origin for carbonate grains. The 17-metre long PP10-
06 presents 1035 turbidites, and the 18-metre long FP10-05 has 1640,
In both cores, to depict an evolution in the turbidite morphology, each
turbidite thickness is measured. The mean thickness is 1.5 cm for the
turbidites of PP10-06 and, less than 1 cm for the turbidites ofPP10-05.
In both cores, the bases of one turbidite out of four are sampled for
grain-size analysis (Fig. 7). Because of the bimodal distribution and
the difficulty of sampling the turbidite base with precision, the tenth
coarser percentile (D90} is used to depict the maximum grain size at
the base of the turbidite rather than the mean size.

In PP10-06, the grain-size and thickness are quite constant: they
have a low dispersion. However, an evolution is clearer in PP10-05,
and the core is consequently divided into three parts: (1} from the top
to 250 cm, the mean thickness of the turbidites is less than 1 cm
and the grain size is very fine (30 wm on average}; (2} from 250 to
800 cm, the mean thickness is still low but the grain size is coarser;
(3} from 800 to 1800 m, the turbidites are the thickest and coarsest
{until 120 um} of the core. Therefore, PP10-05 has a fining-up and
thinning-up turbidite evolution (Fig. 7). Nevertheless, because of a
strong influence from the decrease of the Ca measurements, the Ti/Ca
signal is an exception to this division because only one major break is
present at 330 cm.

PP10-07 was collected 225 m above the thalweg. On the X-rayimag-
ery, the sediments appear highly bioturbated over the 2000 cm of the
core (Fig. 5}. Disturbed by bioturbation, some laminations are observed
but are not well defined. Performed every 10 ¢m, the grain size analyses
reveal a quite homogeneous silto-clayey core, with a mean D90 at
25 pm. Unlike the cores PP10-05 and PP10-06, turbidite is not the
main sedimentary facies.

There is no detectable “'""Pb,, in the upper 1 m. The age model is
based on eight 'C dates. It suggests a slightly decreasing sediment rate
from the base to 1050 an. The base of the core { 1730-1980 cm) presents
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Depth (cm)

Fig 5. Details of X-ray imagery for the cores located on the terraces. The zoom-in represents the most typical facies of each core. The cores nearest the thalweg, PP10-05 and PP10-06 are

highly laminated, whereas PP10-07 is more bioturbated.

the highest sediment rates (0.5 cm/year). This interval corresponds to
the time period 9966 cal. year BP (4 30 years}-10,462 cal. year BP
(+ 30 years) and illustrates the first times of the Holocene sediment
record in Capbreton Canyon. The 5994 cal. year BP (4 30 years)-
7344 cal. year BP (= 30 years) time period (1050-1180 cm) has a
particularly low sediment rate (<0.01 cm/year). From 1050 to the
top of the core, the sediment rates increase. Except for these two
periods, changes in sediment rates are of low amplitude. The mean

670 cm

680 cm

690 cm

sediment rate is consequently calculated to be 0.19 cm/year for the
entire core.

4.2.3. Frequency of turbidites

For cores PP10-05 and PP10-06, the fauna content is very low or
absent, and Ti/Ca profiles exhibit neither any chronologically referenced
pattern nor major vertical variation, thereby suggesting turbidites

Fining-up sequence

PR

b

g

' oo
Grain size (um)

FHg 6.Zoom-in on sequences of core PP10-06. The bases of the sequences are sharp. The decreasing density on the X-rayimage is linked to the grain-size distribution: grain- size analyses in
a3-cm-thick sequence demonstrate bimodal grain-size distributions and a fining-up sequence. Sequences are interpreted as fine-grained turbidites.
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Fig. 7. Evolution of the turbidite bed thickness, grain-size at the base of the turbidites and the Ti/Ca ratio for the cores PP10-05 and PP10-06. Black triangles represent “C dates, and grey

stars show the limit for 2'%Pb,; (approximately 1900 AD). The core PP10-05 is divided into 3 parts according to its fining and thinning-up evolution. PENG2-3 and Pen02-5 are Penfeld
measurements at core locations. Break in the gradual evolution of the resistivity at the tip is underline in grey.

deposits that were rapidly accumulated. Indeed, very high sedimenta-

the top of the PP10-05 core. The comparison results in an age of
tion rates were calculated from “!”Pb excess measurements.

AD1910 at 89 cm in PP10-05. The mean sedimentation rate is

For the core PP10-05, *'°Pby decreases exponentially along the first 1.2 com/year over the last century. During this interval, because 92
metre (R* = 0.96, Fig. 8A). A comparison of 1°Pb,, between KI32 inter- turbidites are counted over the first 89 cm, the frequency of the turbid-
face core and PP10-05 suggests that approximately 40 cm was lost at

ity events is estimated to be 1.2 turbidites/year when taking into

s s &
W PPI005 -

/'J 9;}
0 4/¢/ /
e

Age Cal BP.

0000 ' 60000 80000 100000 120000
Age Cal. BP.

Fig. 8. A: P'°Phy, decreases in the first metres of the cores PP10-05 and PP10-06. B. The age model and turbidite frequencies in the cores PP10-05 and PP10-06 are shown. Black denotes data
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account the loss of interface sediment at the top of the PP10-05
core (top of the core at 1977 AD) (Fig. 8B). "C dates provide ages
of 496 cal. year BP (£ 30 years) at 334 cm and of 811 cal. year BP
(30 years} at 641 cm. During this interval of time, the mean sedi-
mentation rate is 1.0 cm/year. Because 322 turbidites are counted
over the 334-641 cm interval, the frequency of the turbidite
events is estimated to be 1.0 turbidites/year (Fig. 8B}. On the interval
0-334 cm, the sedimentation rate is estimared at 0.68 cm/year, with
a frequency of turbidity events of 1 turbidite/year {330 turbidites on
the interval). Both C dating and ?'°Pb,. were successfully applied
to the core PP10-05. For both methods, even if a bias most likely
due to uncertainty on the '*C reservoir age and the loss of interface
sediments is induced, the trends of the age models are coherent.
The two methods appear highly consistent with sedimentation
rates of 1.2 cm/year over approximately the last century (*'”Pbys)
and of 1 cm/year in the 496-811 cal. year BP period {*C dating).
This suggests a slight decrease in the sedimentation accumulation
over the last 500 years because the average sedimentation rate is
0.7 cm/year from 496 cal. year BP to the present.

The fining-up and thinning-up evolution of core PP10-05 suggests
that the sedimentation rate most likely decreases along the entire
core, hypothesis strengthened by the decrease of sedimentation rate
on the last 500 years on the PP10-06, despite a supposed effect of the
compaction on the deeper sediments. The 1.0 com/year value is conse-
quently considered a valid minimal value for an average sedimentation
rate for the entire core, thus suggesting that the end of the core corre-
sponds to approximately 1800 cal. year BP.

For the PP10-06 core, down to 300 cm, *'°Pb, decreases exponen-
tially and rather regularly with depth (R* = 0.81, Fig. 8A}. The core is
compared to the KI32 interface core which presents very similar lithol-
ogy. Indeed, on KI32, from 37 cm to its base, and over the first 50 cm of

the PP10-06 core, the same vertical succession of turbidite sequences is
confidently identified in X-ray imagery. This identification strongly sug-
gests the loss of the uppermost sediments by the Calypso piston corer.
The comparison of *'’Ph,, between KI32 and PP10-06 results in an age
of AD1900 at 300 cm in PP10-06. The mean sedimentation rate is of
3.0 cn/year over the last century. During this interval, because 163
turbidites are counted over the first 300 cm, the [requency ol the turbid-
ity events is estimated to be 1.7 turbidites/year (Fig. 8B).

Because low fauna content prevents the use of 'C dating on the core
PP10-06, only *'°Pb, could be used (o estimate the age of the end ol the
core. Because of the gradual evolution of the thickness and the grain-
size at the base of the turbidites, the sedimentation rate is first supposed
to be constant along the entire core PP10-06. With a sedimentation rate
of 3 cm/year, the core is supposed to span approximately 575 years.
Because the cores PP10-05 and PP10-06 are supposed to record the
same gravity flows, comparison of the Fluorescence-X data could
enhance the estimation of the sedimentation rate of the core PP10-06
(Fig. 7}. This estimation could be enhanced by the Fluorescence-X data
{Fig. 7). On the core PP10-05, the 0-340 cm Ti/Ca interval presents
high, constant values. The interval ends with a sharp decrease before a
break. On the core PP10-06, such a break is absent: the Ti/Ca values are
almost constant and decrease only very slightly from 1100 cm to the
end. The break is supposed to have not yet reached by the core. The entire
core length could be correlated, at the maximum, with the 0-340 cm of
the PP10-05. Because the break is dated in PP10-05, 496 cal. year BP
(=30 years} would be the maximal age at the end of the core PP10-06.
Thus, the mean sedimentation rate would be 3.5 cn/year. Because
the base of the core is most likely a little younger than 496 cal. year BP
{430 years}, this is a minimal evaluation. Comparison of the sedi-
ment rates in two periods (3.0 cm/year over the last 100 years and
=3.5 cm/year over the last 500 years} demonstrates a slightly
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Fig. 9. simplified lithology of the Adour River basin (Modified from BRGM, 2013). Location of the various Adour River mouths: Caphreton, then Vieux-Boucau in 1310 AD, and finally Bay-
onne 1574 AD. This figure illustrates the change in the input of carbonates particles to the Capbreton Canyon since the last disconnection from direct river input.

- 168 -

Brocheray - 2015



Chapitre 5 : Le systeme turbiditique de Capbreton

5 Brocheray et al. | Marine Geology 347 (2014) 136-752 14°

decreasing sedimentation rate through time. However, this fact does
not appear as clearly as for the PP10-05 data.

5. Discussion

5.1. The marine sedimentation in the south of the Bay of Biscay: a record of
regional climatic events

To compare the sedimentation in the Capbreton Canyon with a
regional background, this study proposes a comparison among 3 cores
localised differently around the Bay of Biscay margins. One of them is
located on the Celtic margin and used as stratigraphic reference
(MD95-2002, see details regarding the core in Ménot et al., 2006,
Toucanne et al., 2008; Zaragosi et al,, 2001a). The two others were
collected in the vicinity of the Capbreton Canyon, on the open slope of
the Landes Plateau (PP10-17) and the Cantabrian margin (PP10-04}.

Over the Armorican margin, the sedimentation during Heinrich
event 1 is of expanded thickness and featured high sedimentation
rates (Zaragosiet al, 2001a}. These high rates are due to the exceptional
[luxes of the Manche Paleoriver discharges that are related to the glacial
meltwater supply of the European and Fenno-Scandinavian ice-sheets
(Toucanne et al., 2008}, Located far from the Manche Paleoriver axis,
the cores near Capbreton Canyon do not record such expended sedi-
mentation rates over this period. A comparison with the deposits of
the Armorican margin primarily attests for typical records of
hemipelagic sedimentation under climatic controls in the south of
the Bay of Biscay.

The hemipelagic deposits recorded on the Landes Plateau and the
Cantabrian margin present common characteristics despite the sedi-
ments from the Landes Plateau being extracted from a deeper area
that was supposed to be more isolated from continental inputs. The
planktic fauna and variations of chemical data reflect the continental
inputs and attest to the record of regional climatic events. The cooler pe-
riods of Heinrich events 1 to 6, in addition to the Younger Dryas time,
are clearly identified by the presence of the polar species N. pachyderma
(s.} and are separated from the more temperate periods of the Holo-
cene, the Bolling-Allerdd and the Last Glacial Maximum, during which
the oceanic conditions were relatively warm {Penaud et al., 2009},

On the Landes Plateau and the Cantabrian margin, during a period
ranging from He1 to He6, sedimentation rates demonstrate that sedimen-
tation is more intense during glacial episodes or sea level low-stands. The
Holocene is generally a highstand sea level time, which is coherent
with the low sedimentation rates values of the regional hemipelagic
background around Capbreton Canyon (5.9-7.2 an/1000 year}.

5.2. Holocene sedimentation over terraces

The strategy of coring over the Capbreton terraces allows for a com-
parison of sedimentation on terraces located at three different heights
above the thalweg. Localised 75 m above the thalweg, the lowest ter-
race has an average sedimentation rate of 3.5 cm/year (core PP10-06).
Localised 125 m above the thalweg, the middle terrace has an average
sedimentation rate of 1.0 cm/year {core PP10-05}, more than 3 times
less than that of a terrace localised only 50 m deeper. Localised 225 m
above the thalweg, on the right bank, the highest terrace has an average
sedimentation rate of 0.23 cm/year (core PP10-07). This rate is 4 times
less than for the middle terrace and more than 15 times less than that of
the lowest terrace. Comparison of the sedimentation rates among those
3 cores clearly demonstrates that the sedimentary accumulation
decreases with the distance to the thalweg of the Capbreton terraces
(Fig. 10).

The highest terrace is the only one to record a complete Holocene
sequence. Despite the sedimentation rate of the highest terrace being
the lowest of the studied terraces, it is 30 to 40 times greater than
the Holocene sedimentation rates recorded on the Landes Plateau
(0.006 cmy/year} and the Cantabrian margin (0.007 cm/year}. The

terraces of the Capbreton Canyon are privileged areas [or Holocens
sedimentation in the south of the Bay of Biscay. This information i:
coherent with the study of Gaudin et al. {2006} which interpretec
the terraces as primary sedimentary depocentres in the Capbretotr
Canyon.

5.3, Processes

Because of their regular thickness {one every 1 to 3 cm according te
the terraces} and of their silty bases, the turbidites of the lowest anc
middle terraces must result from flows of relative constant behaviour
The uniform small thickness of the turbidites suggests small scale tur-
bidity currents, such as small pulses. The terraces seem constructed by
the overspilling of turbidity currents. Calculated with *'°PB,, and €'
dates, the frequendes exhibit regular events of annual frequency.

The highest terrace presents on the SAR echosounding profile a littls
levee-like relief on its external edge. In addition to a well-developec
bioturbation (Fig. 5) and a constant grain size mode inferior to 10 pm
the moderate sedimentation rate (in regard to lower terraces) suggest:
that the sedimentation mainly results [rom a uniform draping on the
highest terrace through the entire Holocene. On the X-ray imagery o
the core PP10-07, some sparse beddings could indicate that exceptiona
turbidite flows reach the highest terrace.

There appears to be two main types of sedimentary processes on the
Capbreton Canyon terraces: those that produce homogeneous silto-
clayey deposits and those that form fine-grained turbidites with ac
annual frequency.

Along the Iberian margin, similar high Holocene sedimentary activi-
ties over terraces are related by numerous studies in the Nazaré Canyor
which head into the coastal zone, like the Capbreton Canyon (de Stigte
et al., 2007; Arzola et al., 2008; Lastras et al., 2009; Masson et al., 2010
2011}, In the Upper Nazaré Canyon, at approximately 3500 m wate
depth, 40 m above the thalweg, terraces present silty-mud turbidite:
of regular spacing (1-2 cm} {Arzola et al., 2008). They are thought tc
result from regular small-scale events of annual frequency {de Stigte
et al,, 2007; Arzola et al,, 2008}. By comparison with the Var systemn
{Mulder et al., 1998}, these events are supposed to be generated by
overloading and oversteepening of sediment due to failure during
storm and/or flood episodes (Arzola et al., 2008). In contrast witk
Capbreton Canyon, turbidite facies do not represent the complete sedi-
ment accumulation on the terraces. Despite this, the turbidite character-
istics seem quite similar to those of the turbidites developed on the
lowest and middle terraces of Capbreton Canyon.

As in Capbreton Canyon, the terraces of Nazaré Canyon are alsc
sites of rapid sediment accumulation and feature deposition rates o
0.5-1.4 con/year (Masson et al, 2010,2011) and 1.6-2.4 cmy/year, as es-
timated by *'®Pb,. (Arzola et al., 2008 ). These high sedimentation rate:
are measured for muddy sediments with sparsely scattered sil
throughout and are interpreted as being characteristic of nepheloic
fallout (Arzola et al., 2008 ). Nepheloid layers are related to semidiurna
internal tide processes, which are very active in the Upper Nazars
Canyon (de Stigter et al., 2007; Arzola et al,, 2008). These description:
are strongly reminiscent of the bioturbated muddy sediment facies o
the highest Capbreton terrace where more moderate but comparabls
sedimentation rates (0.23 cm/year) exist and could be attributed tc
quasi-continuous settling from nepheloid layers.

Internal tides are an important hydrological process in the Bay o
Biscay and can generate nepheloid layers. In Capbreton Canyon, ths
currents measured by Mulder et al. (2012) exhibit bi-directiona
currents that are related to semi-diurnal periods and internal tides
The canyon is located in the most protected area of the Bay of Biscay
which has for consequence internal waves of low energy that preservs
the deposited sediments from reworking (Mulder et al,, 2012},

Arzola et al. (2008) proposes distind processing for delivering sedi-
ments to the Nazaré Canyon terraces: one is dominated by settling, anc
the other is dominated by “true” gravity processes. In contrast, Massor
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Fig. 10. Synthesis of the sedimentary processes that act over the terraces in Capbreton Canyon. This figure illustrates a vertical continuum in the processes regarding the height of the

rerraces above the thalwes.

etal (2011} proposed a process continuum that seems quite well illus-

trated by the 1600 m water depth cores of Capbreton Canyon. This

continuum extends from lateral advection of nepheloid layers through

weak muddy turbidity cwrents to stronger turbidity currents that are
capable of transporting sands {Masson et al, 2011}, On the core transect
over Capbreton Canyon, sedimentary accumulation decreases with the
distance to the thalweg (Fig. 10). The thalweg presents sands, thereby
suggesting that strong turbidity currents occur. The lowest and middle
terraces record silty-muddy turbidity currents and the highest is iden-
tified as dominated by settling from nepheloid layers which could
themselves be alimented by the turhidity plumes. Numerical modelling

of the flows within Capbreton Canyon (Salles et al,, 2008} suggests that
turbidity currents can be depositional on terraces located 180 m above
the thalweg at 1800 m water depth and 63 km from the head of the
canyon {in linear distance, Le., close to the studied cores). The thickness
of the flow is estimated to 200 m and evolves according to the canyon
morphology: the wider the channel, the lower the flow thickness and
spreads. Based on numerical modelling, turbidity currents do not
reach the highest terrace. This result agrees with the hypothesis of the
dominance of settling processes from nepheloid layers rather than
dynamic deposition over the highest terrace and is coherent with the
idea of a processes continuum (Fig. 10}
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5.4. Evolution of terraces over the last 2000 years

Gaudin et al. (2006} presented accumulation rate of 4.5 cm/year
over the last 775 years on a rerrace locared ar 431 m water depth,
30-km from the head and 125 m above the thalweg floor (Fig. 2}.
Located at approximately 1600 m water depth, 110 km from the
head and 75-125 m above the thalweg, the lowest and middle terraces
of this study present sedimentation rates that are 1.5 to 4 times less. All
samples were collected on hemispherical terrace (according to the no-
menclature established by Gaudin et al. {2006) for Capbreton Canyon).
This type of terraces is thought to be constructed by spill-over of turbid-
ity currents and is interpreted as a levee or “confined levee” (Gaudin
et al., 2006). This is coherent with the observation of thinning-up
fining-up turbidite evolution on the middle terrace (Fig. 5}.

Gaudin et al. 2006 also presented an accumulation rate of 12 cm/year
[or the time period 775-2390 years BP and explained the signiflicant
decrease between the two periods by the disconnection of the Adour
River in the last 16th century which would have led to a substantial
decrease of sediment supply and accumulation in the canyon.

The fining-up, thinning-up evolution of the middle terrace suggests
that less-and-less-energetic turbidity currents reach the terrace with
terrace growth. The same evolution is not clearly recorded on the lowest
terrace most likely because it formed more recently and has had a
shorter existence (<500 year vs. > 2000 year}. The coherency is high
between sedimentation rates from both 2'YPb,. measurements
{1.2 cm/year) and ''C dates (1.0 cm/year), thus suggesting no major
change in sediment accumulation. Furthermore, the age model attests
to thinning-up, fining-up evolution initiated on the terrace formerly to
the disconnection from the Adour River. The explanation supported by
this study for decreasing sedimentation rates over terraces is autocyclic
processes linked to the verrical development of confined levee rather
than an impact of the disconnection from the Adour River.

5.5. Short lives of terraces

According to the SAR echosoundings, the lowest and middle terraces
present subparallel reflectors on less than 50 m (Fig. 4). Penfeld
penetrometre stops at 24 or 25 m alter the sediment {loor {according
to the terraces), thus suggesting a break in the sedimentation {Fig. 7).
It must be stopped by an overconsolidated surface, which could have a
different origin as a slide surface or overconsolidated or coarse
sediments.

Considering a 3.5 cm/year sedimentation rate at 1625 m waler
depth, the canyon would be filled-in in less than 50 ka. These extreme
sedimentation rares imply that rerraces must have short lives. The
overconsolidated surface could be interpreted as the base of the recent
sediments (<2000 years} which is in coherence with the rare isolated
erosional phases over terraces as evidenced by numerical modelling
(Salles et al,, 2008) These elements suggest short-lived terraces with
life cycles of approximately a few thousand years. The lowest terraces
seem to be submitted to more frequent reworking. Chirp data suggest
a maximal height for the lowest lerraces of approximately 40 m.
Excluding the presence of any erosional surface, the live of terraces
would be between 1200 and 4000 years.

5.6. Record of annual and/or decennial storms

Regular turbidites over the terraces are interpreted as results of
turbidity currents generated by storms. A supposition is that storms
of particularly high magnitude could generate thicker and coarser
depuosits. The work of Mulder et al. (2001h) demonstrates the impact
on the canyon sedimentation of the decennial 1999 storm Martin. An
18-cm thick turbidite was identified by coring in the thalweg axis at
647 m water depth and 20 km from the head; thus turbidite was
undoubtedly generated by the 1999 Martin storm. 110 km from the

head, no evidence of decennial events or decennial cyclicity is detected
in the turbidite record over the lowest and middle terraces.

The events presented in this study are of annual frequency. Mulder
et al. {2012} reported that a mooring records a turbulent surge during
the winter of 2007, at 500 m water depth in the canyon. The turbulent
surge can be considered either as a simple increase of the concentration
of the nepheloid layer or as an intensification of the longshore drift and
the plunging of sediment-laden water in the shallow canyon head
(Mulder et al. 2012). The turbulent surge did not reach the 1500 m
water depth mooring. Despite the weak intensity of the particular
storm presented in Mulder et al. (2012}, such classical winter storms
are most likely the type of storm at the origin of the onset of the turbi-
dites of annual frequency. In this case, if they are generated by an
increase in the longshore drift, the longshore drift would be a major
contributor to the sedimentary budget of Capbreton Canyon.

An explanation [or the dillerence between the turbidite [requency
proposed in this study (1/year} and in the study of Mulder et al.
(2001b3 (1/10 years} could be that more intensive reworling of the ter-
races occurred in the uppermost canyon. Despite numerical modelling
establishing that terraces are net-depositional areas, they also attest
that erosional surfaces could exist between depositional phases (Salles
el al,, 2008). Mudclasts al the erosional base of the Martin storm Lurbi-
dite in the upper canyon {(Mulder et al., 2001b) suggest more intense
reworking than the slight erosional base of the turbidites in the more
distal terraces. Downcanyon, sedimentation over terraces could be
better protection against of such intense erosion and preserved the
deposits of annual events generated by “classical” winter storm.

5.7. Impact on sedimentation of the recent disconnection from the
Adour River

Important sedimentary accumulation is currently occurring in
Capbreton Canyon. However, the canyon has been disconnected from
the Adour River since 1310 AD (Klingebiel and Legigan, 1978}.

The chronostratigraphic framework of the middle terrace realised at
fine scales covers the historical period of the Adour River movements
between the Capbreton, Vieux-Boucau and Bayonne sites {1310 AD-
1578 AD) (Fig. 9). No major change is recorded in sedimentation rates
over this period: the last century has a sediment rate of 1.2 cm/year
(*'°Ph,,, measurement}, and the 1139-1454 AD period has a sediment
rate of 1.0 cmjyear (*C dates of the core PP10-05). The impact of the
last disconnection of the canyon from the Adour River seems minor in
terms of the sedimentary budgel al approximately 1600 m waler
depth in the canyon. This suggests that the importance of longshore
drift contribution to the sedimentary input of Capbreton Canyon has
been overlooked unfil now.

If registered, the impact on the sedimentation of the disconnec-
lion would be visible in the {irst 3.5 m ol core PP10-05 because of
the 1454 Al date at 337 cm. What is indeed observed is a break in
the Ti/Ca signal, which is evidenced by a sharp increase (Fig. 7).
Looking in more details, only the Ca displays a significant upward
change of its values compared with constant Ti values. In Cap-
Ferret Canyon, interface cores display similar decreasing trend in
CaC03 (Cremer et al,, 1999}, which was interpreted as increasing
terrigenous sediment trapping along the inactive canyon axis. The
Adour disconnection surprisingly corresponds to a relative increase
of the “terrigencous” part of deposits.

According to the high frequency of turbidites deposits, Ca variations
could hardly account for only direct vertical pelagic (lux in regards to the
terrigenous input, but they can primarily account for the relative
amount of reworlked carbonate particles. This is confirmed by the angu-
lar shapes of the carbonates grains and the covariance of Ca and 7r in a
similar saw pattern {a sharp increase then progressive decrease through
turbidite sequences}, whereas Zr is supported by siliciclastic particles
{Rothwell et al., 2006). Before the disconnection, continental waters
flowing over the calcarecus part of the Adour basin directly reached
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Capbreton Canyon. Currently, these waters have their outlet 15 km
southward (Fig. 9). The Adour River currently has a solid discharge
rate of 0.25 Mt. year-1 {(Maneux et al., 1999} and the Adour plume
seems orientated northward by currents { Petus et al, 2010}, e, in the
direction of the Capbreton Canyon head. Clastic carbonates grains
could be trapped by the longshore drift and transported to the canyon
head despite the disconnection. Their quantity would be reduced
because of a longer transport length.

Autocyclic processes are the dominant processes to explain the
fining-up evolution of the core, which is initiated at the base of the
core. The uppermost part of the terrace {0-300 cm, or approximately
15% of the entire core} could be clearly isolated on a grain-size basis. A
longer transport of the particle from the Adour mouth to the canyon
could participate to reduce the grain size without reducing the sediment
accumulation rate since the last disconnection.

The Adour River is the main sediment provider for the south of the
Bay of Biscay. The key role of the Adour River in the sedimentary budget
of Capbreton Canyon during the Holocene highstand sea-level condi-
tions can be discussed. This study presents high sedimentation rates in
the canyon far from the head, even after the disconnection from the
river. The influence of storms on the longshore drift is discussed in
details in Mulder et al. {2012). The annual turbidite frequencies are
supposed to be linked to storms and possibly to the storm influence
on the longshore drift. Detrital carbonates grains could be transported
to the canyon head by the Adour plume which bypasses the longshored
rift, turns northward and reaching the head of Capbreton Canyon
(Petus, 2009}, Maziéres (in prep.) has determined the presence of clay
mixed with organic martter in the head of the canyon, thereby suggest-
ing that the Adour plume take part in the sedimentary supply of the
canyon. Numerical modelling seems to indicate that the longshore
drift could transport massive quantities of beach sediments toward
the canyon head (Mazieres et al, 2013). All these elements converge
to suggest that the longshore drift contribution in Capbreton Canyon
during the Holocene had been most likely overlooked until now and
that the impact of the Adour River is not completely cancelled by the
disconnection from the canyon.

6. Conclusions

A detailed sedimentological analysis of cores through reconstruction
of sediment accumulation rates, turbidite [requency, turbidite thickness
and grain-size evolutions, has provided new insights into the sedimen-
tary activity of the Capbreton system and of its surroundings over the
last 120 ka. The following conclusions are consequently proposed:

1} The swrounding Landes Plateau and Cantabrian margin are subject
to a hemipelagic sedimentation which classically records the region-
al climaric events until at least the last 120 ka. Important similarities
in the sedimentation on the Landes Plateau and the Cantabrian
margin supported the uniform character of the hemipelagic
sedimentation.

2} The chronostratigraphic framework demonstrates that regional
climatic events from He6 to the Holocene are indeed present in the
south of the Bay of Biscay. Despite this, a major opposition exists in
the sediment records of the north and south margins of the Bay of
Biscay, as evocated by previous studies. This study compares for
the first time sediment cores from the north and south margin of
the Bay of Biscay. Localised outside the Manche Paleoriver axis
which gathers the sedimentary flux from the European ice-sheet
glacial outburst, the Capbreton Canyon area does not exhibit excep-
tional sedimentary input, unlike the Armorican and Celtic margins.

3} This new dataset allows one to project farther down in the canyon
the high Holocene sedimentation rate. Complementary sedimentary
processes are proposed to fit with depositional models of the
terraces. Dynamic deposition by turbidity currents is indeed the
main process on the terraces that are closest to the thalweg.

However, the impact of nepheloid layers and settling processes (o

explain the linear age model and absence of sedimentary structures

over the highest terraces cannot be overlooked. This conclusion is
highly coherent with previous work regarding the high Holocene

sedimentation rate of Capbreton Canyon (Gaudin et al, 2006;

Salles et al., 2008).

The 1/year frequency of the turbidity surges recorded down canyon,

compared with the 1/10 years frequency up canyon proposed in the

literature {Mulder et al., 2001b) suggests that sediment would be
better preserved downcanyon because of less energetic surges and
consequently less intensive reworking over the terraces than
upcanyon. This is coherent with numerical modelling of the turbidity

currents in Capbreton Canyon (Salles et al., 2008},

5} The high resolution of the data through the last 2000 years helps
to better understand the influence of the last disconnection of
Capbreton Canyon from its main provider, the Adour River, in
1310 AD. Gaudin et al. {2006} argued for a substantial decrease of
both sediment supply and sediment accumulation in the canyon.
The linear sedimentation rate and settling processes over the highest
terraces compared with decreasing sedimentation rates and dynam-
ic deposition suggest rather that the decrease in sedimentation rates
is due to autocyclic processes that are linked to terraces construc-
tion. As far as 80 km far from the head of the canyon, this study
established a major change in the chemical arrangement of the
sediment with a decrease in carbonates particles rather than a shift
in the volume of sedimentary input since the disconnection of
canyon from the Adour River. The location of the canyon head at
the shoreline and hydrodynamic activity, especially the longshore
drift, are the best explanations for this continuous sedimentary
input.
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1.2.3. Laterminaison du systéeme turbiditique de Capbreton-Santander

Figure 88 : Carte bathymétrique de la terminaison du canyon de Santander montrant la position de la carotte PP10-08 sur
la rive gauche de la branche est du canyon.

La carotte PP10-18 est prélevée sur une large terrasse en rive gauche de la branche est du
canyon de Santander, prolongement vers le Nord du canyon de Capbreton (Figure 63). Cette terrasse
a une surface convexe dissymétrique, i.e. un flanc coté thalweg plus raide, un flanc opposé plus doux,
une morphologie souvent associée a une levée (Figure 89). De plus, le sondeur de sédiment montre
sur cette terrasse un écho-facies .2 lité de forte amplitude et de faible pénétration identique a celui
identifié sur les terrasses du canyon de Capbreton (Figure 89). Sur ces terrasses, cet échofaciés est
associé a des dépots turbiditiques précédemment interprétés comme des dépots de levées
confinées.
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Figure 89 : Calibration de I'échofaciés 1.2 par la carotte PP10-18.

La carotte PP10-18 présente de nombreuses séquences centimétriques a décimétriques. De
par leur nature argilo-silteuse, leurs bases généralement érosives et leur granodécroissance, elles
sont interprétées comme des séquences de débordement, soient les termes Td-e de la séquence de
Bouma. Ce facies sédimentaire est cohérent avec la morphologie et I’écho-faciés de la terrasse : ces
éléments permettent de caractériser cette terrasse comme une levée sédimentaire associée a la
branche est du thalweg.

Les analyses granulométriques ont permis de mettre en évidence une évolution dans la
granularité de ces séquences a I'échelle de la carotte. Le sommet de la carotte (0-120 cm) est
particulierement fin avec un mode dominant unique a 8 um. Entre 120 et 290 cm, les bases de
séquences sont silto-argileuses. De 290 a 500 cm, les bases de séquences ont des granularités
comprises entre les silts et les sables fins. De 500 a 740 cm, les séquences ont une base silteuse.
Enfin, de 740 cm a la base de la carotte, les séquences sont plus épaisses et les bases sont marquées
par des sables fins (Figure 90). Les bases de séquences ont donc une tendance générale a la
granodécroissance a I'échelle de la carotte, bien qu’un épisode de plus forte granularité soit présent
(290-500 cm). Malgré I'origine turbiditique des dépdts, la bioturbation est forte, surtout de 120 a
500 cm.

Les données XRF illustrent une forte corrélation entre les variations du Zr, du rapport Ti/Ca et
la granulométrie (Figure 90). Les bases des turbidites sont marquées par de plus forte granularité
(granoclassement), des enrichissements en Zr et des diminutions du ratio Ti/Ca. La diminution du
rapport Ti/Ca indique un enrichissement en calcium a la base des turbidites : celui-ci peut
correspondre a un enrichissement en particules détritiques carbonatées ou en microfaune. Or, le Zr
est porté par les grains de quartz. Par conséquent, une forte augmentation de Zr indique une forte
présence de quartz. Ceci suggere que le matériel a la base des turbidites est plutét silicoclastique que
carbonaté. Ainsi, les hausses de Zr et les diminutions du rapport Ti/Ca associées traduisent une
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augmentation de la fraction biogene et un enrichissement en particules détritiques silicoclastiques a
la base des turbidites. Les hausses de Zr sont particulierement marquées de 740 cm a la base de la
carotte, la ol les séquences présentent les plus fortes granularités. Ceci indique que ces séquences
sont particulierement riche en matériel détritique quartzique.

L'analyse stratigraphique de la carotte PP10-18 est basée sur I'abondance de I'espece
N. pachyderma (s.). Par analogie avec la carotte de référence PP10-17 (voir note 1), I'abondance de
75 % de N. pachyderma (s.) entre 340 et 450 cm est représentative du Younger Dryas ; I'abondance
de 95 % de N. pachyderma (s.) de 740 cm a la base est représentative de |I'évenement de Heinrich 1
(Figure 90). Les datations *C permettent de dater la base de I'événement sommital (450 cm) a
13 012 + 45 cal. yr. BP et le sommet de I'évenement basal (740 cm) a 14 710 + 40 cal. yr. BP (Figure
90). Les deux dates **C confirment ainsi la stratigraphie proposée.

Bilan : interprétation de la carotte PP10-18

Il existe un désaccord dans la littérature quant a la branche du chenal de Santander
actuellement la plus active. Tous basés sur des données géophysiques sans prélevement, les travaux
des années 80 argumentent en faveur du chenal est-Santander (Nely et al., 1985), les travaux plus
récents pour le chenal ouest-Santander (Ercilla et al., 2008). La présence de dépbts de débordement,
non scellés par un drapage hémipélagique, sur la terrasse gauche du chenal est-Santander permet de
statuer sur une activité sédimentaire récente de cette branche.

Le canyon de Santander présente une morphologie intermédiaire entre canyon et systéme
chenal-levée. Ceci s'explique par sa position proche du débouché du canyon de Capbreton et au pied
du plateau Landais ainsi que par sa dynamique propre liée a la diminution de la pente. L'héritage
structural doit également fortement influencer cette morphologie : le canyon de Capbreton prend
place au sein méme du front de chevauchement, alors que le canyon de Santander est localisé dans
une zone de compensation de ce front, marquée par un décrochement (Roca et al., 2011). Le canyon
de Santander correspond donc a la transition entre I'élément architectural « canyon » et celui de
« chenal-levée ». Pour le systéme turbiditique de Capbreton, cela se traduit par un changement dans
la dynamique de transport des particules : I'énergie diminue, les processus d’érosion s’atténuent au
profit de processus de dépdts. Ceci suggere un contréle structural de la dynamique sédimentaire
dans la partie terminale du systéme turbiditique de Capbreton.

Enfin, les sections de la carotte caractérisées par des séquences turbiditiques présentant les
bases les plus grossieres correspondent stratigraphiquement a I'évenement de Heinrich 1 et au
Younger Dryas. Ceci pourrait traduire une recrudescence de l'activité turbiditique durant ces
périodes et suggérerait un forgage climatique exercé dans la partie aval du systeme turbiditique de
Capbreton.

-177 - Brocheray - 2015



Chapitre 5 : Le systeme turbiditique de Capbreton

Carotte PP10-18

Prof. : - 3643 m .
Long. : 1856 cm Bl Silt

Bl Sables trés fins
z Bioturbation

I Silto-argileux

Sable trés fin

silt . ssoom o
Silt argileux N. Pachyderma Cartographie de 7r Ti/Ca Si
Argiles —I (s.) % la granulométrie

0 50 100 0 20000 o 010 100000
0 | | | | | L | | | 1 ]
1.2 2 :
3 -©
E T3
23 z 2 2
33 B 3
3 g a
—3 > 13012
E < 4 £45
53 cal.yr.BP5
Q
3 o
14710
~ +40
:‘E ﬂal.yr.BP -
9m O9m3 021 4 1663250

taille des grains (um)

Figure 90 : Lithologie de la carotte PP10-18 prélevée sur la terrasse (rive gauche) du méandre abandonné du canyon de Santander, associée a I'abondance de N. pachyderma (s.), la
granulométrie, et les données du fluorescence Zr, Ti/Ca et Si.
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2. La bordure Nord du canyon de Capbreton : plateau et glissement

Landais

Afin de considérer I’évolution au cours du temps d’un systéme turbiditique, il est important
de pouvoir remettre ce systéme dans un contexte plus global. Pour cela, la premiere étape est de
connaitre la morphologie, I'architecture et la dynamique sédimentaire des marges qui I’environnent.
Cette partie s’attache donc a étudier I'enregistrement sédimentaire récent (<120 000 ans) du plateau
Landais qui bordent le systéeme turbiditique de Capbreton par le Nord.

2.1. Le plateau Landais, une zone préservée

Le plateau Landais est décrit dans la littérature comme un prisme progradant prolongeant la
marge Aquitaine. Les données de sondeur de sédiments acquises sur le plateau Landais révele un
écho-faciés lité continu (1.1 ; Figure 64) étendu a I'ensemble du plateau (Figure 65). Ce type d’écho-
faciés drapant sur les marges continentales est classiquement interprété dans la littérature comme
caractéristique de dépots hémipélagiques (Damuth et Hayes, 1977 ; Damuth, 1980, Loncke et al.,
2009). L’étendue et la parfaite continuité de cet écho-faciés a I’échelle du plateau Landais, la nature
de haut-relief du plateau, a I'abri des écoulements gravitaires qui transitent dans le canyon de
Capbreton, et sa position suffisamment distale pour éviter les apports sédimentaires directs en
provenance de la plate-forme suggérent que les sédiments superficiels de cette zone serait exempte
de remaniement sédimentaire. Par conséquence, le plateau Landais est considéré comme le point de
référence stratigraphique pour cette étude du sud du Golfe de Gascogne.

Afin de fournir un cadre stratigraphique a cette étude, une carotte sédimentaire a été
prélevée a la terminaison ouest du Plateau Landais a une profondeur de 2 280 m (Figure 91). Elle a
été prélevée sur un replat de faible pente (< 1°) dans une zone préservée de sillon ou de figures
d’échappement de fluides. La haute qualité de cette carotte (sans pistonnage apparent, 17,82 métres
de long) en fera une référence pour la zone d'étude (Figure 91).

L'ensemble de cette carotte présente une lithologie de vase gris-verte en apparence
homogeéne a I'ouverture. Ces vases massives présentent des taches et auréoles sombres
correspondant a des marques diverses de bioturbation. L’analyse de la granularité est réalisée sur
I’ensemble de la carotte par pas de 5 cm. L'ensemble de la carotte se situe dans la classe des argiles
silteuses.

Deux niveaux, a 420-440 cm et 830-880 cm, apparaissent particulierement clairs lors de
I'ouverture et se révelent particulierement denses (sombres) sur les images de radiographie Rx
(Figure 92). L'analyse granulométrique révele que ces deux niveaux, ainsi que les niveaux 110-130 cm
et 1 190-1 230 cm, sont plus silteux (Figure 91). Ces niveaux présentent un mode principal a 6 um et
un mode secondaire a 100-150 um correspondant a priori aux nombreux grains anguleux de quartz
qui composent les échantillons, interprétés comme de possibles IRD (Figure 92).

L'écho-faciés 1.1 est dominant sur le plateau Landais (Figure 65) et peut étre calibré par la
carotte PP10-17 (Figure 93). Cet écho-facies se définit par une succession réguliere de réflecteurs de
haute a moyenne amplitude, continus et paralleles et est caractéristique d’'une sédimentation
hémipélagique (Damuth et Hayes, 1977, Loncke et al., 2002). Sur toute la longueur de la carotte, il
n'y a pas de perturbation de la géométrie des réflecteurs. La régularité du drapage indique que la
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sédimentation hémipélagique est ininterrompue. Ceci est un argument complémentaire a la nature
fine des dépbts, I'absence de structure sédimentaire a la radiographie Rx et I'importante bioturbation
généralisée a I'ensemble de la carotte pour interpréter les sédiments de la carotte PP10-17 comme
un enregistrement continu de dép6ts hémipélagiques sur le plateau Landais. Cette carotte est donc
propice a une analyse paléoclimatique.

Carotte PP10-17
Prof. : - 2280 m
Long. : 1793 cm

Sable trés fin Susceptibilité N. pachyderma D50

Ar%iillfagrgileux—‘ magnétique (s.) % um
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Figure 91 : Lithologie de la carotte PP10-17 prélevée sur le Plateau Landais associée aux mesures de susceptibilité
magnétique, aux proportions en N. pachyderma (s.) et aux déciles 90 et 50 des mesures granulométriques. La carte
indique la position de la carotte, sur la terminaison ouest du plateau Landais.
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Figure 92 : Haut : Les niveaux de Heinrich : identification a l'ouverture, en Rx, par les données de susceptibilité
magnétique et de colorimétrie. Bas : Distribution granulométrique au sein d'un niveau de Heinrich (niveau 840 cm de la
carotte PP10-17, soit le niveau d'Heinrich 4) montrant les deux populations de grains a £ 6 et 150 um.
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Figure 93 : Calibration par carottage de I'échofaciés 1.1 par la carotte hémipélagique PP10-17

L'analyse stratigraphique de la carotte est basée sur l'abondance des foraminiféeres
planctoniques polaires N. pachyderma (s.). Cette méthode est un proxy classiquement utilisée dans
I'Atlantique Nord et le Golfe de Gascogne pour l'identification des évenements de Heinrich (Grousset
et al., 2000, Elliot et al., 2001, Auffret et al., 2002, Ménot et al., 2006, Zaragosi et al., 2006, Eynaud et
al., 2007, Lowe et al., 2008, Toucanne et al., 2008, Penaud et al., 2009, Sanchez Goni et Harrison,
2010, Eynaud et al., 2012, Toucanne et al., 2012). La carotte PP10-17 est corrélée ici a la carotte
MD95-2002, référence stratigraphique pour le Golfe de Gascogne (Zaragosi et al., 2001, Toucanne et
al., 2008).

L'analyse stratigraphique et la corrélation a la carotte MD95-2002 permettent d'identifier
dans la carotte PP10-17 (Figure 94) :

- Le Younger Dryas : I'abondance de 50 % de N. pachyderma (s.) dans ce niveau est plus faible
gue les abondances enregistrées pour la marge Nord-Gascogne. L'identification de ce niveau en tant
que Younger Dryas est toutefois soutenue par les deux dates **C de 7 537 (+ 60 ans) cal. years BP a 50
cm et de 13 169 (+ 60 ans) cal. years BP a 80 cm, réalisées respectivement a la base et au sommet de
ce niveau.
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- Les niveaux de Heinrich 1 a 6 : leur abondance en N. pachyderma (s.) est supérieure a 95%,
ils présentent un léger enrichissement de la fraction des sables tres fins et sont associés a de forte
valeur de susceptibilité magnétique et de clarté (Figure 92). L'identification du niveau de Heinrich 1
est de plus soutenue par les deux dates *C de 13 169 (+ 60 ans) cal. years BP a 80 cm et de 17 966
(£ 60 ans) cal. years BP a 160 cm, réalisées respectivement a la base et au sommet de ce niveau. Les
niveaux d’Heinrich sont surconsolidés (Auffret et al., 1996) ce qui explique gu'ils soient visibles, voir
nettement marqués, par un réflecteur de forte amplitude sur les profils CHIRP (Figure 93).

L'analyse XRF de la carotte PP10-17 met en évidence les variations du Ca a travers le rapport
Ti/Ca. Ces variations reflétent un enregistrement climatique classique pour le Golfe de Gascogne
(Eynaud, com. pers.). A partir de 1 400 cm jusqu'a la base de la carotte, le rapport Ti/Ca présente une
signature typique de 3 périodes de trés basses valeurs qui indiquent des conditions interglaciaires
(Figure 94). Ce signal co-varie avec le signal de 8'%0 des enregistrements de la carotte de glace du
Groenland du NorthGrip (Figure 94), récemment adopté comme stratotype pour I'Atlantique Nord
(Lowe et al., 2008, Austin et al., 2012). Ces 3 périodes sont donc identifiées comme le signal typique
des sous-évenements 5a a 5e du MIS 5 (Martinson et al., 1987). Elles permettent d'affiner avec
confiance le modéle d'age de la carotte PP10-17 au-dela de la limite d'utilisation des datations
radiocarbones.

Bilan : Interprétation de la carotte du plateau Landais

En s'appuyant sur un polynéme d'ordre 5 (voir Note 1, pour le détail de la construction du
modele d'dge; Figure 95), le modeéle d'age de la carotte PP10-17 permet d’estimer la base de la
carotte a 120 000 ans. Ceci permet d'extrapoler un taux de sédimentation moyen de 5,9
c¢cm/1 000 ans sur le Plateau Landais au cours de cette période. En particulier, le niveau de Heinrich 1
présente sur le Plateau Landais un taux de sédimentation de I'ordre de 13,4 cm/1 000 ans, soit plus
de 25 fois inférieur a ce qui s’enregistre au méme moment sur la terrasse de Meriazdeck (Figure 95).
L’évolution des taux de sédimentation dans la carotte PP10-17 montre une accélération du taux de
sédimentation au cours du MIS 2, de H2 a H1, avant une rechute de ces taux au cours du MIS 1. Ceci
peut-étre di a une augmentation de la quantité de particules en suspension ou a une position plus
proximale du plateau Landais au cours du MIS 2, ce qui pourrait étre cohérent avec la position du
trait de cOte Aquitain au LGM (Figure 53). Par une dynamique sédimentaire dominée par la
décantation hémipélagique, le plateau Landais enregistre donc un signal climatique classique pour le
Golfe de Gascogne, essentiellement impacté par les variations glacio-eustatiques régionales.
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Figure 94 : Corrélation entre la carotte PP10-17, référence pour la zone de Capbreton, et la carotte MD95-2002, référence
pour le Golfe de Gascogne (Ménot et al., 2006 ; Zaragosi et al., 2006 ; Toucanne et al., 2008) en se basant sur les données
de microfaune, de susceptibilité magnétique et de Fluorescence-X (rapport Ti/Ca). (Y.D.= Younger Dryas).
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Figure 95 : Modele d'dge de la carotte PP10-17 et comparaison des taux de sédimentation avec la carotte MD95-2002.

2.2. Le glissement landais, une zone destabilisée

L’existence du glissement Landais est connue et documentée dans la littérature (Cirac et al,.
2001 ; Gonthier et al., 2006). Il est ici proposé une étude par données de sondeur de sédiments et
prélevements des sédiments superficiels afin de fournir un nouvel éclairage sur la dynamique
sédimentaire de ce glissement.

Les données CHIRP montrent un écho-facies particulier dans la cicatrice du glissement
Landais : ce faciés a fines hyperboles non tangentes au fond marin présente localement des
réflecteurs sous-jacents lités mais discontinus (Echo-faciés Il.1 ; Figure 96). Les hyperboles sont dues
a la topographie et micro-topographie du fond, les reliefs générant couramment des hyperboles.
Damuth et Hayes (1977) décrivent pour les cicatrices de glissement un écho-faciés composé
d’hyperboles tangentes au fond marin au-dessus d’un ensemble transparent. Dans le glissement
landais, les hyperboles sont recouvertes d’un drapage qui est interprété comme le scellement de la
structure par des dép6ts hémipélagiques. Le prélevement de trois carottes sédimentaires dans la
cicatrice permet de fournir des éléments de description sédimentologique et un cadre
stratigraphique a ce drapage.

Ouest ; Est
Y Plateau L‘e‘mdals
Echofaciés 1.1

Rebord du glissement landais
avec plateau intermédiaire

Fond de la cicatrice de glissement
Echofaciés I1.1

100 ms

1km_pProfil PP075_0;

Figure 96 : Profil CHIRP au travers du glissement landais présentant I'écho-facies lité (I1.1) caractéristique du Plateau
Landais et I'écho-faciés hyperbolique (l1.1) caractéristique de la cicatrice de glissement. La position du profil est reportée
sur la carte des écho-faciés de la région du canyon de Capbreton (Figure 65).
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Figure 97 : Vue 3D (exagération * 2,5) du rebord de la plate-forme Aquitaine, centrée sur le glissement Landais.

L'étude des sédiments superficiels dans la région du glissement landais se base sur I'analyse
de trois carottes prélevées dans la zone la plus amont du glissement (Figure 98). Ces carottes sont
alignées selon un transect N-S qui recoupe 2 niveaux étagés a la limite nord du glissement. Ces
niveaux résulteraient de phases successives de glissement (Gonthier et al., 2006). La carotte PP10-14
est prélevée sur le niveau le plus élevé par rapport au fond du glissement, la PP10-13 sur un niveau
intermédiaire et la PP10-12 est collectée a la base de la cicatrice de glissement (Figure 98).
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Figure 98 : Carte bathymétrique ombrée, centrée sur le glissement landais. Les carottes PP10-12, PP10-13, PP10-14 sont
localisées sur le glissement et sur une coupe transversale aux niveaux étagés (en bas a gauche).

2.2.1. Les facies sédimentaires des sédiments superficiels du glissement Landais
Carotte PP10-14

La carotte PP10-14 présente une succession de 3 faciés lithologiques (Figure 99). Constituant
la majorité de la carotte, le premier facies se présente sous la forme de vases argilo-silteuses
homogénes (Faciés 1 ; Figure 99). Ces vases massives présentent des auréoles sombres en lien avec
de la bioturbation. Le facies 1 apparait deux fois dans la carotte, entre les intervalles 0-190 cm et
390-690 cm, ces deux intervalles étant séparés par le facies 2 (Figure 99).

Le deuxiéme faciés est un ensemble plus silteux, présent entre 190 et 390 cm (Figure 99). Ce
faciés est tres bioturbé. Il se démarque du facies 1 par une hausse des valeurs de susceptibilité
magnétique et du rapport Ti/Ca (Figure 100).

Le troisieme faciés se caractérise par |'apparition, a partir de 690 cm de profondeur, de rares
niveaux silteux oxydés d’épaisseur plurimillimétrique au sein d'un ensemble argileux (Figure 100).
Ces hausses ponctuelles de taille de grains sont associées a des hausses de susceptibilité magnétique
et du rapport Ti/Ca. Ce rapport présente également dans le faciés 3 des successions entre des plages
de faibles et fortes valeurs mieux marquées et individualisées que dans les faciés précédents (Figure
100).
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Par comparaison avec la carotte PP10-17, l'analyse stratigraphique effectuée sur la carotte
PP10-14, et basée sur I'abondance des N. pachyderma (s.), permet d'identifier (Figure 100) :

- I'Holocéne au sommet de la carotte, caractérisé par I'absence de N. pachyderma (s.) et par
le facies 1 argilo-silteux ;

- le Younger Dryas, caractérisé par une hausse de I'abondance en N. pachyderma (s.). La base
de cette période est, dans cette carotte, marquée par une hausse brutale de I'abondance a 50 % qui
décroit ensuite progressivement jusqu'a la fin du Younger Dryas. L'ensemble du Younger Dryas est
représenté par le facies 2 silteux ;

- le Bglling-Allergd, caractérisé par une faible abondance de N. pachyderma (s.) et une
lithologie fine (Facies 1) ;

- le niveau d'Heinrich 1, caractérisé par une hausse de I'abondance en N. pachyderma (s.) au-
dela de 95% et la lithologie du faciés 3. L'interprétation de ce niveau en tant que Hel est soutenue
par une date **C de 15 080 + 50 cal. years BP a 720 cm.

Une corrélation carotte — profil de sondeur de sédiments a permis l'identification des
différents réflecteurs. Le glissement landais est caractérisé par |'écho-facies 1.2 qui présente des
zones dominées par des signaux hyperboliques dus a la topographie du fond et des zones a signaux
litées lorsque la topographie permet une meilleure pénétration du signal. Cet aspect lité est
particulierement bien développé sur le pourtour de la cicatrice de glissement la ol sont prélevées les
carottes. Ainsi, la calibration du profil CHIRP au niveau de la carotte PP10-14 indique que (Figure
101) les dépdts du MIS 1 sont représentés par des réflecteurs de faible amplitude et de faible
continuité alors que le niveau de Heinrich 1 apparait sous la forme de réflecteurs sub-continus de
moyenne amplitude.

La carotte PP10-12

La carotte PP10-12 présente de 0 a 250 cm des vases argilo-silteuses identique au faciés 1 de
la carotte PP10-14. De méme, de 250 a 500 cm, la carotte présente le faciés 2 tel que précédemment
décrit, puis de nouveau le faciés 1 de 500 a 700 cm.

Le faciés 3 differe dans la carotte PP10-12 : il se constitue de séquences successives
décimétriques a pluridécimétriques a granoclassement normal, depuis des termes silto-sableux vers
des termes argilo-silteux (Facies 3 ; Figure 99 et 32). Les séquences sont généralement plus épaisses
(50 a 150 cm) dans la partie basale du faciés 3 et moins épaisses dans sa partie sommitale (<20 cm)
(Figure 99). Lors de l'ouverture de la carotte, les bases de ces séquences apparaissent oxydées et
sont identifiées comme érosives. De plus, des augmentations de susceptibilité magnétique sont
associées a ces bases de séquences. La susceptibilité magnétique décroit ensuite au cours d'une
méme séquence avant de marquer une nouvelle hausse a la base de la séquence suivante (Figure
100). Ces séquences sont interprétées comme des enregistrements d’événements gravitaires de type
écoulements turbiditiques.

Deux facies supplémentaires sont présents a la base de la carotte PP10-12 mais ne sont pas
interprétés en termes de stratigraphie. Le quatrieme faciés est constitué d'une succession de fines
lamines horizontales silto-argileuses (Facies 4, Figure 99). Le signal de susceptibilité magnétique est
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plus fort et homogene que pour le faciés 3 et affiche des variations plus brutales et récurrentes. Enfin
le facies basal (Faciés 5, Figure 99) de la carottes PP10-12 se présente sous la forme d’un dépot
hétérogene a matrice argileuse comprenant des clastes argileux, pluricentimétriques, arrondis ou
étirés. Ces clastes apparaissent globalement denses a la radiographie rX ce qui indique des sédiments
compactés. Les clastes peuvent occasionnellement préserver des structures internes propres (voir les
lamines dans le zoom du faciés 5, Figure 99). Dans ce facies, les signaux de susceptibilité magnétique
et de fluorescence-X présentent une forte variabilité, certainement du fait de la présence aléatoire
des clastes (Figure 100). Ce dép6t est défini comme une débrite.

La carotte PP10-13

Cette carotte se situe sur la terrasse intermédiaire (Figure 98). Elle présente une lithologie
tres similaire a la carotte PP10-12, a I'exception pres de quelques variations d'épaisseur (Figure 99).
L'interprétation qui en est faite est semblable a celle de la carotte PP10-12.

2.2.2. Corrélation du transect de carottes

Une corrélation entre les 3 carottes du glissement landais, basée sur leurs lithologies ainsi
que les données de susceptibilité magnétique et de fluorescence-X, a permis d'effectuer des
corrélations directes basées sur 11 points de contréles (Figure 100). Numérotés de 1 a 11 du sommet
vers la base, ces points, associés généralement a des changements de lithologie majeurs, s'appuient
également sur des augmentations et diminution dans le rapport Ti/Ca (points 1, 4, 5, 6 et 8) et/ou de
susceptibilité magnétique (points 3, 7, 8, 9 et 11).

La forte similitude entre les carottes PP10-12 et PP10-13 en termes de variations de facies et
de variations du signal de susceptibilité magnétique permet de corréler aisément ces deux carottes
entre elles. La carotte PP10-12 permet de faire ensuite le lien avec la carotte PP10-14 en s’appuyant
sur des données de fluorescence-X (non disponible pour la carotte PP10-13).

De 0 a 960 cm de profondeur, la carotte PP10-12 présente les mémes variations de facies
que les 690 cm sommitaux de la carotte PP10-14, aux variations d’épaisseurs pres (Figure 100) :
méme succession lithologique, mémes variations de susceptibilité magnétique et de fluorescence-X.
La partie sommitale (0-960 cm) de la carotte PP10-12 est donc interprété comme l'enregistrement
des dépobts du MIS 1 sur le niveau intermédiaire.

Les signaux de susceptibilité magnétique et les valeurs du rapport Ti/Ca permettent de
corréler le facies 3 de la carotte PP10-12 a celui de la carotte PP10-14. Cette corrélation met en
évidence que les séquences granoclassées du faciés 3 dans la carotte PP10-12 ne sont préservées
que sous la forme de niveaux tres peu épais associés a une hausse de la granularité dans le facies 3
de la carotte PP10-14. Ceci indique une variation latérale de facies du facies 3.. La stratigraphie
réalisée sur la carotte PP10-14 permet de dater ce facies a séquences turbiditiques de I'évenement
Heinrich 1.

Enfin, ces corrélations sont cohérentes avec la calibration par prélevement de sédiments du
profil Chirp passant par les niveaux étagés bordant le glissement. L'échofaciés transparent situé juste
sous le fond marin se retrouve sur chacun des trois niveaux. Une fois les carottes repositionnées sur
le profil, cet échofacies apparait dépendant des facies silto-argileux 1 et 2. Un passage en profondeur
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a un échofaciés lité forte amplitude n’est visible que sur les niveaux moyen et inférieur. Ce facies
marque le sommet de la débrite (Figure 101).

Bilan : Interprétation du transect de carottes du plateau Landais.

Les carottes du transect du plateau Landais ont une excellente corrélation entre elles. Elles
permettent de caractériser a fine échelle la couverture sédimentaire meuble qui vient sceller le
glissement Landais. Tout d’abord, le MIS 1 se caractérise par dép6ts hémipélagiques liés a de la
décantation. Ces dépots sont continus et présentent une légere hausse de la granularité au cours du
Younger Dryas. Celle-ci semble cohérente avec le contexte climatique global du Golfe de Gascogne a
cette époque qui favorise I'apport de matériel sédimentaire détritique sans toutefois atteindre des
phases de débacle telles qu’au cours de I'évenement de Heinrich 1.

L'évenement de Heinrich 1, justement, se caractérise dans ces carottes par des dépots
granoclassés de type turbidites. La position de ces dépots turbiditiques hors d’un axe canalisé peut a
priori surprendre. Une premiere hypothése serait de chercher une origine non pas turbiditique a ces
dépdts, mais contouritique. Latéralement au glissement landais, plus au nord, le pied de pente du
plateau Landais présente un champ de sediment waves, dont il a été proposé de lier I'origine avec les
courants de contours venant du sud (Faugeéres et al., 2002). Toutefois, I'orientation des crétes des
sediment waves, paralléle a la pente générale du plateau Landais (Est-Ouest), suggere plutét qu’elles
sont dépendantes d’écoulements gravitaires le long de la pente que de ces courants de contours.
Une seconde hypotheése serait de considérer que ces dépots turbiditiques sont liés a la canalisation
des écoulements gravitaires de la pente dans la cicatrice de glissement. Les écoulements gravitaires,
en s’engouffrant dans la dépression du glissement, auraient une dynamique sédimentaire semblable
a celle d’'un écoulement turbiditique. De forts liens entre glissement sous-marins et initiation de
canyons sous-marins sont proposés par exemple sur le delta du Nil (Rouillard, 2010). Les dépots
turbiditiques enregistrés au cours de Hel dans la cicatrice de glissement pourraient étre les prémices
d’un axe chenalisé, incisant la plateforme, dont l'initiation serait favorisée par le contexte glacio-
eustatique de la fin du LGM (haut niveau marin, forts apports détritiques dans le Golfe de Gascogne).
Par ailleurs, les fines lamines du facies 4 pourraient étre a rapprocher du facies laminé décrit sur les
carottes de la marge Nord-Gascogne par Eynaud et al. (2007). Le faciés 4 pourrait donc étre
interprété comme I'équivalent du faciés de déglaciation de la marge Nord-Gascogne (Eynaud et al.
2007), ce qui indiquerait qu’il correspond a la base du niveau d'Heinrich 1.

Enfin, le faciés de débrite n'est pas interprété comme marqueur du glissement landais mais
plutét comme lié a des déstabilisations du pourtour du la cicatrice de glissement. Ceci montre une
certaine instabilité de la zone au début de H1. Cela est cohérent avec les forts taux de sédimentation
de cette période qui favorisent les instabilités des sédiments sur la pente.
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Figure 99 : Lithologie des carottes PP10-12, PP10-13 et PP10-14 avec une illustration en imagerie rX des 4 faciés rencontrés dans ces carottes.
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Figure 100 : Corrélation entre les carottes PP10-12, PP10-13 et PP10-14 basée sur la lithologie, la susceptibilité magnétique, la colorimétrie (L* représentant la clarté du sédiment) et les
données de fluorescence-X (disponibles pour les carottes PP10-14 et PP10-12 uniquement). Les triangles noirs représentent les 2 dates 1%C réalisées sur la carotte PP10-14. Les points de
contrdles utilisés pour la corrélation sont représentés par des lignes pointillés et sont référencés dans le texte de 1 a 11, dans I'ordre de succession depuis le sommet de la carotte vers la
base.
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Figure 101 : Profil CHIRP au travers du glissement landais. Ce profil est axé sur les différents niveaux étagés développés
en particulier sur le rebord nord du glissement. Ces niveaux étagés ont un écho-facies lités mais celui-ci n'apparait que
localement et n'est ainsi pas représentable a I'échelle de la carte d'écho-faciés de la région du canyon de Capbreton. Les
carottes PP10-12 a 14 étant prélevées sur ces niveaux étagés, elles permettent une calibration locale des écho-faciées
dans le glissement landais. La cicatrice de glissement est dominée par le faciés hyperbolique 11.1 visible sur le profil CHIRP
de la Figure 96. Les limites de chacune des carottes sont représentées par un rectangle rouge ; les traits rouges
représentent les niveaux des carottes identifiés dans le CHIRP. Le passage du faciés turbiditique au facies hémipélagique
crée par un exemple un fort contraste d'impédance qui se traduit par un réflecteur de forte amplitude.

3. La bordure Sud du canyon de Capbreton : la marge Cantabrique

et ses canyons

Comme vu précédemment, la marge Cantabrique borde le sud du canyon de Capbreton. Lors
de I'analyse de ce dernier, la premiére particularité de la marge a été évoquée, soit les deux ruptures
qui existent dans sa pente. La premiére rupture correspond a la terminaison de la plateforme
continentale (a 200 m de profondeur), la seconde rupture correspond a I'entrée a proprement parlé
dans le canyon de Capbreton. Cette seconde rupture de pente a la spécificité de s’approfondir avec
le canyon: initiée a 1200 m de profondeur, elle se situe a 3 200 m de profondeur au niveau du
canyon de Santander. La seconde particularité de la marge Cantabrique est la présence des
nombreux canyons courts qui l'incisent et individualisent des interfluves. Cette partie propose une
étude morphologique de ces canyons cantabriques ainsi qu’une analyse de la couverture
sédimentaire superficielle de I'un de ces interfluves (interfluve Costarrenkala; Figure 102). Ces
éléments morphologiques font partie intégrante de I'environnement du systeme turbiditique de
Capbreton et peuvent en ce sens influencer sa dynamique sédimentaire.

-193 - Brocheray - 2015



Chapitre 5 : Le systéme turbiditique de Capbreton

Marge Cantabn'qu@

In
terfly ve Costarrenkafa

Pockmarks

Thalweg
de Capbreton

Débouchés des canyons

Plateg, Landaijs Sensde

Bathymeétrie (m) ~2.200 Ment

- -Exagération i3

Figure 102 : Vue 3D (exagération *3) de la marge Cantabrique centrée sur l'interfluve Costarrenkala et les premiers
canyons tributaires qui l'incisent. La 3D permet une bonne visualisation du débouché des canyons plusieurs centaines de
metres au-dessus du thalweg.

Les données de sondeur de sédiments illustrent I'impact de ces éléments morphologiques
(canyons et premiére rupture de pente) sur la couverture sédimentaire de la marge Cantabrique.
Ainsi la plate-forme (< 200 m d’eau) est dominée par un échofaciés sourd de type lll et les interfluves
sont représentés par un faciés lité continu drapant de type 1.1 (Figure 103 et Figure 65). Ce dernier
type d'écho-facies, drapant sur les marges continentales, est classiquement interprété dans la
littérature comme caractéristique des dépots hémipélagiques (Damuth et Hayes, 1977, Damuth,
1980, Loncke et al., 2009). Les canyons cantabriques sont étroits : cette morphologie géneére des
perturbations dans le signal acoustique qui se traduisent par un signal hyperbolique de faible
amplitude défini comme "écho-faciés de pente". Une grande partie de la pente cantabrique apparait
donc dans cet écho-faciés (Il.2) bien que le I'écho-faciés I1.3 puisse étre identifié dans le fond de
certains canyons cantabriques (Figure 65 et Figure 104).
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Figure 103 : Profil CHIRP au travers de la marge Cantabrique illustrant les deux principaux écho-faciés de la marge. La
position du profil est reportée sur la carte des écho-faciés de la région du canyon de Capbreton (Figure 65).
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Figure 104 : Profil CHIRP au travers de la pente de la marge Cantabrique montrant I'écho-faciés de pente 11.2 et celui des
thalweg des canyons cantabriques 1.3 La position du profil est reportée sur la carte des écho-faciés de la région du
canyon de Capbreton (Figure 65).
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3.1. Les canyons courts de la marge Cantabrique

L'apparition de la seconde rupture de pente a 1200 m de profondeur au large de San
Sebastien s’accompagne de la mise en place d’incisions perpendiculaires a la marge. Une succession
de 14 canyons paralléles incisent profondément la marge selon un axe S-N a partir de 200 m de
profondeur (Figure 105). Ces canyons sont courts en comparaison du canyon de Capbreton, avec des
longueurs comprises entre 11 et 26 km. lls ont des profils en V étroits, larges de 2 a 4 km (Tableau 9).

Les profils de pente des canyons cantabriques montrent que tous ces canyons ont un point
commun : ils connaissent une rupture de pente brutale dans leur partie terminale. En amont de cette
rupture de pente, la déclivité moyenne d’un canyon a l'autre est assez constante. Les pentes sont
comprises entre 3,3° et 7,3°, pour une valeur moyenne de 4,6°. Le profil de pente peut par contre
varier. Trois types de profil sont identifiés (Figure 105 et Tableau 9) : linéaire (7 canyons), concave (5
canyons) et convexe (2 canyons). En aval de la rupture de pente, les valeurs de pente augmentent
pour atteindre 9,6 a 24,1° (valeur moyenne 13,8°). Cette augmentation n’affecte que la partie
terminale des canyons. Il s’agit d’un ressaut correspondant a I'arrivée des canyons cantabriques dans
le canyon de Capbreton. En effet, ceux-ci ne sont pas directement connectés au thalweg mais
perchés au-dessus celui-ci. Leur surplomb varie entre 95 et 470 m (Figure 105). lls débouchent ainsi
sur les terrasses étagées qui bordent le thalweg (Figure 102). Cette hauteur de surplomb est
globalement décroissante d'Est en Ouest avec |'approfondissement du canyon de Capbreton (Figure
105 et Tableau 9).

Tableau 9 : Tableau récapitulatif des différents parameétres mesurés pour les canyons cantabriques. La numérotation des
canyons correspond a celle affichée sur la Figure 105 (numérotés d'Est en Ouest). Les parameétres en rouge
correspondent a ceux affichés en rouge sur les profils Figure 105.

Hauteur Pente de

Canyons Longueur Largeur Dénivelé Pente (%) Morpholo.gie de chute  la chute

(km) (km) (m) du profil o

(m) (°)
1 14,3 2,6 -866 -3,5 Linéaire 390 -11,5
2 16,0 3,7 -1289 -4,6 Linéaire 315 -12,1
3 16,5 2,6 -275 -1,0 Linéaire 275 -12,6
4 17,4 3,9 -1621 -5,3 Linéaire 133 -141
5 9,5 2,9 -1085 -6,5 Linéaire 215 -14,9
6 14,9 2,5 -1617 -6,2 Linéaire 164 -241
7 25,4 3,3 -1524 -3,4 Linéaire 284 -9,6
8 23,2 2 -1827 -4,5 Concave 471 -11,2
9 19,5 3,3 -1477 -4,3 Concave 470 -11,0
10 13,4 4 -1722 -7,3 Convexe 122 -12,7
11 18,2 2,8 -1716 -5,4 Convexe 157 -22,2
12 19,1 4,7 -1717 -5,1 Concave 96 -7,0
13 19,4 4,1 -1767 -5,2 Concave 106 -11,4
14 15,8 3,9 -913 -3,3 Concave 94 -18,2
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Figure 105 : Profils de pente des canyons de la marge Cantabrique. Les canyons sont numérotés de 1 a 14 d'Est en Ouest et localisés sur la carte du bas. Pour une meilleure lisibilité, la

hauteur de chute de chacun des canyons est reportée dans le dernier graphique en bas a droite. La position de la figure Figure 102 est indiquée par un carré blanc.
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3.2. L’interfluve Costarenkala, la sédimentation hémipélagique de la

marge Cantabrique

Entre les canyons courts qui l'incisent, la marge Cantabrique présente un profil en pente
douce convexe formant de larges interfluves sur lesquels se développent des structures circulaires
interprétées comme des figures d'échappements de fluides ou pockmarks (Baudon et al., 2013). Le
plus étendu de ces interfluves est I'interfluve Costarrenkala, également le plus pourvu en pockmarks.
C’est sur cet interfluve que sont prélevées deux carottes sédimentaires, distantes I'une de I'autre de
375 m. L'une a été prélevée sur un replat de l'interfluve (PP10-04 ; 484 m de profondeur), I'autre a
I'intérieur d'un pockmark (PP10-03 ; 539 m de profondeur ; Figure 106). Du fait de la forte similitude
entre ces deux carottes (Figure 107), la suite de ce paragraphe se concentre sur la carotte PP10-04.

Pockmarks
isoles

Pockmarks \nterfluve \
alignés Costarrenkald

Figure 106 : Carte bathymétrique de l'interfluve Costarrenkala avec positionnement des deux carottes qui y sont
prélevées.

La carotte PP10-04 se compose d’'un ensemble de vases gris-vert, argileuses a argilo-
silteuses. Des passées métriques d’un vert plus soutenu indiquent les niveaux les plus argileux ; les
passées pluridécimétriques gris foncées (a 0-60 cm et 1340-1370 cm) indiquent les niveaux les plus
silteux, leur couleur étant liée a une oxydation plus forte des niveaux les plus « grossiers ». La
présence d’un niveau riche en débris coquillés (530-830 cm) est également notable. La radiographie
rX confirme une forte bioturbation, généralisée a I’'ensemble de la carotte. La nature fine des dépots
associée a l'absence de structure sédimentaire visible sur les radiographies rX confirment des dépots
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liés a une sédimentation hémipélagique. Ceci est cohérent avec I'identification sur l'interfluve d’'un
écho-faciés lité I.1., précédemment identifié comme caractéristique un drapage hémipélagique.
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Figure 107 : Lithologie des carottes PP10-04 et PP10-03 prélevées sur la marge Cantabrique.

La trés forte similitude du rapport XRF Ti/Ca entre la carotte de référence PP10-17 et la PP10-
04 (Figure 109) permet de proposer une stratigraphie pour cette derniére. Ont ainsi pu étre
identifiés (Figure 109) :

- Le MIS 1, du sommet de la carotte & 160 cm de profondeur. La **C de 3 635 + 30 cal. yr. BP
a40cm suggere que lI'ensemble du MIS 1 est préservé dans la carotte. Les signaux
caractéristiques du Younger Dryas ne semblent toutefois pas étre présents dans la carotte
PP10-04, suggérant un hiatus de sédimentation.

- Les évenements d’Heinrich 1 a 5. Le niveau a débris coquillés compris entre 520 et 820 cm
est ainsi identifié comme déposé durant I'évenement de Heinrich 2.

La corrélation entre les carottes de la pente de la marge Aquitaine (PP10-17) et de la pente de la
marge Cantabrique (PP10-04) permet de proposer un modéle d'age pour la carotte PP10-04 (Figure
108). Elle permet également d'identifier des épaisseurs de dépdts plus fortes pour les périodes de H3
au LGM sur la marge Cantabrique (Figure 109). Celles-ci vont logiquement de pair avec des taux de
sédimentation plus fort pour la méme période sur la marge Cantabrique (Figure 108). Ces différences
font que I'évolution des taux de sédimentation au cours des 50 dernier ka varie d'une marge a
I'autre : les taux de sédimentation de la carotte PP10-04 sont en constante augmentation dés H3
(voir H4) et décroissent drastiquement apres H2 alors que les taux de sédimentation de la carotte
PP10-17 tendent a accélérer a chaque événement d’Heinrich et a diminuer entre eux (Figure 108).
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Figure 108 : Modeéle d'age et taux de sédimentation comparé des carottes PP10-04 etPP10-17.

Bilan : Interprétation des carottes de la marge Cantabrique

Les deux carottes de la marge Cantabrique, PP10-03 et PP10-04, présentent des lithologies et
des variations de susceptibilité magnétique similaires (Figure 107). D'aprés la stratigraphie établie et
I'absence de structures d'échappement de fluides dans les carottes de la marge Cantabrique, il
semble que les pockmarks de l'interfluve Costarrenkala soient a priori inactifs ou trop faiblement
actifs depuis plus de 45 ka pour impacter la sédimentation. Toutefois, le prélevement de la carotte
PP10-03 n'est pas réalisé exactement au fond du pockmarks, ce qui pourrait également limiter les
traces d'échappement de fluides dans la carotte. Les faunes en présences sont sous la forme de
débris coquillés anguleux. Le site de prélevement est situé en-dessous de la limite d’action des
vagues de tempétes, il 'y a donc pas d’amas de débris coquillés. Il n’y a pas non plus de traces de
coquilles en connexion ou en position de vie, ce qui limite I'explication de débris coquillés en raison
d’une macrofaune locale en lien avec les pockmarks. La proximité du rebord de plate-forme pourrait
également favoriser I'arrivée ponctuelle de grains de plus forte granularité et/ou de débris coquillés.

La stratigraphie et le modéle d’age établis indiquent une dynamique sédimentaire identique
a celle du plateau Landais, i.e. dominée par la décantation hémipélagique. La carotte prélevée sur le
plateau Landais est interprétée au regard d’un contexte paléoclimatique : les changements majeurs
sont dépendants de phénomeénes glacio-eustatiques. A dynamique sédimentaire équivalente, les
carottes de la marge Cantabrique montrent que les variations glacio-eustatiques régionales ne
s’enregistrent pas de facon identique sur la bordure sud du canyon de Capbreton.
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Figure 109 : Corrélation des carottes PP10-17 et PP10-04. En pointillé, les différents points de calage.
Sable trse”? fin
]
2
3 1
3 feimicn2 | Do
10 -,
—Nn
o
Heinrich 5
W E
=
== = =
wy
0 :
S 250m Echofaciés 1.1 Lité
Profil PP100_04 Marge Cantabrigue
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Chapitre 6 : Le systéme turbiditique du Cap-Ferret : complexe chenal-levée et zone de transition
chenal-lobes

Aprés avoir traité dans les chapitres 4 et 5 des sources du systeme turbiditique du Cap-Ferret
Capbreton, le présent chapitre va s'attacher a analyser la zone de confluence des trois canyons du
systeme - le canyon de Capbreton-Santander, le canyon de Cap-Ferret et le canyon de Torrelavega
(Figure 111) - ainsi qu'a détailler I'architecture de la zone distale du systéme turbiditique de Cap-
Ferret Capbreton.

Les différents éléments architecturaux définis classiquement dans les systemes turbiditiques
sont les canyons (Shepard 1981 ; Normark et Carlson 2003), le complexe de chenal-levée(Flood et al.,
1991 ; Babonneau et al., 2002), la zone de transition chenal-lobes (Wynn et al., 2002) et les lobes
distaux (Prélat et al., 2009 ; Mulder et Etienne 2010). Ces éléments sont identifiables dans le systeme
turbiditique du Cap-Ferret Capbreton (Figure 111). Ce chapitre va donc s'intéresser a la zone chenal-
levée du systéme du Cap-Ferret-Capbreton, dominée par le levée nord du Cap-Ferret et comprenant
la zone de confluence des trois sources, puis a la zone de transition chenal-lobe (abrégée en CLTZ
pour Channel-Lobe Transition Zone ;\Wynn et al., 2002) et enfin a la zone des lobes (Figure 111).

Bathymétrie (m)
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Figure 111 : Carte bathymétrique ombrée du systeme turbiditique du Cap-Ferret Capbreton, centrée sur la partie distale
du systeme.
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chenal-lobes

1. Charte d'analyse des données de sub-surface

Deux types de données de sub-surface sont traités lors de cette thése pour I'analyse du
systeme turbiditique du Cap-Ferret. Tout d'abord, I'imagerie des sondeurs multifaisceaux, c'est-a-dire
la réflectivité acoustique du fond, est examinée. L'exercice de cartographie consiste alors a isoler et
classifier les différents faciés acoustiques sur l'imagerie (Figure 114) et de cartographier I'ensemble
(Figure 114).

Ensuite, les données de sondeur de sédiments CHIRP sont examinées a leur tour. Ce type de
données de sub-surface procure une information sur l'architecture et la nature des sédiments
superficiels sur une épaisseur de 80 a 120 m en moyenne. Cette donnée se présente sous la forme
de profils successifs espacés de 10 km. Une classification des différents écho-faciés est également
nécessaire (Figure 115 et Figure 116). Ces différents écho-faciés sont par la suite corrélés entre
profils afin de produire une carte (Figure 117).

Il est ainsi intéressant de croiser ces deux types de données : une bonne corrélation entre les
grands domaines identifiés en imagerie et ceux identifiés par écho-facies conforte leur
interprétation.

1.1. Cartographie des données d'imagerie (réflectivité du fond)

L'analyse des facies de réflectivité est basée sur l'intensité du signal réfléchi ainsi que sur la
morphologie, I'organisation des plages de réflectivité. Dans le systéme turbiditique du Cap-Ferret, 17
facieés d'imagerie sont identifiés sur ces critéres et classés selon leur homogénéité ou l'alternance
réguliere ou chaotique de plages d'intensité de réflectivité différentes (Figure 112 et Figure 113).

Les faciés homogénes

Sept facies homogénes sont identifiés en réflectivité, numérotés de H.1 a H.7 depuis les
termes de plus forte rétrodiffusion (signature foncée) vers les termes de plus forte absorption
(signature claire ; Figure 112). Ces faciés homogenes sont plus généralement présents dans la partie
la plus distale du systeme turbiditique du Cap-Ferret (H.1, H.2, H.3, H.7 ; Figure 114). Les facies H.4 et
H.5 sont présents uniquement dans le complexe chenal-levé du Cap-Ferret, sur des surfaces
relativement restreintes (Figure 114). Enfin le facieés H.6 se présente dans les axes chenalisés aussi
bien en amont qu'en aval du systeme turbiditique du Cap-Ferret (Figure 114). Des linéaments de
faible réflectivité et peu marqués, dont il est difficile de définir s’ils sont d’origine morphologique ou
lithologique, peuvent localement étre présents dans les facies H.6 et H.7.

Un facies homogene peut indiquer une homogénéité de lithologie, avec des grains bien triés,
ou une surface de dépots relativement lisse, indiquant I'absence de structures sédimentaires 3D.

Les faciés "a bandes"

Sept faciés "a bandes" sont identifiés en réflectivité, numérotés B.1 a B.7 en fonction de
I'intensité du contraste entre les gammes de rétrodiffusion ainsi que sur la largeur et la longueur
d'ondes des "bandes" du faciés (Figure 112 et Figure 113). Ces faciés sont présents majoritairement
dans la partie amont du systéme turbiditique, au niveau du complexe chenal-levée (Figure 114).
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Figure 112 : Classification des faciés de réflectivité du fond marin dans la zone distale du systéme turbiditique du Cap-Ferret-Capbreton.
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Figure 113 : Suite de la classification des faciés de réflectivité du fond marin dans la zone distale du systéme turbiditique
du Cap-Ferret-Capbreton.

L'alternance de différentes gammes de réflectivité, dans le cas ou elle n’est pas induite par
des effets de topographie, est indicatrice d'une hétérogénéité dans le facies. Deux facteurs influent
sur la réflectivité du fond : la topographie et la lithologie. Concernant la topographie, si des reliefs
sont présents sur le fond marin, les pentes faisant face a I'onde incidente apparaitront en réflectivité
forte (forte proportion de signal réfléchi), les pentes opposées en réflectivité faible. Concernant la
lithologie, en théorie, plus la granularité est grossiere, plus le signal réfléchi est fort (gamme de
réflectivité claire) mais des facteurs tels que la teneur en eau ou la sur-consolidation peuvent
fortement modifier le signal (Unterseh, 1999). Les faciés "a bandes" sont donc a interpréter avec
précaution en tenant compte de ces parameétres.

Les faciés "marbrés"

Trois faciés "marbrés" sont identifiés en réflectivité, numérotés M.1 a M.3 en fonction de
valeur de rétrodiffusion moyenne décroissante (Figure 113). Ces facies se localisent au plus pres des
axes chenalisés. M.1 est présent uniquement dans le complexe chenal-levé du Cap-Ferret, M.2 et
M.3 sont plus clairement exprimés dans la zone de transition chenal-lobe du Cap-Ferret

(Figure 114).

Comme pour les facies "a bandes", en I'absence d’effet topographique, un facies "marbré"
traduit une hétérogénéité dans le dépot. L'aspect nébuleux ou nuageux peut traduire une géométrie
moins bien organisée que dans les facies "a bandes".

1.2. Cartographie des données de sondeur de sédiments CHIRP

L'analyse des écho-facies (Figure 111) du systéme turbiditique du Cap-Ferret compléte
I'analyse des écho-facies du systéme turbiditique de Capbreton, précédemment décrits dans le
chapitre 5. Les écho-facies lités 1.1, 1.2, et hyperboliques 11.2, 1.3 sont communs a la zone du canyon
de Capbreton et au systéme turbiditique du Cap-Ferret (les écho-faciés lités 1.3, hyperboliques II.1 et
sourds Ill.1 sont restreints au systéme turbiditique de Capbreton). Dix nouveaux écho-faciés
supplémentaires sont donc identifiés dans le systeme turbiditique du Cap-Ferret (Figure 115 et Figure
116).
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Figure 114 : Cartographie des faciés d'imagerie dans la zone distale du systéme turbiditique du Cap-Ferret Capbreton.
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chenal-lobes

Les écho-facies lités

Les écho-faciés lités 1.4 a 1.8 sont définis a partir de criteres de pénétration du signal, de
continuité des réflecteurs, d'amplitude du réflecteur marquant le fond marins et d'amplitude des
réflecteurs sous-jacents (Figure 115). Les écho-faciés 1.4 et .5 sont semblables en termes de
géométrie des réflecteurs sous-jacents et d'amplitude mais se distinguent par une légere
discontinuité des réflecteurs sous-jacents dans le faciés 1.4, due a la présence de fines hyperboles
peu marquées (Figure 115). Les écho-facies 1.4 et 1.5 sont également subdivisés en type a et b sur la
carte des écho-facies (Figure 117) : ceci correspond a des diminutions ou des augmentations de
I'amplitude du signal qui semblent significatives pour l'interprétation des processus du fait de leur
récurrence et de leur continuité. Les échofacies 1.4 et I.5 sont restreints a la levée Nord du Cap-
Ferret, le faciés 1.5 correspondant a la partie amont de cette levée, le faciés 1.4 a sa partie aval (Figure
117). Ces écho-faciés sont majoritairement associés a des faciés d'imagerie "a bandes" qui révelent la
présence de morphologie 3D (dunes sédimentaires) sur le fond marins (

Figure 118). En accord avec la littérature (Damuth et Hayes 1977 ; Damuth 1980 ; Wynn et al., 2000 ;
Loncke et al., 2009 ; Babonneau et al., 2012), ces écho-faciés sont interprétés comme des dépots de
débordement sur des levées de courants de turbidité, associés a des sediment waves.

L'écho-faciés 1.6 est caractérisé par sa forte amplitude et la bonne continuité des réflecteurs
sous-jacents (Figure 115). Cet écho-facies occupe une large superficie au nord-ouest de la zone
d'étude et constitue la continuité de I’écho-faciés 1.5 distalement (Figure 117). Il est associé au facies
d'imagerie homogene H.3, relativement clair, qui indique une surface de dépdts avec peu de reliefs
et des dépots de granularité intermédiaire (silto-sableux ?) (Figure 118). En accord avec la littérature
(Loncke et al., 2009), ce facies est interprété comme des dépots turbiditiques en domaine de bassin.

Les écho-faciés 1.7 et 1.8 se caractérisent par la faible pénétration du signal (Figure 115).
L'écho-faciés 1.7 présentent des réflecteurs sous-jacents continus sur une faible épaisseur. Il se
présente sur une surface restreinte, de morphologie sub-arrondie dans la zone la plus distale du
systeme turbiditique du Cap-Ferret (Figure 117). Le faciés d'imagerie associé dominant est le facies
homogene de forte réflectivité H.2 qui suggére des dépbts assez grossiers (sables grossiers ?) et sans
relief significatif.

Les écho-facies hyperboliques

Les écho-facies hyperboliques 1.2 a 1.6 sont définis sur des criteres de largeur des
hyperboles, de leur tangence au fond, d'amplitude du signal et sur la présence ou l'absence de
réflecteurs sous-jacents (Figure 115 et Figure 116).

Les écho-faciés 1.2 et 1.3 ont déja été identifiés et interprétés lors de I'étude du systéeme
turbiditique de Capbreton. L'écho-facies 11.2 a alors été interprété comme un "faciés de pente" lié
aux morphologies accidentées. Dans le systeme turbiditique du Cap-Ferret, il apparait également sur
les domaines de pentes (rebord du plateau Landais ou du Banc le Danois ; Figure 117) et est associé a
un faciés d'imagerie B.1 ou alternent des gammes d'imagerie tres forte ou tres faible qui traduisent
le relief accidenté de la pente.

-208 - Brocheray - 2015



Chapitre 6 : Le systéme turbiditique du Cap-Ferret : complexe chenal-levée et zone de transition
chenal-lobes

L'écho-faciés 11.3, composé de larges hyperboles tangentes au fond marin (Figure 115), a été
précédemment interprété comme des dépdts sableux, probablement en masse, dans des axes
chenalisés. Dans le systéme turbiditique du Cap-Ferret, cet écho-facies apparait a nouveau dans les
axes chenalisés des zones de chenal-levée et de transition chenal-lobe (Figure 117). L'écho-facies I1.3
est interprété comme des dépots sableux liés au courant de turbidité (Figure 119).

L'écho-faciés 1.4 se caractérise par de petites hyperboles étroites de forte amplitude non
tangentes au fond marin (Figure 115). Cet écho-faciés apparait dans des zones en dépression et
semble lié a des perturbations topographiques (Figure 117).

L'écho-faciés 1.5 se compose d'hyperboles étroites de faible amplitude, non tangentes au
fond marin. Il est associé a deux faciés d'imagerie "marbrés" : M.2 présentant des surfaces
recouvertes de tirets sombres et allongées dans le sens générale des écoulement, et M.3 présentant
des assemblages nuageux "en croissant" (Figure 119). Ces deux faciés d'imagerie sont interprétés
comme étant liés a la présence de sediment waves de lithologie fine (silto-sableuse ou silto
argileuse?) pour M.3, plus grossiere pour M.2. En effet, le faciés M.2 n'est pas sans rappeler les
sediment waves grossiéres imagées au débouché du Saint Laurent ( Wynn et al., 2002 ) ou les zones
d’érosion/dépbts résultant de la turbulence des écoulements comme dans le systéme turbiditique du
Var (Migeon et al., 2012). L'écho-faciés 1.5 est donc interprété comme des dépbts de sediments
waves de petite taille (longueur d'onde inférieure a 2 km) et de granularité assez forte liés a des
courants de turbidité et marquant la présence de levées secondaires (Figure 119).

L'écho-faciés 1.6 est caractérisé par des hyperboles étroites non tangentes au fond marin
(lies a la topographie accidentée du fond) et par des réflecteurs sous-jacents lités discontinus
(Figure 116). Ce faciés apparait dans des zones non chenalisées bien que les surfaces qu'il occupe
présentent une extension paralléle aux chenaux distributaires (Figure 117). Cet écho-faciés est
associé au facies d'imagerie B.7 (Figure 119). Ce facies "a bandes" se rapproche du facies B.2
(sediment waves) en montrant des structures semblables mais de plus faibles dimensions. Il est
interprété comme des dépots de sediments waves de petite taille liés a des courants de turbidité.

Les écho-facies sourds

Dans la zone distale du systeme turbiditique du Cap-Ferret, seul I'écho-facies sourd Il1.2
apparait (Figure 117). Il s'agit d'un écho-facies de tres forte amplitude. Contrairement a I|'écho-
facies lll.1, la pénétration n'est pas complétement nulle mais la réponse est suffisamment perturbée
pour ne pas permettre la lecture d'une géométrie des dépots. Il est interprété comme un dépot de
forte granularité. Selon son association avec le facies d'imagerie, il est interprété soit comme un lobe
abandonné (association avec H.2, voir B.6) soit comme une levée secondaire trés basse (association
avec M.3 ; Figure 119). Il n'est néanmoins pas impossible que les petites sediment waves du facies
M.3 se mettent en place a la surface du lobe abandonné aprés migration des chenaux.
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Figure 115 : Classification des écho-faciés en fonction de leur nature litée, hyperbolique transparente ou sourde et de critére d'amplitude et de continuité du signal.
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Figure 116 : Suite de la classification des écho-faciés en fonction de leur nature litée, hyperbolique transparente ou
sourde et de critére d'amplitude et de continuité du signal.

Les écho-facies transparents

Les écho-faciés IV.1 et IV.2 se caractérisent par un réflecteur du fond marin de forte
amplitude, par la présence d'une couche transparente en sub-surface et enfin en profondeur par des
réflecteurs sous-jacents lités de continuité et d'amplitude moyennes (Figure 116). lls se distinguent
I'un de l'autre par la géométrie de la couche transparente : pour I'écho-facies IV.1, il s'agit d'une
masse unique, pour |'écho-facies 1IV.2, elle est subdivisée en 2 a 3 étages séparés par des réflecteurs
continus de forte amplitude (Figure 116). Ces deux écho-faciés sont présents dans les parties les plus
distales du systeme turbiditique du Cap-Ferret, a I'ouest de la zone d'étude (Figure 117). lls sont tous
les deux associés aux facies d'imagerie homogeénes clair H.6 et trés clair H.7 (Figure 119). Ces écho-
faciés semblent correspondre a la partie active des lobes du systéme turbiditique du Cap-Ferret. lls
pourraient également caractériser la présence de débrites comme dans les lobes du Nil (Migeon et
al., 2010) ou du Mississippi (Talling et al., 2010). Les données disponibles ne couvrant pas toute la
surface des lobes, seule leur partie proximale a pu étre cartographiée
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Figure 117 : Carte des écho-faciés de la zone distale du systéme turbiditique du Cap-Ferret Capbreton.
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Figure 119 : Suite de I'association écho-faciés et faciés d'imagerie avec interprétation du type de dépot et des processus
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1. Le complexe chenal-levé du systeme turbiditique du Cap-Ferret

Comme évoqué précédemment, I'activité sédimentaire du canyon du Cap-Ferret au cours de
I’'Holocéne, soit en contexte de haut niveau marin relatif, est considérée trés faible (Etcheber et al,,
1999 ; Schmidt et al,, 2013). A I'inverse, au cours du LGM, soit en contexte de bas niveau marin
relatif, I'activité sédimentaire est forte dans le canyon de Cap-Ferret (Cremer 1983 ; Nely et al,
1985). Dans cette partie, des données de géophysique de subsurface et une carotte sont utilisées
pour illustrer comment ces différences de dynamique sédimentaire s’enregistre au niveau du
complexe de chenal-levée du systeme turbiditique du Cap-Ferret.
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Figure 120 : Vue 3D de la bathymétrie ombrée de la zone de confluence avec report des directions majeures
d'écoulement. La ligne de créte de la levée Nord du Cap-Ferret et soulignée par un trait noir. Cette ligne n’est pas
rectiligne mais sinueuse, présentant 3 convexités ver le Nord, numérotées 1 a 3, dont l'implication en terme de
dynamique sédimentaire sera discutée dans ce chapitre.

1.1. Le complexe chenal-levée du systéeme turbiditique de Cap-Ferret :
analyses morpho-bathymétriques

A plus de 3500 m de profondeur, a la hauteur du canyon de Santander, la morphologie du
systeme turbiditique du Cap-Ferret évolue progressivement, I’élément architectural canyon laissant
place a celui de chenal-levée. A travers des coupes bathymétriques, I'évolution amont-aval du
systeme est étudiée, avec un intérét particulier porté a la levée Nord.

La levée Nord et ses sediment waves

Sur la majeure partie de la levée Nord du Cap-Ferret se développent de nombreuses sediments
waves. Leur crétes migrent a contre pente : il s'agit d'anti-dunes, ce qui est caractéristique des levées
(Migeon et al., 2000). Ces anti-dunes (Figure 121) ont une longueur d'onde de 4 km et une amplitude
verticale de 30 m en moyenne. Elles ont une forme en croissant arqué vers I'aval : au plus prés du
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chenal de Cap-Ferret, leur direction est perpendiculaire a celui-ci puis évolue progressivement pour
devenir perpendiculaire a la pente de la levée, ce qui est classique pour les systémes chenaux-levées.

Les levées présentent généralement une ligne de créte rectiligne a légerement incurvée
(incurvation liée a la migration de levée et a I'effet de Coriolis). Dans le cas de la levée Nord du Cap-
Ferret, la ligne de créte est sinueuse (Figure 120) : trois incurvations vers le nord-ouest se succédent
d'amont-en aval, numérotées de 1 a 3 sur la Figure 120.

Par ailleurs, concernant la levée Nord, les cartes d'écho-faciés (Figure 123) et de segmentation
d'imagerie (Figure 124 et Figure 125) montrent sur la levée Nord, toutes les deux au méme
emplacement, une séparation entre un domaine amont et un domaine aval. Le domaine amont se
caractérise par l'association des écho-facies I.5a et |.5b, continus, et de la réflectivité B.2 ou
s'alternent plus ou moins régulierement des plages de réflectivité sombres a tres sombres. Le
domaine aval se caractérise par l'association des écho-facies l.4a et 1.4b, Iégerement discontinus, et
du facies B.3 dont la gamme de réflectivité est plus claire et dont les "bandes" sont plus larges et
mieux organisées que dans le faciés B.2.

Profil CHIRP PP052-02 et PP053_01
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Figure 121 : Profil sondeur de sédiments CHIRP sur la levée de Cap-Ferret. Les codes couleurs en haut du profil
correspondent aux légendes des cartes d'écho-faciés (Figure 117 et Figure 123). Le profil est localisé en Figure 123.

Le complexe chenal-levée

Dans la partie amont du complexe chenal-levée, a I'exutoire du canyon de Cap-Ferret (Figure
122A), se situe un large replat (19 km) compris entre la levée Nord et le rebord du plateau Landais.
Au pied de la levée Nord, sur le bord de ce replat, le chenal du Cap-Ferret prend place, large de 2 km.
La levée Nord s'éleve de 330 m au-dessus du chenal et est large de 15 km. Sa morphologie est
dissymétrique : le flanc Sud fait en moyenne 3,5°, pouvant atteindre localement 11,2°, alors que le
flanc Nord a une pente moyenne d'1°.

Au niveau de la terminaison du chenal de Santander (Figure 122B), au pied de la levée Nord,
le chenal du Cap-Ferret a une largeur de 2 km. Un chenal secondaire s'amorce, paralléle au premier
et situé a 5 km au sud de celui-ci. La hauteur de la levée diminue de moitié : elle culmine ici a 160 m
au-dessus du chenal. La largeur de sa base augmente, atteignant 40 km. Les flancs s'adoucissent (en
moyenne 2,4° pour le flanc Sud, 0,7° pour le flanc Nord) bien que le flanc Sud reste localement tres
raide (11,6°).
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A l'ouest de la terminaison du chenal de Santander (Figure 122C), les deux chenaux de Cap-
Ferret se réunissent au pied de la levée Nord en un chenal unique qui s'engage vers le Nord du Mont
Jovellanos. Il s'agit d'un chenal étroit (<700 m) et peu incisé (<10 m). Il occupe le bord nord d'un
replat large de 9 km. Le levée Nord s'éléve de 110 m au-dessus du chenal et est large de 40 km. Ses
flancs s'adoucissent encore un peu plus, jusqu'a 0,2 ° de pente pour le flanc Nord et 4,3 ° pour le
flanc Sud. Sur le bord sud du replat se trouve une incision (40 m de profondeur, 1,7 km de large).
Celle-ci suggére qu'une partie des courants s'engouffre en direction du sud du Mont Jovellanos.

Au-dela de la terminaison du canyon de Torrelavega (Figure 122D), entre la levée Nord et le
Mont Jovellanos, le chenal du Cap-Ferret s'élargit de nouveau (3 km de large). Il ne se situe plus au
pied de la levée Nord mais en est séparé par une terrasse large de 3 km. Cette derniére indique un
déplacement du chenal vers le sud, mais celui-ci est rapidement stoppé par la présence du Mont
Jovellanos. Les parametres de la levée Nord ne varie pas ou peu entre les coupes C et D : le principal
changement est la diminution de la pente du flanc sud a moins de 4°. En revanche, l'incision au sud
du Mont Jovellanos s'élargit (2,5 km). Il y a surcreusement du fait d’une section d’écoulement plus
étroite et l'initiation d’un axe chenalisé. La position de ce dernier, topographiquement plus bas que
celui du chenal du Cap-Ferret, suggere |'existence d’écoulements au sud du Mont Jovellanos.

La segmentation en facies d’imagerie du complexe chenal-levée du Cap-Ferret met en évidence :

- Des facies « a bandes » (B.2 et B.3) sur la levée Nord,
- Des faciés homogenes clairs (H.4, H.5 et H.6) dans les chenaux du Cap-Ferret,
- Un faciés marbré (M.2) en rive gauche des chenaux du Cap-Ferret.

Traitée en parallele, la cartographie des écho-facies du complexe chenal-levée du Cap-Ferret met
en évidence :

- Des échofaciés lités sur la levée Nord (I.4 et 1.5), ainsi qu’en rive gauche des chenaux,

- Des échofaciés hyperboliques (I1.3) dans les chenaux du Cap-Ferret,

- Un écho-facies transparent (IV.1) en rive gauche du chenal du Cap-Ferret, juste a la
terminaison du canyon du Cap-Ferret.

Quelques particularités dans les échofacies des chenaux du Cap-Ferret sont notables. La
premiere est que le chenal secondaire identifié sur les données bathymétriques ne présentent pas
I’échofacies 11.3a identifié dans les autres axes chenalisés (en amont ou en aval). Sa largeur réduite
pourrait expliquer une mauvaise résolution en échofaciés. La seconde est que le chenal du Cap-
Ferret n’est pas continu sur la carte d’echofaciés : I’échofaciées 1.3 du chenal est intersecté par des
échofacies lités (Figure 123). Ces echofacies lités se situent entre les convexités 1 et 2 de la ligne de
créte (Figure 120). Du fait de leur présence, il est décidé de parler d’'un chenal amont Cap-Ferret
(avant l'intersection) et d’'un chenal aval Cap-Ferret (aprés I'intersection).
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Figure 122 : Coupes' b_athymétriques transversales au systeme de Cap-Ferret. Ces coupes sont organisées d'amont (A) en
aval (B) selon I'axe Est-Ouest dominant le systéme de Cap-Ferret.
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Figure 123 : Carte des écho-faciés de la zone de confluence.
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Figure 125 : Carte de segmentation d'imagerie de la zone de confluence.
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1.2. Activité de la levée au cours des derniers 20 000 ans
La carotte PP10-19 a été prélevée sur la levée Nord du systeme turbiditique du Cap-Ferret
(Figure 126). Cette carotte a été prélevée au sommet d'une sediment wave, 250 m au-dessus du fond

du thalweg de Cap-Ferret (Figure 126).
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Figure 126 : Carte bathymétrique au niveau de la carotte PP10-19 (voir détails Figure 127) et coupe transversale de la
levée du canyon de Cap-Ferret.

La carotte PP10-19 présente de nombreuses séquences centimétriques. Ces séquences ont
des bases argilo-silteuses a sableuses, des bases érosives et sont grano-décroissantes. Elles sont
interprétées comme des séquences turbiditiques fines (termes Td-e) liées a des processus de
débordement. Du sommet a 250 cm, la bioturbation est relativement forte. De 250 a 860 cm, la
bioturbation est peu présente et les séquences sont nettement observables. L'absence de
bioturbation dans ce faciés et la finesse des séquences suggeérent des taux de sédimentations plus
élevés que pour le premier facies. Enfin, ces mémes séquences apparaissent plus diffuses de 860 cm
a la base de la carotte, certainement en raison d'une bioturbation plus marquée.

L'analyse stratigraphique de la carotte PP10-19 basée sur I'abondance des N. pachyderma (s.)
et sur trois datations **C permet d'identifier I'événement de Heinrich 1. Celui-ci est marqué par la
forte abondance en N. pachyderma (s.) et les datations **C réalisées a 165, 289 et 810 indiquent des
dges respectifs de 14 479 £ 50, 16 794 + 40 et 17 869 * 50 cal. yr. BP (Figure 127). Le pointa 9 % de N.
pachyderma (s.) a 275 cm pourrait étre expliqué par un préléevement dans un niveau remanié.
L’absence d’un pic a + 50% de N. pachyderma (s.) entre le sommet de la carotte et I'évéenement de
Heinrich 1 suggererait par ailleurs un hiatus de sédimentation du Younger Dryas sur la levée du
canyon du Cap-Ferret (Figure 127).

Les résultats de datation montrent d'importantes variations dans les taux de sédimentation
durant I'événement de Heinrich 1 sur la levée Nord du systeme de Cap-Ferret. Le taux de
sédimentation au début de H1 apparait 10 fois supérieur a celui de la fin de I'événement :
485 cm/1000 ans entre 16794+40 et 17869 +50cal. yr. BP contre 54 cm/1000 ans entre
14 479 £ 50 et 16 794 + 40 cal. yr. BP.

Dans l'intervalle de Heinrich 1, I'épaisseur moyenne des séquences turbiditiques est de
1,1 cm, sans tendance croissante ou décroissante de I'épaisseur des strates entre 165 et 810 cm.
Dans l'intervalle 165-289 cm, 17 turbidites sont dénombrées. Ceci équivaut a parler d’'un évenement
turbiditique tous les 135 ans dans la période 14 479-16 794 cal. yr. BP. Dans l'intervalle 289-810 cm,
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306 turbidites sont dénombrées. Ceci équivaut a parler d’un événement turbiditique tous les 3,5 ans
dans la période 16 794-17 869 cal. yr. BP. Ces résultats sont a considérer avec précaution du fait de la
bioturbation relativement forte dans I'intervalle 165-289 cm. Une tendance au ralentissement de la
fréquence des évenements turbiditiques se dessine cependant. Elle serait cohérente avec la
diminution drastique des taux de sédimentation.

Bilan : Interprétation de la carotte PP10-19 et implication pour la dynamique sédimentaire du
systeme turbiditique du Cap-Ferret

L’analyse stratigraphique des dépots de la levée Nord du systéme turbiditique du Cap-Ferret
met en évidence une activité sédimentaire forte au cours de lintervalle interprété comme
I’évenement de Heinrich 1. La dynamique sédimentaire y est dominée par des écoulements
turbiditiques récurrents. Cette dynamique n’est pas constante pour autant puisque I'évenement
d’Heinrich 1 apparait scindé en deux périodes :

- une période d’intense activité au début de I'évenement (fort taux de sédimentation, arrivées
d’écoulement turbiditique fréquentes) ol le taux de sédimentation (485 cm/1 000 ans) est
comparable a ce qui est enregistré sur la marge nord du Golfe de Gascogne (Zaragosi et al.,
2001 ; Toucanne et al., 2008) ;

- une période d’activité moins intense ol le taux de sédimentation est 9 fois plus faible
(54 cm/1 000 ans).

Aprés I'événement d’Heinrich 1, le taux de sédimentation chute a 11 cm/1 000 ans, valeur
classiquement rencontrée pour les dépots hémipélagiques au cours de I'Holocéne, comme par
exemple sur le plateau Landais. Si quelques petites séquences apparaissent trés ponctuellement,
I’ensemble est trés bioturbé et suggére plutot une activité sédimentaire tres réduite dominée par
une dynamique de dépots de type hémipélagique.

L'absence d’évidence stratigraphique ou faciologique pour le Younger Dryas peut étre
interprétée comme un hiatus de sédimentation pour cette période. Une autre hypothése serait que
le systéme turbiditique du Cap-Ferret ne connait pas d’intensification de son activité sédimentaire au
cours du Younger Dryas. Ceci pourrait signifier que le canyon du Cap-Ferret a été déconnecté de
toute source d’apport sédimentaire en provenance de la co6té dés la fin de I'évenement de
Heinrich 1.
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Figure 127 : Lithologie de la carotte PP10-19 prélevée sur la levée nord du systéme turbiditique du Cap-Ferret, associée a la granulométrie (D90 et cartographie) et I'abondance relative en
N. pachyderma (s.).
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2. Lazone de transition chenal-lobe du systeme turbiditique du Cap-
Ferret

NOTE 2 : La zone de transition chenal-lobe - The Cap-Ferret Chanel-Lobe

Transition Zone : uncommon interplay of sediment waves and scours
Cette partie a été rédigée sous la forme d’une note en vue d’une soumission a Marine and
Petroleum Geology.

INTRODUCTION

At the end of the channel mouth, deep water turbidite systems are characterized by a too
often overlooked specific complex area, the channel-lobe transition zone (CLTZ ; (Bouma et Coleman,
1985, Bouma et al., 1985, Wynn et al., 2002). CLTZ are developed preferentially in systems of high
sand/clay ratio as the Agadir fan, the Lisbon fan (Wynn et al., 2002) or Valencia fan (Morris et al.,
1998). As they are sand-rich, CLTZ have a high reservoir potential. Their geometries define the
continuity of sandy bodies between feeder channels and lobes. A good knowledge of their
morphology is useful to well constraint reservoir architecture. Wynn et al. (2002) described the
general morphology of CLTZ and underlined the difficulty to recognize this zone in both modern and
ancient environments.

CLTZ present common characteristics as change in slope and erosional structures as scours
(Wynn et al., 2002). Scours are common features in deep water environments and recent surveys
highlighted series of large-scale erosional scours in canyon and/or channel systems as in the
northeast Atlantic ocean (Macdonald et al., 2011). Scours trend occurs in various place of turbidite
system as on the outer part of a channel meander are described on the Monterey fan (Fildani et al.,
2006, Normark et al., 2009) or on the levee of the Kramis system (Babonneau et al., 2012). Scours
trend appear as key structures in the comprehension of channel initiation (Bonnel et al., 2005),
heterogeneity in channelized axis and levee deposits (Fildani et al., 2006, Fildani et al., 2013).

The Cap-Ferret turbidite system is a well-developed fan in the south of the Bay of Biscay
(Cremer, 1983, Mezerais, 1991). Previous studies have demonstrated the presence of a CLTZ and the
initiation of lobes (Mezerais, 1991, Ercilla et al., 2008). New data set offers a high resolution survey
over the Cap-Ferret system, especially over the CLTZ. This study will proposes an analyse of the
subsurface structures of the fan and of the geometry of the sedimentary bodies. A special attention
will be paid to the sediment waves and scours structures developed over the CLTZ of the Cap-Ferret
turbidite system.

REGIONAL SETTING
Geodynamical setting

The geological history of the Bay of Biscay initiated with a Late Jurassic rifting phase (Garcia-
Mondéjar, 1996, Sibuet et al., 2004). The accumulation of the oceanic crust occurred from the Early
Albian to Santonian. The convergence and later collision of the recently individualized Iberic and
Eurasian plates led to the Pyrenean orogen and the partial closure of the Bay of Biscay (Garcia-
Mondéjar et al., 1996). Since the Late Miocene, the tectonic activity ceased and the present-day

-225- Brocheray - 2015



Chapitre 6 : Le systéme turbiditique du Cap-Ferret : complexe chenal-levée et zone de transition
chenal-lobes

morphostructural configuration of the Bay of Biscay (Figure 128) is established (Olivet, 1996, Thinon
et al., 2001, Rosenbaum et al., 2002, Vergés et al., 2002, Sibuet et al., 2004, Ferrer et al., 2008).

At present day, the Bay of Biscay is a deep (4000 - 5000 m) basin opening westward to the
Atlantic Ocean. It is bounded to the north by the passive Celtic and Armorican margins (Figure 128).
The continental slopes of both margins are incised by numerous submarine canyons (Zaragosi et al.,
2001, Auffret et al., 2002, Bourillet et al., 2006). To the south, the Armorican margin passes to the N-
S oriented Aquitanian passive margin (Figure 128). The later comprises a thick sedimentary prism
prograding westward over the marginal Landes Plateau (Figure 128). The E-W oriented Cantabrian
margin delimits the southern extent of the Bay of Biscay and presents a marginal platform, the Le
Danois Bank (Figure 128) (Ercilla et al., 2008, Ferrer et al., 2008, Van Rooij et al., 2010). The later
margin has been highly affected by the Paleocene-Oligocene compression (Derégnencourt et Boillot,
1982, Gallastegui et al., 2002). This structural inheritance is still visible in the present-day
morphostructure of the Bay of Biscay : the Cap-Ferret canyon coincides with the graben of the
Parentis Basin (Ferrer et al., 2008, Roca et al., 2011), the Capbreton canyon follows more or less the
North-Pyrenean Front Thrust (Roca et al., 2011) and the Le Danois Bank, Torrelavega and Santander
canyons correspond to a soft transfer zone of the North Pyrenean Front (Figure 128) (Roca et al.,
2011).

Fan systems of south Bay of Biscay

Three submarine canyons potentially feed the Cap-Ferret and the Capbreton turbidite
systems. Two of them are E-W oriented, the Cap-Ferret and Capbreton canyons (the N-S Santander
canyon is considered as a part of the Capbreton canyon as it is its continuation), one is S-N oriented,
the Torrelavega canyon (Figure 128). The Cap-Ferret and Capbreton canyons deeply incise the
Aquitanian margin (Figure 128). Both were initiated during the Middle Eocene (Cirac et al., 2001,
Gaudin et al., 2006). The Cap-Ferret drainage complex consists in a dozen of narrow and short
submarine canyons converging into the Cap-Ferret canyon (Figure 128). The Cap-Ferret drainage
complex corresponds to a max. 3 400 m-deep U-shape depression, 60 km large and extending
westward over 100 km (the Upper system, Figure 128). The Cap-Ferret canyon is prolonged
westward by a channel associated with a levee (Figure 128 ; Figure 129). This later is called the
"north levee of the Cap-Ferret" (Figure 128), covers superficies of 5 930 km? and is max. 400 meters
high (Cremer, 1983, Cremer et al., 1999). The Capbreton canyon is 300-km long, V-shape, highly
sinuous submarine canyon running parallel to the Cantabrian coast, before curving northward and
passes to the Santander canyon at 3 500 m water depth (Cirac et al., 2001, Gaudin et al., 2006,
Brocheray et al., 2014). The particularity of this canyon is its head located only 250 m off the
coastline (Figure 128) (Cirac et al., 2001, Gaudin et al., 2006). The drainage complex of Capbreton
also contains all the small canyons of the Basco-Cantabrian margin which reach the canyon by the
south (Figure 128). The Torrelavega canyon is 100-km long, U-shape straight, 1 500 m deep
submarine canyon. Its drainage complex consists in the LLanes and Lastres canyons (Figure 128;
(Ercilla et al., 2008, Van Rooij et al., 2010). It incises the Cantabrian margin and runs northward
parallel to the Santander canyon (Figure 128).

The Cap-Ferret, Capbreton and Torrelavega canyons are the three main sediments sources for the
distal area of the Cap-Ferret turbidite system. At the end of their respective canyons, the channels of
the Capbreton-Santander and Torrelavega merged with the Cap-Ferret channel into a unique channel
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which passes on the north side of the Jovellanos Mount (Figure 128). The area of this confluence has
a complex geometry, reflecting the interplay of the three incoming channels. These channels merge
into a unique channel, the "north channel" running along the north levee (Figure 128 ; Figure 129). As
it is suggested in the study of Ercilla et al. (2008) it is still unclear if the incoming flows from the
Torrelavega canyon completely merge with the two other sources or if a part of it runs by the south
of the Jovellanos Mount.

The Miocene and Pliocene growth history of the Cap-Ferret turbidite system appeared as
complex and controlled by the changes of relative sea-level (Cremer, 1983, Iglesias Crespo, 2009).
The formation of the modern channel and its northward levee initiated in the Pleistocene as a result
of increased downslope sediment supply (Cremer, 1983, Iglesias Crespo, 2009) due to climatic and
glacio-eustatic controls. The seismic data allowed to identify that the north levee has been subjected
to two southward migrations at least, separated by a way-back through the north (Mezerais, 1991).
During the last glacial cycle, the low sea level stand enhanced the terrigenous supply to the Cap-
Ferret turbidite system (Cremer, 1983, Cremer et al., 1992). The high sea level stand of the Holocene
period reduced the terrigenous supply (Cremer, 1983, Cremer et al, 1992) which has for
consequences the present-day quiescent state of the Cap-Ferret canyon (Cremer, 1983, Schmidt et
al., 2013). Conversely, the Capbreton canyon recorded high sedimentary activity by means of the
proximity of its head to the coastline through all the Holocene until the present day (Gaudin et al.,
2006, Mulder et al., 2012, Brocheray et al., 2014).

The north channel extends westward at the foot of the north levee, running along the north
side of the Aquitania Mount (Figure 128). It is the feeder for the distal domain of the Cap-Ferret
turbidite system. By 4 400 m water depth, the north levee softens and the channel to be less incised.
The CLTZ of the Cap-Ferret turbidite system has been previously identified: bathymetric data and
cores allowed the recognition of distributary channels and lobe beginnings (Mezerais, 1991, Ercilla et
al., 2008). From now on, more efficient acquisition tools and new dataset offer us to go deeper in the
knowledge of the geometry of the sedimentary bodies and architecture of the Lower Cap-Ferret
turbidite system (Figure 129). This paper studies the spatial organization of different sedimentary
bodies at high scale and will particularly focus on the interplay between erosive and accumulative
structure over a CLTZ.

DATA AND METHODS

The echo-sounding data of this study were collected during the SARGASS Cruise on the R/V
Pourquoi Pas ? in July 2010. Bathymetric and backscatter data were acquired with the Reson 7150
multibeam echo-sounde system operating at a 12 KHz frequency for the deep area (>3 500 m water
depth), at a 24 kHz frequency elsewhere. The seafloor morphology is described using a bathymetric
grid of 80 x 80 m, acquired with 10 Km spaced parallel profiles. The spatial resolution of backscatter
is 20 m. On the basis of the variations of the backscatter values, interpretation of the acoustic
imagery allows to lead to the distribution of the sedimentary facies in the distal part of the Cap-
Ferret Capbreton turbidite system.

Description of deposits at very high resolution is allowed by the sub-bottom sediment
profiler CHIRP. According to micro-topography and sedimentary facies, the penetration varies
between 0 and 85 ms TWT (0-60 m). The analysis of sediment sub bottom echo-sounding profiles has
been proceed according to the following workflow: (1) geomorphological analysis of bathymetry
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data, (2) classification and mapping of acoustic imagery, (3) classification of CHIRP echo-characters
on the basis of acoustic penetration, amplitude and continuity of the bottom and subbottom
reflectors, (4) mapping and interpretation of the sedimentary bodies by combined analyses of echo-
characters, sonar backscatter facies and, geomorphology.

RESULTS
1. Echo-characters and seafloor reflectivity mapping

This work is based on the mapping of echo-characters (Figure 130 : Echo-type map of the
Lower Cap-Ferret turbidite system.) and seafloor reflectivity (sonar imagery ; Figure 131) of the distal
part of the Cap-Ferret turbidite system. The interpretation proposed in this study is based on
combined analysis of both echo-characters and seafloor reflectivity. A dominant sonar imagery facies
is associated to each echo type to enhance the comprehension of the sedimentary processes in the
area. Details of the mapping is hereby proposed and sum-up in Tableau 11 : Comparison of the
geometry of sediment waves and scours of the Kramis Ridge, Monterey Fan and Cap-Ferret System..

1.1. Echo characters

Twelve echo types are identified on the basis of acoustic clarity and continuity of bottom echoes and
subbottom reflectors. Echo types are strongly influence by the microtopography of the seafloor. The
twelve echo types are grouped in 4 echo characters and described below (Figure 3):

- Bedded echo characters include distinct wavy bottom echoes with draping wavy subbottom
reflectors (B1), distinct subhorizontal bottom echoes with parallel subbottom reflectors (B2), distinct
bottom echoes with few bedded reflectors above prolonged echo types (B3), sharp bottom echoes
with discontinuous subbottom reflectors (B4);

- Hyperbolic echo characters include large, weak, and irregular hyperbolic echoes with variable rises
of the hyperbolae (H1), small, sharp, and regular hyperbolic bottom echoes with tangent to the
seafloor hyperbolae (H2), small, sharp, and regular hyperbolic echoes with non tangent to the
seafloor hyperbolae (H3), small, weak, and regular hyperbolic bottom echoes with non tangent to the
seafloor hyperbolae (H4) and a mixed echo type displaying small, sharp, irregular hyperbolic echoes
with non tangent to the seafloor hyperbolae and bedded subbottom reflectors (H5);

- Transparent echo characters include two mixed echo types : transparent with prolonged bottom
echoes above continuous bedded subbottom reflectors (T1) and transparent-bedded echo types
displaying sharp distinct bottom echoes and transparent layers under sharp bedded reflectors above
weak bedded subbottom reflectors (T2);

- Rough echo character includes rough echo types with sharp bottom echoes without subbottom
reflectors (R)

Each defined echo type displays variations in signal amplitude and penetration. In particular, the
echo-type B1 varies in terms of signal amplitude at the bottom echoes and are consequently mapped
in high amplitude (B1-A) and low amplitude (B1-B) echo types (Figure 6).
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1.2. Seafloor reflectivity

Thirteen reflectivity types are discriminated on the basis of intensity of backscattered values (high
reflectivity in dark tones) and homogeneity. They are grouped into 4 groups below (Figure 131):

- Homogeneous types include homogeneous high values (2), medium to high homogeneous values (4)
and homogeneous low-value (11);

- Types with wavy structures include medium-value with large low-value wavy structures and wavy
high values lineaments (5), medium to low values with narrow low-value wavy structures (6), mottled
(small wavy patches) medium to low values (12);

- Types with regular alternations include straight bands alternating between high to low values (1),
straight narrow bands alternating between medium to low-value (7);

- Types with linear discontinuous structures include medium values interspersed by slight dark
bundles (3), medium values with SE-NW oriented lineaments (8), medium-value with local
interbedded lineaments (9), low-value interspersed by high values dashes (10), very low values
interspersed by lineaments of progressive orientation (13).

1.3. Interpretation

Interpretation of echo-character and seafloor imagery maps is more robust if it is made by
association of one echo character with one reflectivity type. Nine majors associations are
summurized in the Tableau 11 and their interpretation is hereby described.

B1 echo character was identified in previous studies as channel levee deposits due to
turbidity flows (Damuth et Hayes, 1977, Damuth, 1980, Loncke et al., 2009, Babonneau et al., 2012
among others). The large wavy structures of the reflectivity type 5 are consequently interpreted as
sediment waves. The B2 echo character is a distal equivalent of B1 and is interpreted as distal
deposits due to turbidity flow. An equivalent to this echo-character is map in the study of (Loncke et
al., 2009) and called "basinal turbidites". the homogeneity of the reflectivity type 9 indicate that
there is no sediment waves.

B3 echo type is interpreted as abandoned lobes. The low penetration indicates a thick
coarse-grained bed at the seafloor, the dark reflectivity tones too and could also suggest a slight
compaction.

High Amplitude Reflectors (HARs) are defined in seismic data and interpreted as avulsion
lobes. It so suggested interpreting the B4 echo characters in the same way as echo-sounding data are
just high resolution seismic. the light tones of reflectivity suggest a quite fine sediment, a fine sand.

All the hyperbolic echo character are related to turbidity flows. More details are provided by
reflectivity types. The dark stipplings and bundles of the reflectivity types 10 and 3 are interpreted as
sediment waves of small amplitude and probably coarse sediment regarding to the ones described in
the Septubal canyon and Laurentian fans by (Wynn et al., 2002). Reflectivity type 12 certainly
indicates finer-grained sediment waves of finer sediments.

-229 - Brocheray - 2015



Chapitre 6 : Le systéme turbiditique du Cap-Ferret : complexe chenal-levée et zone de transition
chenal-lobes

Transparent echo characters are interpreted by (Loncke et al., 2009) as mass wasting
deposits. We hereby suggested a sandy lobe deposits origin.

And finally, the rough echo character is due to turbidite flows. It could be interpreted as
abandoned lobes or, where it is associated to reflectivity type 12 to small levee of subsidiary
channels.

2. Architecture of the Lower Cap-Ferret turbidite system

The merging of Cap-Ferret, Capbreton-Santander and Torrelavega channels in a unique
channel is the beginning of what is called in this study the "Lower part" (from the channel-levee to
the lobes) of the Cap-Ferret turbidite system (Figure 129). The turbidity currents are at this point
confined between the Jovellanos Mount structural high (1 100 m high) by the south and the north
levee (150 meters high) to the north (Figure 133, AA'). The channel-levee complex extends westward
and passes to a channel-lobe transition zone of which the expansion is limited by the Le Danois Bank
by the south (Figure 129).

Based on bathymetry, echo-facies and backscatter, 4 subareas were identified in the Lower Cap-
Ferret turbidite system (Figure 129): (1) the distal levee, (2) the proximal levee, (3) the distributary
channels, and (4) the distal lobes. All these subareas are hereby studied in terms of morphology,
geometry and architecture of the sedimentary bodies with the help of subsurface analyses
(echofacies, seafloor reflectivity and bathymetry).

2.1. Feeder channel

The end of the Jovellanos Mount has for consequence the unconfinment of the turbidity currents:
the channel initiates a southward hook following the base of the Le Danois Bank foot slope (Fig. 2).
Then the channel gets back to a westward running direction, parallel to the Le Danois Bank. At the
begging of the hook, a former terrace is developed (Figure 129 and Figure 133AA'). The hook is
simultaneous of a slight slope break (0,4% to 0,2%) in the longitudinal depth profile of the channel
(Figure 134). The slope is regular and smooth afterwards, until 4 620 m water depth where starts the
distributary channels (Figure 129 et Figure 134).

From upslope to downslope, the channel widers from 3 to 7 km (AA' to CC' Figure 133). The channel
feeder preserves a U-shape morphology but is less and less steep-side: the difference in high
between the levee crest and the channel decreases from 150 to 60 m (AA' to CC' Figure 133). The
feeder channels exhibit on in hyperbolic echo-characters attesting of turbidity current processes
(Figure 130). Both echo-facies are associated with homogeneous low values of seafloor reflectivity
(11) with local lineaments (Figure 131). The feeder channel appears as an active area for turbidity
currents, possibly by-passin (Tableau 10).

2.2. Distal levee

The north levee of the Cap-Ferret turbidite system is more than 200 km long between the upper and
lower systems, in a water depth ranging from 3 400 to 4 800 m (Figure 128). The crest of the levee is
regular and flatten by 4 600 m water depth (Figure 134). Seafloor undulations, interpreted as
sediment waves, are visible over the levee on shaded relief map (Figure 129). Their wavelength is
average 4 100 m and their vertical amplitude is about 30 m. Perpendicular to the dominant flow
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directions, they are N-S oriented on the crest of the levee and passes to a NE-SW orientation on the
outer flank of the levee (Figure 129), suggesting a change in the direction of currents

The levee is characterised by well-define wavy bottom echoes with draping wavy bottom reflectors
(B1) (Figure 130Figure 132) The continuity of the reflectors is high, locally distorted by slight
hyperbolae. Based on the amplitude of signal at the seafloor, B1 echo-types are divided into "high
amplitude" and "low amplitude" subtypes. On map (Figure 130), changes in signal amplitude are
strongly correlated to morphology as the "low amplitude" B1-B is mainly located at the bottom of the
sediment-waves whereas the "high amplitude" B1-A is associated with the sediment-waves crests.

The sonar imagery exhibits on the Cap-Ferret levee large wavy structures in high backscattered
values (5) attributed to sediment waves (Figure 132). The medium to low backscatter values patches
correspond to the crests of the sediment waves, the sinuous high backscatter values lineaments
corresponds to their bases (Figure 130h). These observations are coherent with the a classical levee
were sediment waves develop by the overflowing of turbidity currents.

2.3 Proximal levee

This subarea developed between the crest of the distal levee and the feeder/distributary channels
and is about 2 800 km?, stretching northwestward (Figure 129). Upslope, in the inner part of the
hook of the feeder channel, this subarea is in the continuity of the distal levee (Figure 129). The
orientation of the sedimentary structures are in continuity with the distal levee, showing similar
values of wavelength (4 500 m), allowing to interpreted them as sediment waves. The bottom of
sediment waves are dug like they are submitted to scouring processes (Figure 129 ; Figure 133).
These scours are narrow (1,7 km wide is an average) and occupy the entire width of the proximal
levee (about 6,1 km) (Figure 129 et PP017 Figure 135). Their depth could reaches 45 m and crossing
CHIRP profiles illustrate downslope smooth flank and steep upslope flank of scours whereas scouring
geometries are developed at the very base of the steep flank of sediment waves, like spoon scars
(Figure 135). They are probably amalgamated scours. Here, sediment waves, in continuity with the
ones of the distal levee, coexist with scours, creating a more complex geometry for the proximal
levee.

The echo-type B1-A, interpreted as representative of sediment waves, is dominant (Figure 130). The
draping wavy subbottom reflectors are especially well-expressed on the soft upslope flanks of the
sediment waves. The echo-type of the bottom of the sediment waves present small regular non
tangent hyperbolae (H3) which could be due to increased proportion of coarse grained sediments
and/or local microtopography. The seafloor reflectivity is in medium backscattered values crossed by
slight dark bundles (3) (Figure 131). These bundles are 650 meters long average and could be linked
to coarser sediment waves (as presented on the Setubal canyon and Laurentian fan CLTZ, (Wynn et
al., 2002)) or due to micro-topography. The association of H3 echo-type and imagery facies 3 suggest
that turbidity flow of sufficient high energy to be able to construct small sedimentary bodies and
have an erosive ability to generate scours

Downslope, west of the hook, the proximal levee subarea appears as a depression (CC' and DD'
Figure 133), to the point that the feeder channel is 15 m above the deepest part of the proximal
levee (CC' Figure 133). In this depression, the sediment waves tends to disappear whereas the scours
get wider but shorter are they are less confined (Figure 129). Like a small budge, a 20-m high levee
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morphology is developed along the northern axis of the distributary channels and limits the end of
the subarea (CC' and DD' Figure 133).

Changes in morphology are simultaneous with changes in echo-type and reflectivity mapping. Echo-
type passes to hyperbolae dominated facies: regular tangent hyperbolae H2 echo-type occupies the
outer part of the depression; non tangent hyperbolae with bedded subbotom reflectors H4 echo-
type occupies the middle of the depression (Figure 130 ; Figure 132). From the north levee to the
small levee morphology along the distributary channels, seafloor imagery passes progressively to
lighter tones of backscattered values (Figure 131). Medium values with slight bundles (3) extends in
the all length of the depression, right against the north levee. In the axis of the depression the
seafloor reflectivity present a facies in low values punctuated by high values dashes (10). These
dashes are all parallels among themselves, oriented perpendicularly to the main flow direction and,
organized in series (Figure 129). The bundles and dashes of the two previous seafloor imagery facies
are interpreted as small sedimentary bodies, suggesting rather coarse grains, which is consistent with
the few short cores presented in the work of Mezerais (1991). Dashes are few hundred meters long,
bundles are 1-2 km long and both have wavelength about 400-800m. According to this geometry,
bundles and dashes could be interpreted as the crest of coarse grained sediment waves as described
on the CLTZ of the Setubal canyon and Laurentian fan (Wynn et al., 2002) and express active turbidity
or concentrated flows (Tableau 10). The disappearance of the dashed in favor of the wavy structures
of the mottled seafloor imagery facies limits the extension "proximal levee" subarea regarding to the
distributary channels subarea.

2.4 Distributary channels

The distributary-channel subarea starts by an abrupt break in the longitudinal depth profile of the
feeder channel at 4 620 m water depth (Figure 133). This break corresponds to a giant scour, 7 km
wide and 40 m deep (Figure 129), interpreted to result from a change in the regional slope and to
regressive erosion. Right after the scour, the feeder channel splits in two then four axis, extending
westward and slowly turning northward. These channels are U-shape and have regular gentle slope
until 4 800 m water depth where they gradually smooth and disappear (Figure 134). Moreover, a
southern channel developed, following a linear pathway through the west (Figure 129). Unlike the
northern channels, it starts outside the giant scour without any significant slope break and extends
along the base of the Le Danois Bank (Figure 130). The avulsion phenomenon on the right side of the
southern channel and its steeper flanks suggest that it could be the currently active channel. Channel
axis incises the seafloor on about 40 m, preserving small bulges which exhibit levee-like morphology.
These levee morphologies are particularly well-expressed on the right side of the northern axis,
limiting the proximal levee from the distributary channels subarea (DD' Figure 133).

The distributary channels subarea exhibits the greatest number of echo-types (Figure 132). The
rough relief of the giant scours causes chaotic hyperbolae of H3 echo-type. Both northern and
southern channels have small regular hyperbolae echo-type (H2) tangent to the seafloor, similar to
the feeder channel. The low penetration of the signal suggests sandy deposits. After their change in
direction, northern channels progressively evolve to discontinuously superficially bedded echo-type
(B4) and then transparent prolonged echo-type (T1). These changes are assumed to illustrate
changes in the dynamics of turbidity flows: B4 could illustrate by-passing areas, T1 area of flow
spreading. This is consistent with the homogeneous low values facies (11) of the seafloor imagery
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suggesting quite sandy deposits. Interpreted as erosional feature, the local sparse lineaments are
oriented parallel to the flow direction.

On the small levee, the dominant echo-types are rough (R) or with irregular hyperbolae (H5),
avoiding interpretation of the geometry of the sediments (Figure 130 ; Figure 132). Rough echo-type
could be due to micro-topography or an increase of the coarse-grained fraction in the interface
sediments. Although small areas of wavy bedded (B1) or hyperbolae with subbottom discontinuous
bedded reflectors (H4) strongly suggested stratified deposits (Tableau 10). The mottled medium to
low values facies (12) of seafloor imagery onto the levee exhibit wavy sedimentary structures
assumed to be smaller sediment waves which attest of the overspilling of turbidity currents (Figure
132). They are 1,1 km long average and present a wavelength of 0,6 - 1,2 km. Vertical amplitude is
unknown, certainly a few meters (<10 m) taking in account the data set precision. By seafloor
imagery mapping, levees are identified until 4800 m water depth.

2.5 Lobes

Deeper than 4 800 m water depth, the relief gets smoother (FF' Figure 133). The northwest presents
the deepest area of the study, the southwest presents a topographic bulge of low elevation (max. 30
meters).

Three echo-types dominate the lobe area (Figure 131 ; Figure 132): the transparent echo with
prolonged bottom echoes and continuous bedded subbotom reflectors (T1) in the north of the
subarea, the mixed prolonged bottom echoes above two transparent levels separated by high
amplitude reflector and continuous bedded subbottom reflectors (T2) and, in a central position
surrounded by the T2 echo-type, the superficially bedded echo-type with distinct bottom echoes and
few bedded reflectors above prolonged echo-types (B3). Echo-types change progressively rom one to
another.

The seafloor reflectivity mapping (Figure 131) illustrates that the T1 echo-type is associated with
homogeneous facies with slight lineaments, of medium (9), low (11) or very low reflectivity (13). T2
echo-type is associated with homogeneous facies with slight lineaments of very low reflectivity (13)
in the north of the subarea, and low reflectivity in the south of the subarea (11). Finally, the B3 echo-
type is associated with medium values with slight lineaments (8) and medium to high homogeneous
facies (4). All these reflectivity/echo-type association are assumed to result from turbidity currents
spreading in the distal lobes domain (Table 10). Changes in reflectivity values illustrate changes in
sand proportion, getting lighter with increasing proportions of sands. The area B3 echo-type/medium
to high reflectivity (8 & 4) corresponds to the topographic bulge (FF' Figure 133) and is assumed to be
a lobe. By topographic compensation, the distributary channel tends to bypass it, preferentially by
the north. This element goes against the hypothesis that the southern channel is youngest one
because of avulsion like structures (Figure 129). Progressive changes from B3 to T2 and, T1 echo-type
suggest a northwestward migration of the turbidity currents and the migration of the lobes deposits
farther through the west.

2.6. The Aiguillon turbidite system

In the northern part of the studied area, the north levee of the Cap-Ferret system flattens, and
sediment waves disappear. After crossing a furrow extending through the south-west, relief slightly
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increases and sediment waves morphologies reappears but in discontinuity with the Cap-Ferret ones
(Figure 129). They have a shorter wavelength (2 200 m upslope, 1 000 km downslope). These
structure are certainly resulting from turbidity flow coming from a small turbidite system located
downstream the Aiguillon canyon (Figure 129).

The area of the Aiguillon turbidite system is characterized in its shallowest part by the wavy bedded
echo-type B1, previously identified as linked to sediment waves, and in the deepest area by the
bedded echo-type with subhorizontal parallel subbottom reflectors (B2), both resulting from
turbidity currents (Table 1). Proximal-distal evolution of the echo-type suggests that turbidity
currents energy decreases, which is in coherence sediment waves flattening.

In the Aiguillon turbidite system, associated to the B1 echo-type, the seafloor imagery presents
medium to low values in wavy (upslope) or narrow (downslope) bands (facies 4) reflecting the
changing morphology of the sediment waves. The sediment waves lean against a patch revealed by
seafloor imagery in a high homogeneous facies present only in northern part of the studied area. This
patch is supposed to be a southward extension of the Gascogne Knoll (Figure 128). Upon contact
with it, sediment waves slightly change in orientation. In the deepest part of the area, associated
with the B2 echo-type, the seafloor imagery exhibits a facies of medium homogenous values with
interbred lineaments (9): NE-SW lineaments cut the dominant SW-NE lineaments (Figure 129). The
NE-SW direction is parallel to the sediment waves of the Cap-Ferret levee, the NW-SE direction is
parallel to the sediment waves of the Aiguillon turbidite system. Between the Cap-Ferret levee and
the Aiguillon system, a channel is highlighted by the echo-mapping (echo-type H2), attesting that the
Aiguillon turbidite flows are running westward. The prevailing of the SE-NW lineaments shows the
prevailing of the Cap-Ferret turbidite system activity on the Aiguillon turbidite system.

DISCUSSION - CONCLUSION
1. Erosional and depositional features of the Cap-Ferret deep sea fan

The data presented in this study record the passage of powerful turbidity currents in the Lower part
of the Cap-Ferret turbidite system. Areas of net-deposition are identified: the sediment waves of the
distal levee, the levees along the distributary channels, the distal topographic bulge interpreted as
lobe. Areas of net erosion are also identified: the distributary channels and the giant scour where re-
incision of the seafloor migrates eastward (upslope) by regressive erosion. Confined between these
areas, the proximal levee subarea, a topographic low, presents sedimentary structures perpendicular
to the main flow direction. The sedimentary processes causing these structures and their nature - are
they scours or sediment waves?- are submitted to debate.

Regions of flow expansion because of a lack of confinement or a change in slope commonly present
large-scale scours (Wynn et al., 2002, Macdonald et al., 2011). Hydraulic jump are supposed to be
frequent at this place, leading to increased turbulence and scouring of underlying sediments
(Normark et al., 1979, Mutti et Normark, 1987, Lee et al., 2002, Normark et al., 2009, Macdonald et
al., 2011)

In the Cap-ferret turbidite system, scouring morphologies appear in a favorable area for flow
expansion:

- the confinement of flows is reduced at the Jovellanos Mount end (Ercilla et al., 2008);
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- the channel is less and less confined as the levee high decreases upstream to downstream (135 m
on AA', 20 m on BB', 1 m on CC' cross-sections, Figure 3)

- the abrupt change in channel direction (a 50° hook through the south) is associated to a change in
slope (0.004 to 0.002).

So, these are many favorable features to cause flow stripping processes and scouring in the hollow of
the hook.

However, scours generally have spoon-shaped morphology and extend along the flow direction. In
the Cap-Ferret turbidite system, the longest axis of scours is aligned with sediment waves,
perpendicular to the overspilling flows occurring onto the levee. The sediment waves vertical
amplitude (about 30 m) must be a sufficient topographic constraint to impact the scours morphology
and forces them to develop in linear trends between sediment waves. Furthermore, scours
morphologies develop in trends parallel to the channel.

The Kramis system (BABONNEAU et al., 2012) and the Monterey fan (Fildani et al., 2006, Normark et
al., 2009) exhibit scours morphologies of similar size and shape (Tableau 11).0n the Monterey East
channel, over the outer bend of the Shepard meander, corresponding to the levee, the sediment
wave field is dissected by the aligned train of 4 giant scours. Developed in continuity with the
sediment waves, the scours vary in size from 3.5 to 4.5 km wide, 3 to 6 km length and are as much as
200 m deep (Fildani et Normark, 2004, Fildani et al., 2006). The scours were formed by the flow
stripping of turbidity currents over the meander, generating cyclic steps (Fildani et al., 2006). Cyclic-
steps result from supercritical flow over erodible bed. Cyclic steps are related to upstream migrating
trains caused by a series of hydraulic jumps as the flow alternates from Froud-sub-critical on the
upstream side of a step to Froud super-critical on the downstream side. The cyclic steps are thought
to play a major role in deep sea environment for both sediment waves and scours (Parker et lzumi,
2000, Fildani et al., 2006, Kostic et al., 2010, Kostic, 2011). On the Monterey fan, sediment waves are
interpreted as net-depositional cyclic steps, and scours as net-erosional cyclic-steps (Fildani et al.,
2006).

On the Kramis Ridge, elongated but narrow scours (about 10 km long, 0.5 km wide) develop in
continuity with sediment waves located on both sides (BABONNEAU et al., 2012). Contrarily to the
Monterey East channel, flow stripping processes result from perpendicular flows coming from the
Khadra Canyon, not from overspilling in the external part of a meander. Although, cyclic-step
processes related to high-energy currents are proposed to explain successive scours (BABONNEAU et
al., 2012).

In addition, chirp echo-sounder profiles over the Kramis ridge provide details of the superficial
morphology of scours and internal structures of sediment waves. The net-depositional sediment
waves of the lower ridge are compared to the erosional sediment waves of the scours area. Both are
asymmetrical structures with a steeper downdip flanks. Although, net-depositional sediment waves
are characterized by an extended aggradation of the updip flank, whereas erosional sediment waves
are characterized by a very steep downdip flank, intense incision of the area located between
sediment waves are consequently depositional features with erosional troughs (BABONNEAU et al.,
2012).
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Chirp subbottom profiler over the Cap-Ferret levee present similar structures to the profiles of the
Kramis ridge (Figure 135). Located upstream on the Cap-Ferret levee, the PP052 profile presents net-
depositional sediment waves with accumulating updip flank. The uppermost layer of the updip flanks
pinch out on the crests and have a slightly grained echoes, suggesting accumulation of sandy
deposits. Downstream, the PP046 profile presents sediment waves with steeper downdip flanks
which exhibit scouring features at their base and truncations of subbottom reflectors. These
sediment waves are interpreted as erosional sediment waves. The sediment waves just facing the
end of the Jovellanos Mount exhibits a steep downdip flank are assumed to be as well erosional
sediment waves.

Developed in continuity with the erosional sediment waves, the scours of the proximal levee are
indeed successive scours. Resulting from flow stripping, net-erosional cyclic steps processes cause
the successive scours whereas net-depositional cyclic steps cause the sediment waves. The sediment
waves over the scours area are consequently depositional features with erosional interdunes. Flow
stripping probably result from high-energy turbidity currents, overspilling being favored by the hook
and the unconfinement of flows at the end of the Aquitania dome. Although, a contribution to flow
stripping by turbidity currents coming from the south of the Jovellanos Mount is possible but
assumed to be negligible.

Upstream to downstream, sediment waves and scours evolve in morphology. Upstream on the
scours area, sediment waves have a 2.5 km wavelength, scours are elongated but narrow (as wide as
500m, as long as 8.9 km, as deep as 45 m). Downstream of the scours area, sediment waves have 5
km wavelength, scours are wider and shorter (as wide as 800 m, as long as 6 km, as deep as 15 m).
This morphologic evolution illustrates the decreasing intensity of the turbidity currents as they move
into the depression by topographic compensation.

2. The Levee-Lobe Transition zone of the Cap-Ferret or the primary stages of a
levee development

The migration through time of the Cap-Ferret system results in the modern location of the Lower
Cap-Ferret turbidite system. This migration occurred into two southward migration phases,
separated by a period during which the system got back to the north (Mezerais, 1991). The last
southward migration is submitted to autocyclic and structural controls (Mezerais, 1991). In the north
hemisphere, the Coriolis effect deviates flows through the right, i. e. through the north for an east-
west extended system as the Cap-Ferret. Consequently, because of the Coriolis effect, turbidity flows
preferentially deposit particles on the right bank of the channel, building the hypertrophied Cap-
Ferret levee. The preferential accumulation on the right side bank lead to the levee to migrate
southward (autocyclic processes). Although, this migration is limited by structural controls. The
Jovellanos Mount, a topographic high, stops the migration and causes a pure vertical accumulation
on the levee. At the opposite, at the west end of the Jovellanos Mount, the Cap-Ferret channel
presents a sinuosity curved through the south (Figure 2). This shape illustrates the migration with
structural constraints. (N.B. : similar convex (upstream) and concave (downstream) successive shapes
are present upper on the Cap-Ferret levee where the Torrelavega, Capbreton and Cap-Ferret
channels converge (Figure 1). Curve oriented through the south is due to the southward migration
whereas the curve oriented through the north is due to the flows coming from the Capbreton
canyon).
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Beyond 05° W, the southward migration of the Cap-Ferret levee is maxima: another topographic
high, the Le Danois Bank, stops the migration at its base. Consequently, the channel is confined
between two topographic constraints which maintain the flow efficient enough to deeply incise the
seafloor at the giant-scours position. Indeed, despite a low vertical elevation of the levee in this area
(less than 40 m, BB' and CC4 profiles Figure 133), the Cap-Ferret levee acts like a high on the channel
evolution. Because of the Coriolis effect, the levee migrates by autocyclic processes; but also because
of this same reason, if the channel would not being constraint on its right side, it would be attract
northward. In this way, the scours subarea have to be considered as a proper part of the Cap-Ferret
levee, the "proximal levee" and extends until the edges of the distributary channels where small
sediment waves are revealed by sonar imagery. The two bathymetric profiles along the proximal and
distal levees subareas (Figure 134) present the same slope and argues to interpret these
morphologies as a same sedimentary unit.

Until now, the scours area has been interpreted as resulting from hydraulic jump in a Channel-Lobe
Transition Zone (CLTZ) (Ercilla et al., 2008). The CLTZ is defined as "the region that, within any
turbidite system, separates well-defined channels or channel-fill deposits from well-defined lobes or
lobes facies" (Mutti and Normark, 1987, 1991). CLTZs occur at channel mouths, commonly associated
with a change in slope. CLTZs present both erosional and depositional features (Wynn, 2002). The
erosional features are lineations and scours. Scours have different shapes: spoon-shaped aligned
parallel with the main flow pathway, irregular-shaped amalgamated scours and chevron-shaped
scours (Wynn et al.2002, Morris et al., 1998, Palanquez et al., 1995, Macdonald et al., 2011). The
depositional features are sediment waves (sandy or coarse grained), perpendicular to the main flow
directions (Wynn et al., 2002 a et b). Despite the previously evocated apparent CLTZ features of the
Cap-Ferret system (change in slope, scours, possibility of expending flows), the scours subarea is
interpreted in this study as the proximal part of the Cap-Ferret levee.

Upstream to downstream on the proximal levee, the erosional features heighten : the upstream
scours are narrow but deep, then scours are wider but more superficial, and finally maximal
erosional features are the giant scours (70 m deep) and the deeply incised (40m ) distributary
channels. The numerous distributary channels pathways could be explained by antagonistic
processes. Distributary channels tend to migrate southward because of their associated small levees
and of autocyclic processes due to the Coriolis Effect. At the opposite, topographic compensation
and avulsion processes lead the distributary channels to carry on in the north. Indeed the lobe and
the proximal levee create a topographic low into which distributary channels and overspilling flows
of the proximal levee converge.

At an intermediate position between net-depositional (classical sediment waves) and net-erosional
(incised channels) area, two hypotheses are proposed to explain the present morphology of the inner
levee:

(1) The inner levee is a "proto-levee" and corresponds to the first stages of a levee
development where avulsion (presence HARPs) and flow stripping are common because of its low
vertical amplitude. The Cap-Ferret system would be then in a southward migration phase,

or
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(2) the inner levee is a major recent avulsion and results from an earlier levee which currently
is disintegrating. The Cap-Ferret system would be then in a way back into northern position.

In every instance, the inner part of the Cap-Ferret levee appears as an area in instability which is
consequently proposed to name Levee-Lobe Transition Zone (LLTZ) (Figure 10). The LLTZ would be
characterized by both depositional (sediment waves) and erosional (erosional sediment waves,
scours) features due to flow stripping and cyclic steps processes. Cyclic steps mechanisms are
strongly influenced by the topography (Fildani et al., 2006). The high elevation of the classical
sediment waves must play a role in the net-depositional nature of the cyclic-steps on the distal levee.
At the opposite, the low vertical elevation of the sediment waves in the proximal levee must allowed
flow stripping of high-energy turbidity currents, favored by the abrupt hook of the channel, causing
net-erosional cyclic steps
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Figure 128 : General map of the structure of the south of the Bay of Biscay. The three canyons garantee the sediment
supply and converge to initiate a unique turbidite system.
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Figure 130 : Echo-type map of the Lower Cap-Ferret turbidite system.
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Figure 131 : Imagery map of the Lower Cap-Ferret turbidite system.
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Figure 132 : Echo-character of the Lower Cap-Ferret system. Color bars referred to the echo-facies key of the figure 3,
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Tableau 10: Echo-character classification.
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Tableau 11 : Comparison of the geometry of sediment waves and scours of the Kramis Ridge, Monterey Fan and Cap-

Ferret System.

Kramis Ridge Monterey Fan Cap-Ferret system
Channel wide 3 km About 1 km 2,5-5 km
Crest above the <50m 200 m 150-60 m
channel sea floor
Sediment waves 50-60 m About 50 m 30m
amplitudes
Sediment wave 0,9t0 1,9 km About 3,5 km 4,1 km

wavelength

Sediment waves
morphology

Scours width
Scours length

Scours depth

Convex up crescent

About few hundreds
meters
About 5 km

About 10 m

Concentric around the
meander

3,5-4,5 km
3-6 km

200 m

Convex up crescent

500-2500m
800 8800 m

15-45m
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Chapitre 7 : Discussion

1. Quelles sources pour les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et
de Capbreton ?

Trois sources majeures de sédiments sont identifiées pour le sud du golfe de Gascogne
(Chapitre 3 partie 4.), et donc potentiellement pour les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de
Capbreton : (1) le bassin versant de I'Adour (2) les bassins versants cétiers basco-cantabriques (3) le
bassin versant de la Garonne. Parmi ces trois sources, seule I’Adour est historiquement décrite en
lien avec le canyon de Capbreton (Nesteroff, 1968 ; Klingebiel et Legigan, 1978 ; Cirac et al., 2001).
C’est pourtant le bassin versant Garonne-Dordogne qui draine la plus grande superficie : il ne peut
donc pas étre négligé. Par ailleurs, de facon générale, il est établi que les petits fleuves cotiers,
lorsqu’ils sont considérés ensemble, sont des contributeurs a un bilan de masse global équivalent a
celui des plus grands bassins versants (Milliman et Syvitski, 1992). Ceci implique la nécessité de
prendre en considération I'ensemble des petits bassins versants cantabriques. Les quantités de
matiéres en suspension (MES) apportées a 'océan reportées dans la littérature sont de 0,25 Mt.an™
pour I'’Adour (Maneux et al.,, 1999), 1,5 a 1,9 Mt.an™ pour I'ensemble de fleuves cantabriques
(Snoussi, 1995 ; Maneux et al., 1999 ; Jouanneau et al., 2008 ) et 2,2 Mt.an pour la Garonne
(Maneux et al., 1999). En comparant ces charges de particules en suspension apportées a |'océan de
chacune des trois sources précitées, il apparait que chacune d’entre elles doit étre étudiée avec
attention. Il est donc proposé ici de confronter les différents éléments disponibles sur ces bassins
versants dans la littérature afin de juger de leur impact potentiel sur les systémes turbiditiques du
Cap-Ferret et de Capbreton au cours du Quaternaire. Il conviendra en particulier de considérer ces
bassins versants au regard des variations climatiques et glacio-eustatiques.

1.1. Paléo-Dordogne, Paléo-Garonne, Paléo-Leyre : des sources du

systeme turbiditique du Cap-Ferret ?

La reconstitution du réseau fluviatile pliocéne telle que proposée par Legigan (1979) suggere
des apports a I'océan plus direct qu’actuellement (Figure 136A). Les fleuves prenant leur source dans
les Pyrénées ont une reconstruction incertaine mais qui suggere néanmoins des trajets courts. Le
bassin versant de I’Adour semble déja s’esquisser et le trajet de la Garonne reste peu contraint. A
cette période, les fleuves prenant leur source dans le Massif Central (Isle, Dordogne, Dropt, Lot,
Aveyron), bien individualisé, avaient également une course directe, relativement rectiligne et
orientée Est-Ouest. La Garonne n’existait pas sous sa forme actuelle. A sa place une multitude
d’embouchures se succédaient le long du littoral aquitain. Le long de la marge Aquitaine, des paléo-
vallées incisées pliocenes sont répertoriées a la hauteur du canyon de Cap-Ferret dans lequel elles
semblent se déverser (Bellec et al., 2009). Ces observations suggerent une continuité entre le réseau
fluviatile pliocene, les paléo-vallées incisées et le canyon du Cap-Ferret.

Dans sa configuration quaternaire (Figure 136D), le réseau fluviatile est divisé en deux
bassins versants distincts. Le bassin versant de I’Adour draine I’ensemble des riviéres en provenance
des Pyrénées orientales; le bassin versant Garonne-Dordogne draine I'ensemble des fleuves en
provenance de I'Ouest du Massif Central ainsi que d’une partie des Pyrénées orientales. Des données
précises permettent de reconstituer la paléogéographie du littoral aquitain au cours du dernier
maximum glaciaire (LGM) et d’en tirer des hypothéses fortes quant au lien entre le bassin versant
Garonne-Dordogne et le canyon du Cap-Ferret (Figure 136B et C) :
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- La position du trait de cOote au LGM se situait de 75m (Lambeck, 1997) a 120m
(Siddall et al., 2006) plus bas qu’a I'actuel, entrainant I'émersion du plateau Aquitain, ce qui
favorisait les connexions entre canyons et réseaux fluviatiles.

- L'orientation de la paléo-vallée de la Leyre et celle de la paléo-vallée de la Gironde (Lericolais
et al., 2001, Fenies et al., 2010), dirigées vers la téte du canyon du Cap-Ferret, indique que
ces fleuves sont d'anciennes sources potentielles pour le canyon.

- D’épaisses accumulations sédimentaires aux débouchés des paléo-fleuves du plateau
Aquitain, identifiées en sismique, sont interprétées comme des corps fluvio-deltaiques mis
en place entre 120 ka et I'actuel (Bellec, 2003). L’allongement de ces corps en direction du
canyon de Cap-Ferret traduirait un prolongement en mer du réseau fluviatile vers le canyon
de Cap-Ferret et donc un lien fort entre le canyon et le bassin-versant Garonne-Dordogne. En
admettant que les dépots fluvio-deltaiques étaient encore alimentés lors du dernier bas
niveau marin (LGM), leur localisation est un élément en faveur d’un trait de cbte plutét a -
75 m qu’a -120 m puisque leur position logique est a proximité du trait de cote.

- Pour la méme période de temps, des zones sans couverture sédimentaire, interprétées
comme du substratum rocheux, sont identifiées le long de la bordure de la plateforme Nord-
Aquitaine (Bellec, 2003). Elles coincident avec les paléo-iles au large de I'actuel estuaire de la
Gironde révélées par des modélisations numériques du trait de céte au LGM (Térnqvist et al.,
2006). Ce sont ces paléorelief qui auraient pu bloquer toute possibilité de transit direct de
I'estuaire de la Gironde vers le bassin profond, obligeant ainsi les flux sédimentaires a se
réorienter vers le canyon du Cap-Ferret, tel que suggéré par les positions des paléovallées
incisées.

Le réseau fluviatile aquitain s’est donc structuré entre le Pliocéne et I'actuel en deux grands
bassins versants, celui de I'Adour et celui de la Garonne-Dordogne. La cOte aquitaine présente
aujourd’hui une source d’abord au nord et une au sud. Malgré cette structuration actuelle, il est
possible que la Garonne ait alimenté le systéme turbiditique du Cap-Ferret en conditions de bas
niveau marin.
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1.2. La marge cantabrique, un indice supplémentaire pour la datation

de la déglaciation pyrénéenne ?

Les travaux menés par ailleurs sur la marge Nord-Gascogne ont permis de mettre en
évidence le lien fort entre les systemes turbiditiques de cette marge, le paléofleuve Manche et les
débacles glaciaires (Grousset et al., 2000 ; Zaragosi et al., 2001 ; Bourillet et al., 2003 ; Toucanne et
al., 2008, 2009, 2010). A partir de la dilatation des dépots mis en place lors de I'évenement de
Heinrich 1 au pied de la marge (les taux de sédimentation au cours de cette période atteignent
350 cm/1 000 ans), il a été montré la préservation au pied de la marge du matériel de fonte
transporté par le paléofleuve Manche lors de l'intense épisode de déglaciation de la calotte Fenno-
Scandinave (Ménot et al., 2006 ; Zaragosi et al., 2006 ; Toucanne et al., 2008). Cette débacle glaciaire
est synchrone de changements majeurs dans les parameétres orbitaux, de I'amorce d'une période de
hausse rapide du niveau marin relatif et d'une phase d'augmentation de l'insolation qui arrive alors a
son quasi-paroxysme.

Une attention particuliere a donc été portée aux dépots synchrones de I'évenement de
Heinrich 1 dans cette étude. Contrairement a la marge Nord-Gascogne, le sud du golfe de Gascogne
ne se situe pas en climat périglaciaire au cours du Dernier Maximum Glaciaire (LGM). La question
était donc de savoir si le sud du golfe de Gascogne enregistrait un signal climatique classique dans
ses dépots hémipélagiques. La corrélation des carottes prélevées sur la terrasse Meriazdeck et le
plateau Landais (Note 1, Figure 3) a permis de retrouver I'enregistrement de ce signal sur le plateau
Landais, permettant dans le méme temps de donner un cadre stratigraphique a ce travail. Le systéeme
turbiditique de Capbreton incise deux marges : il fallait donc s’assurer de I'enregistrement de ce
signal sur la marge Cantabrique. De part et d’autre du canyon de Capbreton, I'événement
d’Heinrich 1 est identifié dans les dépbts hémipélagiques des marges par une légére hausse de la
granularité et des hausses du signal de susceptibilité magnétique tout a fait caractéristiques, telles
que définies par Grousset et al. (2000). Sur chaque marge, les dépots de I'intervalle H1 présentent un
taux de sédimentation commun pour des dépots hémipélagiques (de I'ordre d’une dizaine de
millimeétre par 1 000 ans), sans accélération particuliére (Note 1, Figure 3 et Figure 137).

Si le sud du golfe de Gascogne n’est pas soumis a un climat périglaciaire au cours du LGM, il
se situe néanmoins au pied des bassins versants pyrénéens. Ceux-ci ont connu une extension
maximale de glace (MIE) non-synchrone du LGM. Se basant sur des datations radiocarbones, de
nombreux auteurs suggerent que le MIE pyrénéen précederait le LGM d'une dizaine de milliers
d'années (Garcia-Ruiz et al., 2003 ; Gonzalez-Sampériz et al., 2006 ; Allen et al., 2008 ; Garcia-Ruiz et
al., 2010 ; Garcia-Ruiz et al., 2013). Se basant sur des surfaces d'exposition au %8e, d'autres auteurs
alimentent la controverse en proposant un englacement maximum entre 21 et 25 ka (Pallas et al.,
2006 ; Delmas 2009 ; Pallas et al., 2010 ; Delmas et al.,, 2011). Enfin dans les monts Cantabriques, il
semble que le paroxysme de déglaciation soit situé entre 35 et 45 ka (Moreno et al., 2010 ; Delmas et
al., 2011 ; Moreno et al., 2012 ; Serrano et al., 2012 ; Hughes et al., 2013 ; Serrano et al., 2013). Les
dépots hémipélagiques de la marge Cantabrique antérieurs a H1 ont donc été regardés avec
attention puisqu’ils pourraient enregistrer les produits de cette fonte.

La corrélation des sédiments superficiels de la marge Nord-Gascogne, du plateau Landais et
de la marge Cantabrique a révélé que les sédiments identifiés comme ceux de I'événement de
Heinrich 2 sont plus épais sur la marge Cantabrique (Note 1, Figure 3). Sur la marge Nord-Gascogne,
comme sur le plateau Landais, I'épaisseur des dépo6ts de H2 est de I'ordre du meétre. Sur la marge
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Cantabrique, plus du double, soit 2,15 m de dépéts, sont enregistrés pour la méme période?® (Figure 3
de la note 1).

A partir du modele d’age établi, le taux de sédimentation calculé pour H2 sur la marge
Cantabrique est de 170 cm/1 000 ans (Figure 137) ce qui constitue I'accélération maximale du taux
de sédimentation sur cette marge. Les marges Nord-Gascogne et Aquitaine enregistrent bien une
augmentation des taux de sédimentation, mais en moindre importance : 75 cm/1000 ans et
60 cm/1 000 ans respectivement (Figure 137). Ceci signifie que le taux de sédimentation de la marge
Cantabrique est 2,3 a 2,9 fois plus élevé pour la méme période H2. Au regard des connaissances sur
la dilatation du signal de H1 sur la marge Nord-Gascogne, il apparait alors Iégitime de se questionner
sur l'origine de cette hausse sur la marge Cantabrique et de la confronter aux variations des
parametres orbitaux. Connaissant le contexte climatique global des Pyrénées a cette époque, il est
possible de s'interroger sur un possible lien entre ces dépobts et une phase de déglaciation de la
calotte pyrénéenne.

Sur la marge cantabrique, le taux de sédimentation atteint son paroxysme entre 23 et 25 ka,
durant I'événement H2 (Figure 137). Ces ages sont en cohérence avec les ages trouvés dans
littérature pour H2 (Hemming 2004 ; Ménot et al., 2006). Au regard des paramétres orbitaux, ce pic
dans l'enregistrement sédimentaire de la marge Cantabrique coincide avec les amorces d'une hausse
d'insolation et d'une hausse du niveau marin relatif (Figure 137) ainsi qu'un climat plutét chaud et
aride sur le continent aux latitudes pyrénéennes (Sanchez Gofii et Harrison, 2010). Ces éléments sont
donc cohérents avec une éventuelle période de déglaciation dans les Pyrénées : un début de
réchauffement entrainerait le début de la fonte de la calotte pyrénéenne. L'enregistrement
sédimentaire marin pourrait donc étre le reflet d'un changement majeur sur le continent. Dans ce
cas, l'enregistrement marin serait ici un argument en faveur d'un maximum de glace antérieur au
LGM dans les Pyrénées occidentaux dans la période 23-25 ka, en accord avec les datations proposées
dans les travaux de Pallas et al. (2006) ou Delmas et al. (2011).

En regardant les taux de sédimentation antérieurs a H2, il apparait que ces taux augmentent
dés 35 ka sur la marge Cantabrique, dans un schéma indépendant de celui suivi par les marges Nord-
Gascogne ou Aquitaine (Figure 137). Cette augmentation pourrait étre a rapprocher de la fonte du
matériel glaciaire des monts Cantabriques dés 35 ka. De méme, la décroissance des taux de
sédimentation post-H2 est plus rapide sur la marge Cantabrique, suggérant que pas ou prou de
matériel est délivré a la marge apres 18 ka. Ceci pourrait étre expliqué par la disparition sur le
continent des glaciers pyrénéens avant |'épisode de H1. Il y aurait une réduction drastique des
apports en matériel détritique a délivrer a la marge Cantabrique en provenance des Pyrénées a cette
époque. Ceci pourrait avoir un impact direct sur la dynamique sédimentaire du systeme turbiditique
de Capbreton en réduisant les apports par les bassins versants cantabriques dés 25 ka.

Pour confirmer ces théories, les données disponibles sur les sédiments superficiels de la
marge Cantabrique devront étre soumises a des analyses isotopiques, de microfaunes et d'éventuels
IRD pour statuer de fagon précise sur la nature exacte de ces dépdts et les relier indubitablement a la
fonte de la «calotte pyrénéenne ». Néanmoins, l'enregistrement sédimentaire traduit une

* Lors de l'ouverture de la carotte PP10-04, le sédiment ne présente pas d'évidence de pistonnage. La bonne
corrélation entre les carottes PP10-04 et PP10-03 (Figure 107) tend a valider la qualité du prélevement. Il
apparait alors acceptable de réfuter le pistonnage comme explication de cette différence d’épaisseur.
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asynchronicité entre les éveénements enregistrés sur les marges nord et sud du Golfe de Gascogne. En
conclusion, la marge Cantabrique présente des dépdbts en lien avec un contexte climatique global
mais traduisant une activité sédimentaire plus intense autours de 25 ka et non pas autours des 18 ka
classiquement connus en littérature pour le golfe de Gascogne. Cette activité sédimentaire pourrait
certainement étre dépendante des processus locaux de glaciations/déglaciations dans les Pyrénées.

Age (cal. ka BP)

ﬁg 20
B -2
6§85 40
552’ -60
Eg_" -80
>£% 100
zs
o .120
2}
g -30
T o
g
GC)B
QL -
mo 9§ 40
o O
£¢
[=}y=)
Z0O 5
8
480 -
W :
°E 460 -
55 440 -
o Z _
M o
2io 420 -
-
400|\||\|||||||\|||||||||||||||||||\
10 20 30 40 50 80
15 350, - Carotte MD95-2002
™~ : all (Zaragosi et al., 2006)
e 15 —  Camotte PP10-17
Eo L
E‘% 10 ———————  Carotte PP10-04
o E 5
© G
°S
=
s S L L O L B O
10 20 30 40 50 60

Age (cal. ka BP)

Figure 137 : Variations des taux de sédimentation au cours du temps sur les marges Nord-Gascogne (MD95-2002),
Aquitaine (PP10-17) et Cantabrique (PP10-04) en relation avec les signaux globaux d'insolation, de variations du niveau
marin et du signal climatique de 50. En particulier, les dépots de la marge Cantabriques (PP10-04) ont une forte
accélération de leur taux de sédimentation au cours de I’événement de Heinrich 2.

1.3. Les canyons cantabriques : quelle origine et quel impact sur le

systeme turbiditique de Capbreton ?

La bordure sud du canyon de Capbreton est incisée par 14 canyons courts (17 km de long en
moyenne). L'étude morphologique a mis deux éléments majeurs en avant. D’une part, 'ensemble de
ces canyons ne s’acheve pas au niveau du canyon de Capbreton mais en surplomb (235 m en
moyenne). Plus le canyon cantabrique est situé en aval du canyon de Capbreton (plus a I'Ouest), plus
la valeur de ce surplomb tend a diminuer (a I’exception de 3 canyons). L’étude de la morphologie des
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canyons cantabriques a montré que ces canyons présentent 3 types de profils : linéaires, concave, et
convexe. Selon Adams et Schlager (2009), les profils de pente de canyons sous-marins se classent en
trois types : ceux répondant a une équation linéaire, ceux répondant a une équation exponentielle
(ici a rapprocher des concaves) et ceux répondant a une équation gaussienne (ici a rapprocher des
convexes). Ces types de profils sont indépendants des types d’apports (silicoclastiques ou
carbonatés) et du type de marges (sand-rich ou mud-rich ; Adams et Schlager, 2009). Les profils
linéaires sont interprétés comme étant a I’équilibre, les profils exponentiels sont relatifs a la distance
a la rupture de plateforme et sont supposés les plus matures, les profils gaussiens sont supposés
relatif a des déstabilisations en rebord de plateforme (Adams et Schlager, 2009).

Les bassins versants, en fonction de leur superficie ou de leur décharge, pourraient influencer
la morphologie des canyons cantabriques. Ainsi, les canyons a profils linéaires sont ceux dont la
distance entre le trait de cote et le canyon est la plus grande. Ces canyons sont ceux situés le plus a
I'Est, soit ceux intersectant le plus en amont le canyon de Capbreton. Les canyons a profil convexe
sont ceux en lien avec le bassin versant cantabrique le plus étendu, soit le bassin versant de Nervion,
1 Mt.an™ d’apport particulaire a 'océan (Jouanneau et al., 2008). Enfin, les canyons a profil concave
sont les canyons avec la téte la plus proche du trait de c6te en haut (actuel) comme en bas niveau
marin (entre -75 et -120 m au LGM et a 25 ka). Parmi ces canyons a profils concave, une subdivision
supplémentaire peut étre faite. Certains d’entre eux ont des surplombs de pres de 300 m. Ce sont
ceux situés a I’Est du bassin de la Nervidn, au droit d’une partie du littoral n’appartenant pas a un
bassin versant®. D’autres ont les surplombs les plus bas (< 100 m). Ce sont ceux qui dépendent des
bassins versants dont les fleuves prennent leur source dans les Montagnes de la Pas. Ces montagnes
ont connus un englacement significatif. Ces canyons pourraient avoir connu une activité plus intense
en lien avec les produits de fontes des glaciers des montagnes de La Pas.

Néanmoins, I'existence d’un surplomb pour I'ensemble des canyons cantabriques suggere
que les canyons sont inactifs. La hauteur de chute correspondrait alors a I'incision réalisée par les
écoulements au sein du canyon de Capbreton depuis l'arrét de I'activité dans les canyons
cantabriques. Compte-tenu de la position de ces canyons par rapport au trait de cote et de la
discussion précédente relative aux processus de déglaciations dans les Pyrénées (Chapitre 2 partie
3.2.), cette incision pourrait avoir eu lieu au cours des derniers 25 a 35 ka. Cependant, le surplomb
minimal est de 100 m, le surplomb maximal de 400 m, il faut envisager que cet élément ne peut
expliquer a lui seul de telle hauteur de chute. Une hypothese moins drastique serait d’expliquer cette
hauteur de chute par une différence d’activité en les canyons cantabriques et le canyon de
Capbreton. Bien qu’actifs, mais en moindre mesure que le canyon de Capbreton, les canyons
cantabriques ne pourraient atteindre le niveau d’incision du canyon de Capbreton.

1.4. Le canyon de Torrelavega : quelle contribution ?

Situés sur le Banc Le Danois, les canyons de Lastres et Llanes ont leur téte tres proche de la
cOte (<5 km ; Figure 1 Note 2). Ces canyons semblent en connexion avec les bassins versants en haut
comme en bas niveau marin. lls convergent par la suite pour former le canyon de Torrelavega. Peu de
données sont disponibles sur ce canyon. Néanmoins, les relevés bathymétriques de la terminaison du
canyon de Torrelavega suggérent que ce canyon, et donc ses canyons distributaires et leurs bassins

* Pas de fleuve majeur référencé. Si réseau hydrographique il y a, il ne prend pas sa source dans les monts
Cantabriques.
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versants associés, sont des contributeurs non négligeables dans I'apport de matériel détritique dans
le domaine profond du sud du Golfe de Gascogne.

Large de 9km, le canyon de Torrelavega se développe parallelement au canyon de
Santander (Figure 138). Ce canyon présente une section en V dissymétrique avec un flanc ouest plus
doux, incliné vers l'est (Figure 138). Le thalweg du canyon de Torrelavega est confiné au pied de
I'éperon de Santander et n'est pas bordé de terrasse. L'exutoire du canyon de Torrelavega se situe
200 m plus bas que I'exutoire de Santander.

NW SE

Chenal de Levée
Torrelavega

Profondeur (m)

Branche Ouest  Branche Est
du chenal de
Capbreton-Santander

Figure 138 : Coupe morphobathymétrique de la terminaison du chenal de Torrelavega.

Sur une coupe bathymétrique perpendiculaire a la direction du systéeme turbiditique du Cap-
Ferret, il apparait que le chenal du Cap-Ferret est étroit au nord du mont Jovellanos (Figure 139). Du
fait de l'identification d’un axe chenalisé (chenal de Torrelavega) au sud du mont Jovellanos,
I’existence d’une réelle confluence avec les apports en provenance du canyon de Torrelavega est
hypothétique. Il y aurait surcreusement du fait d’'une section d’écoulement plus étroite et initiation
d’un axe chenalisé au sud du mont Jovellanos. La position du chenal de Torrelavega,
topographiquement plus bas que celui du chenal du Cap-Ferret et de Capbreton-Santander, suggere
I’existence d’écoulements au sud du Mont Jovellanos. Les écoulements en provenance de ce canyon
pourraient étre parfaitement indépendants: faudrait-il parler d’'un systéme turbiditique de
Torrelavega ? Les données disponibles ne permettent pas de statuer sur la question mais celle-ci
mérite d’étre soulevée. En effet, des courants turbitiques d’ampleur impacteraient fortement la

dynamique sédimentaire de la partie distale (chenal-levée et CLTZ) du systeme turbiditique du Cap-
Ferret.

10 20 l30 1-0 50 60 70 80
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|

Profondeur (m)

, .
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Levée Nord

Figure 139 : Coupe morphobathymétrique transverses au complexe chenal-levée du Cap-Ferret. La morphologie du fond
marin au sud du mont Jovallanos suggére fortement I'existence d'écoulements chenalisés.
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2. Le systeme turbiditique de Capbreton, un nouveau regard

2.1. Ladéconnexion de la téte du canyon avec I’Adour a-t-elle un
impact sur I'activité sédimentaire ?
Longtemps, le fleuve Adour a été considéré comme la seule source d’apport en matériel
détritique au systeéme turbiditique de Capbreton (Klingebiel et Legigan, 1978). Or I'embouchure du
eme

fleuve a fréquemment changé de position. Au début du XIV"™ siecle, suite a des évenements

eme

climatiques intenses, I'embouchure de I’Adour migre de Capbreton au Vieux Boucau. Au XVI=™ siécle,
I'Homme décide de déplacer le cours de I’Adour lors de « grands travaux » afin de donner un port a
Bayonne (Klingebiel et Legigan, 1978). De ces déplacements, nombre d’interrogations sont nées
quant a l'activité sédimentaire récente du canyon de Capbreton. Les travaux des années 2000 ont
montré qu’une activité turbiditique s’enregistrait sur les terrasses du canyon de Capbreton au cours
des derniers 2 500 ans (Gaudin et al., 2006). Concernant des évenements plus récents, Mulder et al.
(2001b) rapportent des dépots turbiditiques en lien avec la tempéte Martin (Décembre 1999). Il est
alors proposé une activité sédimentaire dominée par des écoulements gravitaires dans I'amont de
canyon. Des phénomenes climatiques majeurs, en particulier les tempétes majeures de récurrence
décennale, sont mis en avant comme processus déclencheur de ces écoulements gravitaires. Une
activité sédimentaire actuelle est donc attestée dans le canyon. Cependant, I'impact direct de la
déconnexion d’avec le fleuve d’Adour n’est pas traité, les données disponibles ne permettant pas de
retrouver précisément cet évenement dans les sédiments superficiels.

Dans cette étude, I'activité sédimentaire du canyon de Capbreton a été étudiée a 'aide de
huit carottes sédimentaires prélevées sur les terrasses bordant le thalweg (Chapitre 5 Partie 1.2.). En
fonction de la position du site de prélévement par rapport a la téte du canyon et de I'élévation de ce
site par rapport au thalweg, les prélevements sédimentaires couvrent différentes périodes de temps.
Les dépdts superficiels de terrasses proches du thalweg et distantes de 70 km de la téte du canyon
(Chapitre 5 Partie 1.2.2.) se révélent particulierement intéressant pour discuter d’un éventuel impact
de la déconnection avec le fleuve Adour.

Sur la terrasse la plus basse, les 17 m de dép6ts prélevés couvrent les 500 derniers ans. Sur la
terrasse moyenne, les 18 m de dépots prélevés couvrent les derniers 2 000 ans. Ceci représente
respectivement des taux de sédimentation moyen de 3 cm/an et 1cm/an. Cette résolution
permettrait théoriquement d’identifier un changement (de lithologie, de faciés, de taux de
sédimentation, de granulométrie...) lié a la déconnexion d’avec I’Adour. Les taux de sédimentation
pré-cités ont été calculés a partir de deux méthodes. Pour les dépots du dernier siecle, sur les deux
sites de prélevement, le taux de sédimentation est estimé a partir de mesures du plomb en exces
(*'°Pb,,). Pour les dépdts de la terrasse basse, un taux de sédimentation est également calculé pour
I'intervalle de temps 1139-1454 ap. J.-C.>. La haute cohérence entre les deux méthodes d’analyses
(1,2 cm/an pour le °Pb,,, 1,0 cm/an pour ™C) sur la terrasse moyenne suggére que le taux de
sédimentation peut étre considéré constant sur I'ensemble du prélévement. L’écart de 0,2 cm/an
entre dans la marge d’erreur des mesures. Sur la terrasse basse, le taux de sédimentation est en
conséquence également considéré constant, les dép6ts turbiditiques ayant une épaisseur et une
granularité constante sur I'ensemble du préléevement. Ces analyses ne présentent donc pas

> Datations **C 3 496 + 30 cal. yrs. BP et 811 + 30 cal. yrs. BP converties en age calendaire avec le programme de
calibration Calib.6.0.1.
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d’évidence d’un changement des taux de sédimentation au cceur du canyon de Capbreton du fait de
la déconnection d’avec le fleuve Adour.

Une autre variable a été analysée : la composition chimique des dépbts a travers les résultats
de fluorescence-X. Dans la terrasse basse, une vingtaine de centimétres au-dessus de la datation a
1454 ap. J.-C., le rapport Ti/Ca diminue (Figure7 Note 1).Le Ti étant quasi-constant, une diminution
du rapport Ti/Ca traduit une augmentation de la fraction carbonatée au cours des derniers siecles.
Compte-tenu de la fréquence des dépots turbiditiques sur ces terrasses (1 événement par an), les
variations de proportions en Ca peuvent difficilement étre dépendantes des flux pélagiques. Dans le
canyon du Cap-Ferret, de telles hausses en Ca ont été identifiées et interprétées comme des
augmentations des sédiments terrigenes (Cremer et al., 1999). Etonnamment, la déconnexion avec le
fleuve Adour pourrait donc se traduire par une augmentation de I'apport en matériel détritique. La
forme anguleuse des grains carbonatées et la covariance avec le signal de Zr (porté par les grains de
quartz ; Rohtwell et al., 2006) au sein de séquences turbiditiques (évolution en dents de scie avec
une hausse brutale a la base des turbidites suivie d’'une diminution progressive) sont des arguments
supportant cette hypothese. Les eaux du bassin versant de I’Adour drainent dans les Pyrénées des
roches carbonatées (Figure 9 Note 1) pouvant étre la source de ces particules détritiques
carbonatées. Avant la déconnexion, le matériel était délivré directement a la téte du canyon de
Capbreton. Actuellement, il y a quinze kilométres de distance entre I'embouchure et la téte du
canyon. Néanmoins, du fait de décharge solide relativement élevée (0,25 Mt.an™; Maneux et al.,
1999), le panache de I’'Adour n’est pas entiérement repris par la dérive littorale. Il I'a contourne
méme, générant ainsi une plume dirigée vers le Nord par les courants marins plus éloignés de la cote
(Petus et al., 2010). Une partie du matériel détritique est ainsi ramené en direction de la téte de
Capbreton, ce qui pourrait limiter 'impact de la déconnexion du canyon avec son fleuve source.

2.2. Le canyon de Capbreton, un piege pour les sédiments holocénes

Du fait de la derniére hausse du niveau marin au cours de I'Holocéne, le canyon de Cap-
Ferret a été déconnecté de tout apport en matériel détritique en provenance du continent (Cremer,
1983). Cette hausse du niveau marin a également ennoyé le plateau continental des marges Celtique
et Armoricaine, déconnectant leurs systémes turbiditiques de leurs sources. La position particuliere
de la téte du canyon de Capbreton, proche du trait de céte, a a I'inverse permis de maintenir le lien
source continentale — systéme turbiditique. Le canyon de Capbreton n’est pas le seul a posséder
cette caractéristique. En effet, au large du Portugal, les canyons de Nazaré et Setubal ont également
préservé une activité sédimentaire au cours de I’'Holocéne (Arzola et al., 2008 ; Masson et al., 2011).
Le canyon de Nazaré en particulier présente de fortes similitudes avec le canyon de Capbreton, ses
terrasses étant interprétées comme des levées confinées dont le taux de sédimentation moyen est
de 1,4 cm/an (Masson et al., 2011). Ce taux est tout a fait comparable a celui des terrasses du canyon
de Capbreton (1,0 a 1,2 cm/an), également interprétées comme des levées confinées. Comme dans
cette étude sur le canyon de Capbreton, les taux de sédimentation sur les terrasses du canyon de
Nazaré sont mesurés au cours des derniers 1 000 ans et généralisés a 'ensemble de I'Holocene. Les
forts taux de sédimentation sur les terrasses et la potentielle faible durée de vie de ces terrasses (voir
pour le canyon de Capbreton Note 1 Partie 5.5) rend complexe un prélévement continu de
I’ensemble des sédiments holocénes.

Dans le canyon de Capbreton, ce prélevement a été possible sur une terrasse élevée de plus
225 m au-dessus du thalweg (voir Chapitre 5 1.2.2.). Cette terrasse a été préservée des écoulements
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turbiditique du fait de sa hauteur, les écoulements ne dépassant théoriquement pas 180 m
d’amplitude verticale dans le canyon selon les modélisations numériques de Salles et al. (2008). Le
processus proposé pour gouverner la sédimentation sur cette terrasse est la décantation de nuages
néphéloides, eux-mémes alimenté par les panaches turbides (voir Figure 10 Note 1 pour le détail de
I’organisation verticale des processus sédimentaires dans le canyon de Capbreton). La granularité et
la composition chimiques constantes des sédiments sur cette terrasse, ainsi que la bonne continuité
du facies sédimentaire, la forte bioturbation et I'absence de structure sédimentaire particuliere,
attestent d’un dépdt continu. A partir de huit datations ™C, il est établi que le prélévement couvre
I'ensemble de I'Holocéne avec un taux de sédimentation moyen de 0,17 cm/an. Ainsi, bien qu’il
existe un facteur 10 entre les taux de sédimentation des terrasses de basses ou de haute élévation, le
canyon de Capbreton constitue bien un dépot centre pour les sédiments holocenes dans le golfe de
Gascogne.

Enfin, les dépots holocénes de la terrasse haute ont été corrélés a ceux des sédiments
holocenes de la cicatrice de glissement (Figure 140). La corrélation s’est effectuée a partir des études
micro-faunistiques réalisées sur des carottes de cette étude (Chapitre 5, Partie 1.2.2. PP10-07 et
Partie 2.2 PP10-14) et sur des données de la littérature (Mojtahid et al., 2013), toutes possédant un
modéle d’age établi & partir de datation *C. Les faunes montrent des variations de proportions
sensiblement identiques dans le coeur du canyon de Capbreton et sur son flanc Nord, la dilatation de
I’épaisseur des dépots permettant méme d’obtenir une meilleure résolution de ces variations.
Mojtahid et al. (2013) interprétent ces variations de représentation des especes sur le fond de la
cicatrice de glissement comme le reflet de forgages globaux (dépendant des parameétres orbitaux) et
régionaux (variation de la NAO), indiquant qu’ils sont en accord avec la littérature concernant la
variabilité climatique de I'Atlantique Nord et de la péninsule Ibérique. L’excellente préservation des
dépots sur la terrasse haute permet donc de mettre en évidence que la sédimentation au sein du
canyon de Capbreton réagit rapidement aux variations climatiques régionales au cours de I'Holocéne.

- 258 - Brocheray - 2015



Chapitre 7 : Discussion

Profondeur (cm)

100

200

0

% Inflata

PP10-14 Haut du Glissement
(Carotte Sargass, 250 premiers cm)

20

o

0
Km |

0

% Ruber
20

4 Carottes

[=1

% Truncatu
0 [

!

Bathymeétrie [m)

-1200

MBathymdina

. R | N
: L VT AU
b A "nﬁ‘ PRGS phs

1 800
1800

-600 -

-300 -

-1000 -

-1400 -

100

200

300

1600 -

% Inflata

10000

Station B KS10b
(Mojtahid et al., 2013)

% Ruber
o 60 0
= o
g
o
&
[=]
3

20000

% Truncatu
[

300

600

30000

1200

1500

PP10-07

5 9[_)0

0

PP10-07 Terrasse haute du canyon

% Inflata

30

(Carotte Sargass)

% Ruber
0 40
o =]
o o
® 3
=] =]
w w
=] =]
& £
o o
8 8
3 2
e e

% Truncatu
0

10

Temps (années)

Corrélation en dge des carottes PP10-07 et KS10b
(modeles d'age publies respectivement dans
Brocheray ef al., 2014 Mojtahid et al., 2013)

2000

% Inflata
0

8000 6000 4000

10 000

12 000

% Ruber
00

% Truncatu
00 10

e

000 Z

Donneées PP10-07
Données K510b

0oo ¥

000 0L 000 g 000 9

000 21

Figure 140 : Corrélation des préléevements holocéne en bordure et sur les terrasses du canyon de Capbreton. La variation rapide des proportions en micro-faunes montrent que le signal
climatique a une répercussion rapide au sein méme du coeur du canyon.
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2.3. Lecanyon de Santander : quel réle au sein du systeme turbiditique

de Capbreton ?

Peu d’informations existent dans la littérature concernant le canyon de Santander. Lors de la
reconnaissance du systeme turbiditique du Cap-Ferret dans les années 80, seule I'extrémité du
canyon de Santander a été imagée (Cremer, 1983 ; Nely et al., 1985). Le systéme est supposé alors en
parfaite continuité avec le canyon de Capbreton. Sa division en une branche Est et Ouest est
identifiée. La branche Est est alors interprétée comme en comblement et inactive. Les travaux
d’Ercilla et al. (2008) nuancent ce point de vue mais ne s’appuient que sur deux profils sismiques
issus d’'une campagne d’exploration de la marge Cantabrique. Enfin, les nouveaux travaux sur la
structure profonde du sud du Golfe de Gascogne (Roca et al., 2011) ont permis de montrer le fort
impact de I’héritage structural sur I'existence du canyon de Santander : celui-ci prend place, résulte
méme, d’une zone de transfert (décrochante ?) dans le front Nord-Pyrénéen.

Au cours de ce travail, une attention particuliere a été apportée au canyon de Santander.
L’étude morphologique du canyon de Santander proposée dans ce travail montre qu’il n’est pas en
continuité parfaite avec le canyon de Capbreton en termes de dynamique sédimentaire et de
morphologie. Aprés la transition brutale du canyon de Capbreton au canyon de Santander, la
morphologie du canyon de Santander s’adoucit, les flancs diminuent en hauteur, I'ouverture du
canyon s’accroit. Les terrasses changent de morphologie, passant de petites terrasses étagées
individualisées dans le canyon de Capbreton a de longues terrasses étirées continues de part et
d’autre du thalweg dans le canyon de Santander. La pente du thalweg s’adoucit de plus en plus.
Cette évolution morphologique suggere une transition d’un élément architectural de canyon vers un
élément chenal-levée. Enfin, le thalweg se divise en deux branches au Sud de la montagne Landes
(Figure 88).

Dans la branche Est, le chenal est incisé et large, bordé par des terrasses ayant une
morphologie de levée. Sur ces terrasses, |'activité sédimentaire différe entre périodes de haut et bas
niveau marin. Des écoulements turbiditiques sableux traversent la branche Est au cours de
I’évenement de Heinrich 1. Il en va de méme au cours du Younger Dryas, bien que les écoulements
soient moins grossiers et que seulement quelques turbidites majeures (6 a 7) se déposent au cours
de cette période (voir chapitre 5 partie 1.2.3). Au cours de I'Holocéne, les dépdts hémipélagiques
dominent.

Dans la branche Ouest, le chenal est peu incisé. Le sondeur de sédiments suggere des
sédiments grossiers (sableux ?). L'absence de drapage hémipélagique suggere que ces dépots sont
récents. Enfin, une différence d’altitude de 65 m existe entre les deux branches, la branche Est étant
la plus haute. Compte-tenu de cette topographie, le postulat de départ est que le remplissage de la
branche Est serait le plus ancien. Comme les écoulements suivent a priori les bas topographiques, la
branche Est a d( étre remplie en premier pour enregistrer des événements gravitaires datant du MIS
2 (Figure 138). Ceci est soutenu par la morphologie du chenal qui est parfaitement continu entre le
canyon de Santander (avant division) et la branche Ouest. Il faut donc trouver une explication au
changement de direction des écoulements depuis la branche Est vers la branche Ouest.

Le scenario le plus simple est de considérer que la branche Est a été alimentée
prioritairement jusqu’a atteindre une élévation trop grande. A terme, cette élévation empécherait la
continuité des écoulements dans la branche Est. A la faveur d’un processus d’avulsion, les
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écoulements seraient réorientés dans la branche Ouest. Ceci ressemble a une évolution classique
d’un complexe chenal-levée.

Il reste néanmoins a comprendre pourquoi les écoulements ont été canalisés a I'origine dans
la branche Est, plus élevée et désaxée par rapport a I'axe du canyon de Santander alors que la
branche Ouest se situe elle dans la continuité. La force Coriolis dévie les écoulements vers la droite
dans I'hémisphére Nord. Cependant elle ne peut a elle seule expliquer une structure aussi bien
canalisée et organisée que celle de la branche Est. L’analyse géomorphologique de ce secteur montre
des directions d’orientation préférentielles des structures qui pourraient suggérer un couloir de
failles (Figure 141). Une famille de faille a N35 peut étre identifiée simple analyse géomorphologique,
ainsi que sa famille conjuguée a N155. Ces directions sont en adéquation avec les directions des
accidents cassants cartographiés a terre (Figure 141). Ces failles partitionneraient le canyon de
Santander en plusieurs trongons, contrdlant ainsi la morphologie du chenal et I'orientation des
écoulements. La canalisation des écoulements gravitaires dans la branche Est plutét que dans la
branche Ouest pourrait trouver son origine dans I'existence d’un verrou structural qui isolait la
branche Ouest. Si un tel verrou structural existait, un processus de migration de levée tel que

proposé ci-avant pourrait étre un forcage complémentaire mais non prépondérant.

Figure 141 : Analyse géomorphologique a partir d’une bathymétrie ombrée des grands traits structuraux du canyon de
Santander. Le front de chevauchement Nord-Pyrénéen se situe dans le canyon de Capbreton et au pied du Banc Le
Danois (position selon Roca et al., 2011). Le canyon de Santander est interprété comme une zone de transfert
(décrochante ?) entre ces deux parties du front Nord-Pyrénéen. Deux familles de failles y apparaissent : les failles a N35
(en rouge) et leurs conjuguées a N155(en rouge pointillé). Elles sont cohérentes avec les directions structurales des
accidents cassants identifiés le long du trait de cote.

Parallelement a cette migration des écoulements, un changement dans la nature des dépots
intervient. En effet, la branche Est présente une morphologie de levée, absente de la branche Ouest
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qui a plutot une morphologie de lobe. Ce changement dans la dynamique sédimentaire peut refléter
des variations eustatiques. Une premiere hypothése est de considérer que I'apport en particules
grossieres dans les systémes turbiditiques est favorisé lors des bas niveaux eustatiques. Les dépots
grossiers de la branche Ouest ne seraient donc pas actuels mais viendraient plus probablement
d’apports détritiques au cours du MIS 2. L’absence d’hémipélagite pourrait s’expliquer par exemple
par des courants qui transiteraient dans le canyon de Santander, en by-pass, empéchant les
processus de décantation. Transporter du matériel grossier réclame des écoulements plus
énergétiques : un déficit en énergie dans le systeme pourrait entrainer un dépo6t rapide des
particules grossiéres. Des écoulements hybrides pourraient méme étre proposés. Ceci semble
toutefois peu probable, les systémes turbiditiques ayant plutét des écoulements plus énergétiques
lors des bas niveaux marins.

La seconde hypothése est d’admettre que les sédiments grossiers de la branche Ouest sont
actuels. lls traduiraient alors des dépots en masse en contexte de haut niveau marin relatif. Ceci
équivaut a dire que la branche Ouest, voir le canyon de Santander, jouerait le r6le d’un lobe pour le
systeme turbiditique de Capbreton-Santander en haut niveau marin. En bas niveau marin,
indépendamment de la réorientation des écoulements, ce méme canyon jouerait le role de complexe
chenal-levée pour le systéeme turbiditique de Capbreton. Ainsi, une hausse du niveau marin relatif a
I’échelle régionale se traduirait par une migration vers I'amont des zones de dépdts distaux. Ceci
serait par ailleurs cohérent avec la dynamique sédimentaire des terrasses du canyon de Capbreton
qui présentent actuellement des caractéristiques de levées en domaine confiné. Ce type de
fonctionnement est celui décrit sur la marge Nord-Gascogne pour les systémes turbiditiques Celtique
(Zaragosi et al., 2000) et Armoricain (Zaragosi et al., 2001).

2.4. Dynamique sédimentaire du systeme turbiditique de Capbreton :

quels controles ?
Les analyses sédimentologiques dans le canyon de Capbreton ont été réalisées dans trois
zones distinctes. La premiere permet d’'imager la dynamique sédimentaire en amont du canyon de
Capbreton, la deuxieme plus en aval, la troisieme apres la confluence avec le canyon de Santander.

Dans la partie amont du canyon de Capbreton, les prélevements permettent de proposer un
modele de fonctionnement local pour I'Holocene. La présence de dép6ts sableux au coeur du thalweg
atteste de son activité récente (voir chapitre 5, partie 1.). Les terrasses sont soumises a l'arrivée
d’écoulements turbiditiques silto-argileux ainsi qu’a des déstabilisations ponctuelles des flancs du
canyon. L’élévation des terrasses par rapport au thalweg dirigerait la sédimentation. En effet, a
élévation égale, les terrasses en rive droite et gauche présentent des facies sédimentaires identiques.
Le contrdle exercé sur la zone est auto-cyclique (voir Chapitre 5 partie 1.2.1 et Figure 76).

Dans la partie aval du canyon de Capbreton, les prélevements imposent également de se
limiter a I'étude du fonctionnement Holocene. De nouveau, des dép6ts sableux dans le coeur du
thalweg attestent de son activité récente. Cette activité peut méme étre qualifiée d’intense puisque
les terrasses préservent des dépots turbiditiques d’écoulement récurrents a une fréquence d’un par
an. L’élévation des terrasses au-dessus du thalweg y apparait clairement comme le processus
controlant la sédimentation. Les terrasses présentent des dépbts granodécroissants
(stratodécroissant pour certaines). Plus la terrasse s’éleve, moins elle est affecté par les écoulements
turbulents, plus la granularité des dépots diminue. Au plus pres du thalweg, les faciés sédimentaires
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sont plus grossiers. Plus la terrasse s’éléve, plus elle s’éloigne du coeur de I'écoulement turbulent et
donc moins elle recoit de matériel grossier. Le contrdle exercé sur la zone est également auto-
cyclique (voir Chapitre 5 partie 1.2.2. et Note 1 Figure 10).

Dans le canyon de Santander, les prélevements permettent de remonter jusqu’a I'événement
de Heinrich 1 (+ 18 ka). Celui-ci n’est cependant par prélevé en entier. De plus, la forte bioturbation
des sédiments empéche de proposer des fréquences pour les écoulements turbiditiques qui
affectent la zone. Bien que moins prononcée que dans le canyon de Capbreton, les dépots de la
terrasse du canyon de Santander ont une légere tendance a la granodécroissance, suggérant a
nouveau un contréle auto-cyclique des terrasses. Lors du Younger Dryas (+ 7500 ans) et de
I’évenement de Heinrich 1, les turbidites ont des bases sableuses. Lors du Bglling-Allergd (entre le
Younger Dryas et H1) et de I'Holocéne, les turbidites ont des bases plus fines, silto-argileuses. Ceci
montre donc une intensification des apports détritiques grossiers au cours des périodes froides
associées a des baisses du niveau marin relatif. Il semble donc que la terminaison de I'ensemble
Capbreton-Santander soit soumise a un contrdle glacio-eustatique primant sur le contréle auto-
cyclique.

Le taux de sédimentation holocéne sur les terrasses du canyon de Santander est de
32 ¢cm /1 000 ans. Ce taux est 100 fois inférieur a celui de la terrasse la plus basse étudiée a I'aval du
canyon de Capbreton, établi pour les 500 derniéres années (Figure 142). Il est 30 fois inférieur a celui
de la terrasse de moyenne élévation, établi pour les derniers 2 000 ans. Et enfin, il est 5 fois inférieur
a celui de la plus haute terrasse, établi pour I'ensemble de I'Holocéne. Ceci montre qu’au cours de
I’'Holocene, I'essentiel des dépbts sont piégés dans le coeur du canyon de Capbreton, ce qui fait de ce
dernier un dépo6t centre majeur. Le controle glacio-eustatique qui s’exerce sur le canyon de
Capbreton-Santander est également mis en évidence. En effet, les périodes de haut niveau marin
paraissent favoriser un stockage du matériel détritique dans le canyon de Capbreton alors que les
périodes de bas niveau marin favorisent le transport de ce matériel jusqu’a la zone de chenal-levée
du systeme turbiditique de Capbreton. En période de haut niveau, les terrasses du canyon de
Capbreton ont un role de levées confinées qui est tres probablement moins important lors des
phases de bas niveau marin.
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Figure 142 : Corrélation des carottes prélevées dans le systéeme turbiditique de Capbreton. Prélevées en trois points
distincts (amont, aval et terminaison), leur corrélation permet de visualiser a I’échelle du systeme les différences dans la
préservation des dépots holocénes sur les terrasses en fonction de I'éloignement par rapport a la téte du canyon de
Capbreton. La figure 10 de la Note 1 permet quant a elle de visualiser ces différences a I’échelle locale, en fonction de
I’élévation des terrasses.

Il semble donc que le systeme turbiditique de Capbreton soit soumis a différents controéles,
s’exercant de diverses maniéres :

- Un controle structural qui définit, d’'une part, la morphologie actuelle du canyon Capbreton-
Santander. Le canyon de Capbreton voit sa position contrainte par le front de
chevauchement Nord-Pyrénéen qui est certainement le forcage principal a l'origine de
I’encaissement important du canyon. Le canyon de Santander est lui contraint par |’existence
d’une zone de transfert dans ce front de chevauchement qui est a l'origine de
I'amortissement du relief. D’autre part, ce contréle pourrait également régir le passage des
écoulements de la branche Est a la Branche Ouest. Ces changements d’orientation des
écoulements influent sur I'existence d’une zone chenal-levée et/ou d’un lobe pour le
systeme turbiditique de Capbreton au sein du canyon de Santander.

- Un controle auto-cyclique qui rythme la dynamique des terrasses du canyon de Capbreton :
les faciés sédimentaires sont dépendants de I'élévation des terrasses.

- Un forgage glacio-eustatique : les terrasses du canyon de Santander montre que I'activité
sédimentaire fluctue en fonction des périodes de bas et haut niveau marin, et cela malgré

une connexion permanente de la téte du canyon de Capbreton au trait de cote.
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3. Le systeme turbiditique du Cap-Ferret : nouvelles avancées dans
la compréhension des systemes turbiditiques

3.1. Complexe chenal-levée du systeme turbiditique du Cap-Ferret: la

levée sud, la mal-aimée
Le systeme turbiditique du Cap-Ferret a historiquement été décrit comme un systéme avec
une levée droite, la levée Nord, hyper-développée (Cremer 1983), sans discussion sur l'architecture
sédimentaire de la rive Sud. L'analyse des données de sub-surface révéle plusieurs éléments sur le
complexe chenal-levée du Cap-Ferret :

- Au débouché du canyon du Cap-Ferret, les données géophysiques de subsurface ont permis
de mettre en évidence un chenal amont et un chenal aval. lls sont séparés |'un de I'autre par
un patch de sédiments lités révélés au sondeur de sédiments (échofacies lité 1.4 et facies
d’imagerie marbré M1). Ce patch est interprété comme le résultat de dépots turbiditiques
par débordement et fait donc partie intégrante de la levée Nord. Il correspondrait a une zone
plus favorable a la migration de la levée. De plus, il semble intersecter le chenal du Cap-
Ferret, créant un chenal « amont» et un chenal «aval » séparé. Une hypothése pour
expliquer que la levée Nord migrerait localement, et trés en amont du complexe chenal-
levée, serait de proposer une réduction des apports et un raccourcissement du transport des
particules détritiques qui entrainerait une migration vers 'amont des zones de dépots.

- Il existe de dépbts lités sur la rive Sud du chenal aval Cap-Ferret (Figure 143). La réflectivité
de ces dépots n'est ni homogéne ni bien structurée en "bandes" contrairement a celle de la
levée Nord (Figure 143). Elle semble plut6t faite de juxtapositions de plages de réflectivité de
gammes variables aux contours diffus. Ces plages dessinent de petites morphologies arquées
vers |'aval interprétées comme des sediment waves de petite envergure (Figure 143). La rive
Sud des chenaux de Cap-Ferret apparait alors comme une petite levée de faible amplitude
verticale, mal développée. Son amplitude verticale est clairement inférieure a celle de la
levée Nord. Cette différence de développement est certainement a imputer a la force
Coriolis qui dévie les écoulements, donc les dépdts, vers la levée Nord.
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Figure 143 : Zoom centrée sur la levée Gauche du chenal du Cap-Ferret. A : Carte bathymétrique ombrée. B : Carte des
écho-faciés. C carte de segmentation d’imagerie. D : Carte de synthése de I'architecture de la zone de confluence. Pour
les légendes,se référer aux figures non zoomées, soit a Figure 123 pour les écho-faciés et la Figure 125 pour la
segmentation d’imagerie.

3.2. Lazone de transition chenal-lobe du Cap-Ferret: les scours et leur

incidence dans les modeles de systéemes turbiditiques

La zone de transition chenal-lobe (CLTZ) du systéme turbiditiques du Cap-Ferret a révélé des
structures appelées scours qui n’avaient jamais été imagées a si fine échelle (Voir Note 2 pour les
détails morphologiques de ces structures). Les scours sont des structures communes des CLTZ
(Palanquez et al., 1995 ; Morris et al., 1998 ;Wynn et al., 2002 ; Bonnel et al., 2005 ; MacDonald et
al., 2011). En effet, la CLTZ est caractérisée par un changement de pente et un déconfinement des
écoulements turbulents. En conséquence, les écoulements connaissent un changement d’état appelé
ressaut hydraulique (Kolmar 1971). Ce ressaut hydraulique induit une augmentation de la turbulence
du courant. Cette derniere redonne de I'énergie au courant et lui redonne une capacité érosive a
I'origine des traces d’affouillement (scours).

Dans le cas du systéme turbiditique du Cap-Ferret, le passage de I'élément chenal-levée a la
CLTZ s’"amorce a I’Ouest du mont Jovellanos (Figure 2 Note 2 ; Figure 144). Le mont Jovellanos, un
haut fond structural hérité, permet la canalisation des écoulements en provenance du Cap-Ferret
entre la haute levée Nord et lui. La terminaison Ouest du mont Jovellanos entraine donc un
déconfinement des écoulements. Elle s’associe de plus a une légére diminution de pente. Selon les
criteres fixés par Komar (1971), la zone a donc le potentiel de générer un ressaut hydraulique a
I’origine de scours. Ceci expliquerait donc la présence des scours du Cap-Ferret.
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Un autre processus a été évoqué pour la genese des scours : les cyclic steps (Fildani et al.,
2006). Les cyclic steps ont été décrits comme des séries de marches migrant doucement vers I'amont
ou chaque marche comprend d’une zone d’écoulement supercritique chutant brutalement et
terminée par un ressaut hydraulique (Parker, 1996). Les cyclic steps n'ont été que récemment
reconnus en domaine sous-marins puisque ce sont les modélisations numériques de Kostic et
Parker (2006) qui ont permis lI'interprétation en tant que cyclic steps de la succession de sediment
waves et scours du systeme de Monterey (Fildani et al., 2006). Kostic (2011) définit les cyclic steps
sous-marins comme « une classe de sediment waves formées par un transport en suspension,
d’origine turbiditique, de grande échelle et migrant vers le haut de pente » et précise que les
écoulements de type cyclic steps peuvent étre net-érosif (générant les scours) ou net-dépositionnel
(générant les sediment waves).

Ces processus de cyclic step permettent porter un autre regard sur les scours du systéme
turbiditique du Cap-Ferret. Cette explication est notamment intéressante du fait de la position
particuliere des scours du Cap-Ferret. lls ne se situent pas dans I'axe du chenal mais sur la levée
Nord, au pied de sediment waves. Les scours sont alignés. Cet alignement pourrait traduire une
succession de changements de régime (subcritique a supercritique) qui ferait passer I’écoulement en
des phases successives érosives et dépositionnelles, provoquant la formation des scours et des
sediment waves. Cette explication est retenue pour expliquer le train de scours développé a la
rupture d’un méandre dans le systéme turbiditique de Monterey (Fildani et al., 2006 ; Figure 17).

Enfin, une derniere configuration permettant I'apparition de scours peut étre évoquée. Au
large de I'Algérie, dans le systeme de Kramis, des scours sont également développés en train sur la
levée et se situent au pied de sediment waves (Babonneau et al., 2012 ; Figure 18). Les processus de
cyclic steps sont également supposés étre a l'origine des scours. Cependant, les cyclic steps ne
seraient pas générés par un changement de pente ou un déconfinement des écoulements mais par
une arrivée d’écoulements transverses en provenance du canyon de Khadra (Babonneau et al.,
2012). Dans le cas du systeme turbiditique du Cap-Ferret, des écoulements latéraux en provenance
de la marge Cantabrique au sud du Mont Jovellanos sont trés probables. Ces écoulements sont
supposés étre essentiellement en provenance du canyon de Torrelavega (cf partie 1.4 de ce
chapitre). Une partition des écoulements en provenance du Cap-Ferret est également envisageable.
L'ensemble des écoulements de Cap-Ferret ne transiterait donc pas nécessairement par le Nord du
mont Jovellanos. Des écoulements au sud du Mont Jovellanos pourraient intersecter ceux en
provenance du Nord de mont Jovellanos (donc du canyon du Cap-Ferret), surtout en considérant
I'angle abrupt que marque le chenal du Cap-Ferret apres le Mont Jovellanos. Cette confrontation
entre deux directions d’écoulement pourrait, a I'image de ce qui se passe dans le systeme
turbiditique de Kramis, générer des cyclic steps et donc les scours du Cap-Ferret.

Les scours sont des structures sédimentaires récemment mises en évidences, du moins a cette
échelle, dans les systéemes turbiditiques. L'observation de scours dont les dimensions font plus de
2 km dans un systeme turbiditique moderne est trés importante pour la comparaison avec les
systemes fossiles. En effet, compte-tenu de leurs dimensions kilométriques, des scours dans les
analogues anciens a I'affleurement pourraient tout a fait étre confondus et interprétés comme des
chenaux. Ce probleme d’échelle explique certainement qu’ils n’aient guére étaient pris en compte
jusqu’a lors dans les modélisations de systemes turbiditiques. Concernant le systéeme turbiditique du
Cap-Ferret, les données de sondeur de sédiment montrent que le fond des scours contient du
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matériel plus grossier (sableux ?) que les crétes des sediment waves. Ces informations sont
importantes puisqu’elles pourraient avoir des implications sur les modeles industriels réservoirs qui
visent les chenaux turbiditiques pour leur potentiel pétrolier. Un corps sableux kilométrique génere
une discontinuité au sein des facies fins argileux des levées. Selon le contexte, cette discontinuité
peut étre une bonne chose, par exemple en favorisant le contact entre différents corps sableux de
type chenaux voir méme pour les plus grands en constituant un corps réservoir a eux seuls, ou bien
une mauvaise chose, en diminuant par exemple la qualité de la couverture ou en créant des points
de fuite épars. Il s’agit donc de structures primordiales dont une étude renforcée est a souhaiter, tant
a I'affleurement que dans le domaine marin.

3.3. Ladépression dela CLTZ : la zone active du systéeme turbiditique

du Cap-Ferret

L'existence d’une zone en dépression dans la CLTZ du Cap-Ferret a été établie a partir de
données morphobathymétriques (Figures 2 et 5 Note 2). Cette dépression est coincée entre
I'accumulation de sédiments sur la levée Nord et la morphologie lobée (réflectivité faible, échofacies
sourd) située au pied de la pente du Banc Le Danois (terminaison sud-ouest de la zone d’étude).
Cette zone est un bas topographique compris entre deux zones de forte accumulation. Une
dépression est généralement une place favorable a la concentration des écoulements. Cette
dépression est donc interprétée comme la partie en activité du domaine distal du systeme
turbiditique du Cap-Ferret.

Au sein de cette dépression, deux éléments retiennent I'attention : I'existence de HARs (High
Amplitude Reflectors) au coeur des chenaux distributaires, indiquant que ces chenaux ne sont pas en
incision, et I'existence de facies transparents distalement a ces HARs, suggérant des dép6ts en masse
ou bien des dépdts turbiditiques. En I'absence de préléevement, deux hypothéses sont
proposées (Figure 10 Note 2) :

- Les faciés transparents correspondent au nouveau lobe du systeme de Cap-Ferret et
marquent la terminaison du systéeme ;

- Les faciés transparents correspondent a des dépots en masse liés a des écoulements
hybrides. Le scours « géant » marquant l'initiation des chenaux distributaires est le résultat
d’un changement d’état des écoulements, le changement de pente permettant de redonner
de I'énergie aux écoulements. Ce changement d’état pourrait correspondre a un changement
de régime suffisamment important pour générer des écoulements hybrides.
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Figure 144 : Zoom sur la CLTZ du Cap-Ferret. En haut : Carte bathymétrique ombrée, les crétes des sediment waves sont
soulignés ainsi que les bordures des scours. Bas : Cartographie 3D de la profondeur des scours (Exagération verticale
*2,5).
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3.4. Dynamique sédimentaire du systeme turbiditique du Cap-Ferret:

quels controles ?
La position du canyon de Cap-Ferret est dépendante de I’héritage structural et est intimement
liée au bassin de Parentis (Cremer, 1983 ; Ferrer et al., 2008 ; Roca et al., 2011), un graben résultant
du contexte extensif du golfe de Gascogne au Crétacé supérieur (Biteau, 2006).

Dés les années 80, le canyon de Cap-Ferret, ou plus précisément sa dynamique sédimentaire, a
été étudié au regard des variations eustatiques et des épisodes de glaciations (Cremer, 1983, Cremer
et al., 1985 ; Nely et al., 1985). L'étude de Cremer (1983) met en évidence pour le systeme du Cap-
Ferret une forte activité sédimentaire en contexte de bas niveau marin puis une réduction de
I'activité sédimentaire du systeme turbiditique du Cap-Ferret au cours de la derniére hausse du
niveau marin. Si la stratigraphie utilisée, basée sur les glaciations alpines, n’était pas adéquate, les
principes de fonctionnement du canyon étaient posés : sa dynamique sédimentaire est gouvernée
par les variations glacio-eustatique. Les travaux publiés depuis vont dans ce sens: la quiescence
actuelle du canyon, en contexte de haut niveau marin, est attestée (Etcheber et al, 1999;
Schmidt et al., 2009), résultat logique d’une téte de canyon éloignée de pres de 60 km du trait de
cote. Il a également été vu au cours de ce travail que les dép6ts au cours du MIS 1 sont réduits sur la
levée Nord de Cap-Ferret. Aprés une activité turbiditique tres forte au cours de I'évenement
d’Heinrich 1, le MIS 1 se compose d’hémipélagites drapantes de faible épaisseur.

Les travaux menés distalement sur la CLTZ (Mezerais, 1991 ; Faugeres et al., 1998) ne
permettent pas de donner un cadre stratigraphique aux différents corps sédimentaires alors
observés. Les données sismiques permettent néanmoins d’établir que la position du complexe
chenal-levée n’est pas fixe dans le temps puisque plusieurs phases de migration de la levée sont
identifiées (Mezerais, 1991). Ces migrations ont toujours lieu du Nord vers le Sud (Mezerais, 1991).
Les migrations de la levée Nord sont dépendantes de la force Coriolis, qui dans I’"hémisphére sud
favorise les dépots de débordement en rive droite, de processus d’avulsion et de processus auto-
cycliques, le développement de la levée entrainant sa migration progressive. Le contréle structural
s’exerce également dans cette zone puisque la topographie héritée régit les directions d’écoulement.
Le mont Jovellanos crée « un conduit étroit » pour les écoulements du Cap-Ferret entre lui et la créte
de la levée Nord, favorisant d’autant I’édification verticale d’'une haute créte pour cette levée. Le
Banc Le Danois, un horst issu de la phase extensive repris en compression au cours du Cénozoique
(Van Rooij et,al., 2009), est quant a lui un obstacle, une limite infranchissable, a la migration
naturelle de la levée Nord.

Afin qu’il y est plusieurs phases successives de migration Nord-Sud, il faut que le chenal du
Cap-Ferret retrouve a moment donné sa position initiale. Ce trajet pour revenir a sa position plus au
Nord n’est pas imagé en sismique. Plusieurs hypothéses pourraient expliquer cela. La levée Nord
pourrait croitre verticalement selon des processus auto-cyclique jusqu’a atteindre un stade limite au-
dela duquel le systeme « romprait » et retournerait a son point d’origine. Une autre hypothése
mettrait en avant un contréle glacio-eustatique du complexe chenal-levée. Lors des phases de bas
niveaux, les apports en matériel détritique sont forts, la levée croit et migre progressivement a la
faveur d’écoulements turbiditiques. Lors des phases de haut niveaux, les apports diminuent et
I’énergie des écoulements dans le complexe chenal-levée également, générant une réorganisation
des dépots.
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Ainsi, le systeme turbiditique du Cap-Ferret est soumis a un forgage glacio-eustatique et a un
controle structural. Le forcage auto-cyclique s’exerce principalement dans le complexe chenal-levée
du systéme.

4. Le sud du Golfe de Gascogne, deux systemes turbiditiques, une
dynamique sédimentaire

4.1. La zone de confluence entre les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et

de Capbreton

Au pied du plateau Landais, juste au Nord de la montagne Landes, les écoulements orientés
Est-Ouest du systeme turbiditique du Cap-Ferret et les écoulements orientés Nord-Sud du systeme
turbiditique de Capbreton se rejoignent, délimitant une zone de confluence. La zone de confluence
apparait comme un domaine a la morphologie complexe (Figure 145). Il s'agit d'une zone clef dans
les systéemes turbiditiques de Cap-Ferret Capbreton puisqu'elle fait le point de jonction entre
différentes sources sédimentaires. Sa surface est relativement réduite en comparaison de |'étendue
des systemes. Elle représente néanmoins une excellente synthese des différents forcages auxquels
sont soumis les systémes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton, qui sont :

- les contraintes structurales ou de topographie héritée: concernant la terminaison du
systeme turbiditique de Capbreton, un contréle structurale de I'organisation des dépots dans le
canyon de Santander est proposé; concernant le systeme turbiditique du Cap-Ferret, le mont
Jovellanos bloque la migration de la levée impactant sa morphologie.

- les contraintes auto-cycliques : la levée Nord du Cap-Ferret tend a migrer vers le sud et est
surdéveloppée en comparaison de sa levée sud.

- les forgages glacio-eustatiques : la morphologie actuelle de la zone de confluence découle
des alternances dans la provenance des apports dominants. Le canyon de Cap-Ferret, tres actif lors
de la derniere phase de bas niveau marin, a permis la création de la levée Nord qui domine
actuellement la zone et de la levée sud. Or, depuis la transgression flandrienne, ce canyon est
devenu quiescent. En paralléle, le canyon de Capbreton est resté actif. L'architecture sédimentaire
des chenaux de Santander et de leurs terrasses prennent désormais le pas sur la levée Sud du Cap-
Ferret (Figure 148).

La morphologie de la créte de la levée Nord, sinueuse et non pas rectiligne, est un élément
particulierement intéressant de la zone de confluence. Le bord de la levée Nord présente trois
incurvations, numérotée de 1 a 3 d’amont en aval (Figure 120). La premiére incurvation semble bien
correspondre a un phénomene auto-cyclique de migration de levée, la partie aval de la levée migrant
vers le sud-est a la faveur de la force Coriolis au fur et a mesure de sa construction. La deuxieme
incurvation semble plut6ét due a I'affrontement de forces opposées. Du fait de Coriolis, la levée Nord
migre vers le sud mais est freinée dans sa progression par les apports en provenance du systéme
turbiditique de Capbreton. Enfin, la troisieme incurvation semble résulter de la présence du Mont
Jovellanos qui stoppe la migration de la levée. C'est d'ailleurs au niveau de cette incurvation qu'est
identifiée une levée secondaire de faible épaisseur. La morphologie de la ligne de créte de la levée du
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Cap-Ferret apparait donc étre le fruit des interactions entre différentes contraintes, d'origine
sédimentaire et structurale, exercées sur la levée.
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Figure 145 : Schéma interprétatif de la zone de confluence.

4.2. Modele de fonctionnement sédimentaire du Sud du golfe de Gascogne

au cours des MIS 1 et 2

La corrélation des différentes carottes disponibles (Figure 146) et le calcul des taux de
sédimentation moyen dans chacune des zones étudiées (Erreur! Source du renvoi introuvable.)
mettent en évidence les éléments suivants :

- I'Holocéne apparait préservé dans I'ensemble de la zone d’étude mais il existe un hiatus pour le
Younger Dryas sur la marge Cantabrique et la levée du Cap-Ferret. Au niveau de la terrasse
intermédiaire du glissement Landais, le calage de la base du Younger Dryas est imprécis. Afin de
palier a ce probléme, ce sont les taux du MIS 1 qui sont calculés.

- Au cours du MIS 1, les taux de sédimentation sur les marges Aquitaine et Cantabrique sont
comparables (respectivement 5,9 et 6,6 cm / 1 000 ans). La levée du Cap-Ferret présente des valeurs
légérement plus élevées mais du méme ordre de grandeur (10,3 cm/1000 ans). Les zones du
glissement Landais en pied de talus et du canyon de Santander connaissent a la méme période des
taux plus élevés (entre 44,5 et 63,9 cm/ 1 000 ans).

- Quand il est préservé, le Younger Dryas a des taux de sédimentation faible. Au niveau du
glissement Landais, le Younger Dryas présente des taux de sédimentation 1,5 a 2,5 fois inférieurs a
ceux de I'Holocene, 4 a 6 fois inférieurs a ceux du Bglling Allergd. Dans le canyon de Santander, le
Younger Dryas présente des taux de sédimentation comparables a ceux de I'Holocéne mais 4 fois
inférieurs a ceux du Bglling Allergd.

- L'évéenement de Heinrich 1 est de fagon générale une période d'accélération de la sédimentation
dans la région du canyon de Capbreton. Les taux sont comparables sur les marges Aquitaine et
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Cantabrique. L'évolution croissante des taux de sédimentation depuis les zones de faible bathymétrie
(PP10-14) vers les zones profondes de la cicatrice du glissement Landais (PP10-12) correspond a un
piégeage préférentiel des apports dans le creux de la cicatrice de glissement. Le taux de
sédimentation dans la zone est jusqu'a 6 fois plus important que sur les marges Aquitaine et
Cantabrique. C’'est sur le levée du Cap-Ferret que les taux de sédimentation sont les plus fort
(320 cm/1 000 ans), bien que I'on soit encore loin des 1 000 cm/1 000 ans enregistrés sur la levée de
Guilcher sur la marge Nord-Gascogne (carotte MD03-2690 ; Zaragosi et al., 2006).

La dynamique sédimentaire dans la région de Capbreton depuis le LGM jusqu'a I'Holocene
présente donc les caractéristiques suivantes :

- les pentes continentales Aquitaine et Cantabrique, dominées par une sédimentation
hémipélagique, présentent des taux de sédimentation qui varient peu au cours du MIS 1.
L'événement de Heinrich1l correspond bien a une dynamique sédimentaire plus forte qui n'a
toutefois rien a voir avec la dynamique intense de déglaciation qui s'enregistre au pied de la marge
Nord-Gascogne. Le sud du golfe de Gascogne ne subit donc pas directement l'influence du
paléofleuve Manche et n’a pas un fonctionnement de type périglaciaire.

- le pied de talus et le glissement Landais connaissent une activité sédimentaire globalement plus
importante que la pente continentale. Le faciés présentant des séquences turbiditiques (Facies 3 des
carottes PP10-12 et PP10-13) est identifié comme relatif a I'évenement de Heinrich 1 et est associé a
une hausse du taux de sédimentation. A l'inverse, le Younger Dryas semble indiquer une forte
diminution des apports.

- le canyon de Santander, et en particulier la branche Est, apparait avoir une dynamique
sédimentaire importante au moins jusqu'au Bglling Allergsd, moment a partir duquel les taux de
sédimentation décroissent drastiquement. Cette chute du taux de sédimentation pourrait aller de
pair avec une accélération de la hausse du niveau marin qui entrainerait une réduction des apports
en particules détritiques.

- la levée du Cap-Ferret traduit la quiescence du canyon de Cap-Ferret depuis le début de la derniere
remontée du niveau marin du fait de la déconnexion du systéeme avec le continent. Le taux de
sédimentation au cours du MIS1 est proche de celui des marges, laissant supposer que la
sédimentation sur la levée y est alors dominée par des dépots hémipélagiques. A l'inverse, le taux de
sédimentation durant I'événement de Heinrich 1 est fort (> 300cm/1000 ans). Le faciés
sédimentaire identifié pour cette période est un facies de dépots turbiditiques résultant des apports
depuis le canyon de Cap-Ferret en lien avec le contexte climatique régional, a savoir des conditions
froides (périglaciaires ?) en contexte de bas niveau marin. Ce taux suppose des apports en matériel
détritique en provenance d’un bassin versant avec un fleuve majeur, tel que pourrait I'étre celui de la
Garonne.

Il ressort de I'ensemble de ces éléments que le fonctionnement des systémes turbiditiques
du Cap-Ferret et de Capbreton ont des dynamiques sédimentaires distinctes au cours derniers 50 000
ans, et ceci bien que les deux systemes soient mitoyens et partagent une méme zone de dépots
distaux (Figure 148). Lors des phases de bas niveau marin, le systéme turbiditique du Cap-Ferret
connait un fort apport en matériel détritique. Les corps sédimentaires du systeme se développent
rapidement, donnant lieu entre autre a la levée Nord hypertrophiée. En parallele, le systéeme de
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Capbreton est également actif. Le matériel détritique qu’il transporte provient tres probablement
conjointement du bassin versant de I’Adour et des bassins versants cantabriques. Cette activité est
peut-étre moins forte que celle du systeme du Cap-Ferret mais est néanmoins suffisante pour
perturber la morphologie de ce dernier. Dans la zone de confluence, la levée de Santander
interférent avec la levée Sud du Cap-Ferret et les directions d’écoulement en provenance de
Santander sont certainement a I'origine de la morphologie sinueuse de la levée Nord du Cap-Ferret.
En haut niveau, soit au cours de I'Holocéne, le systéme du Cap-Ferret est inactif alors que celui de
Capbreton continue a connaitre des processus gravitaire a haute fréquence. LE haut niveau marin a
déconnecté le systeme du Cap-Ferret de sa source et trés certainement également celui de
Capbreton de ses sources cantabriques. Le systéme turbiditique de Capbreton se raccourci, la
terminaison de Santander devient zone de dépot distal et les terrasses du canyon deviennent des
levées confinées. Les deux systémes étudiés sont donc bien tous les deux soumis a un forcage glacio-
eustatique bien que celui-ci ne s’exprime pas de maniere équivalente dans ces deux systémes
mitoyens. Lors de cette phase de haut niveau marin, I'essentielle de I'activité sédimentaire du sud du
Golfe de Gascogne se piege dans le canyon de Capbreton au sein duquel elle se dépose par processus
gravitaires. Les dépdts résultant de ces derniers sont quant a eux soumis a un contrdle auto-cyclique
qui dirige leur répartition.
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Tableau 12 : Variations des taux de sédimentations moyens dans la région de Capbreton depuis I'Holocéne jusqu'au LGM.
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Figure 146 : Corrélation des carottes de I'étude.
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Figure 147 : Distribution des taux de sédimentation moyens.
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Figure 148: Figure de synthése montrant I'évolution de la dynamique sédimentaire du sud du golfe de Gascogne selon les forcgages autocyclique et glacio-eustatiques au cours des derniers
50 000 ans.
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Conclusions et perspectives

1. Rappel des différents objectifs

Cette étude avait pour objectif principal de documenter la nature et le fonctionnement des
systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton en confrontant leur dynamique sédimentaire
selon une approche source-to-sink. En effet, jusqu’a aujourd’hui, les études portaient uniquement
sur des parties de I'un ou I'autre des systémes : le canyon de Cap-Ferret, la zone de dép6ts distaux ou
les premiers kilomeétres du canyon de Capbreton. Ce travail a été I'occasion de proposer pour la
premiere fois un modeéle sédimentaire globale pour le sud du golfe de Gascogne. Ce travail s’est basé
sur des données acoustiques (sondeur multifaisceaux, sondeur de sédiments Chirp) et des
prélevements sédimentaires par carottage, collectées dans le cadre de la mission Sargass menée par
I’'Université de Bordeaux 1.

Trois objectifs principaux ont été définis :

(1) caractériser les différentes sources sédimentaires des systémes et définir leur activité ou
inactivité au cours des dernieres oscillations glaciaires-interglaciaires (stades marins isotopiques 1
et 2 essentiellement),

(2) caractériser la dynamique sédimentaire du systéme turbiditique de Capbreton et son activité
haute fréquence,

(3) caractériser I'architecture et les différentes géométries sédimentaires de la zone de transition
chenal-lobe du systéme du Cap-Ferret afin d’affiner les connaissances théoriques sur les systémes
turbiditiques.

2. Principaux résultats

2.1. Les sources des systemes turbiditiques du Cap-Ferret et deCapbreton

Les systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton sont deux systemes voisins qui
alimentent un domaine distal commun. Ce domaine profond est alimenté par 3 canyons sous-marins
majeurs (Cap-Ferret, Capbreton, Torrelavega), eux-mémes dépendants de bassins versants distincts
(Garonne, Adour, bassins versants cantabriques) ayant des caractéristiques propres.

Le bassin versant de la Garonne est le plus vaste des trois. La synthése réalisée dans cette
étude des différents travaux pré-existants portant, entre autres, sur le réseau fluviatile de Ila
Garonne, la couverture sédimentaire superficielle de la marge Aquitaine ou la dynamique
sédimentaire du canyon de Cap-Ferret ont permis d’identifier le fort lien de dépendance du canyon
du Cap-Ferret aux apports en provenance du bassin versant de la Garonne. Les informations sur la
position du trait de cte au cours du dernier cycle glacio-eustatique (en particulier au LGM) ainsi que
I’orientation des paléo-vallées préservées dans la couverture sédimentaire superficielle de la marge
Aquitaine attestent que les sédiments en provenance du bassin versant de la Garonne étaient trés
certainement directement drainés en direction du canyon de Cap-Ferret. Le lien entre ce bassin
versant et ce canyon parait toutefois plus complexe dans la configuration présente. A I'heure
actuelle, bien que la quantité de matiéres en suspension (MES) amenée a I'océan par le bassin
versant de la Garonne soit trés importante, une tres faible partie de ce matériel est acheminé vers le
sud du golfe de Gascogne. En effet, le panache de la Gironde est dirigé préférentiellement vers le
Nord et le matériel potentiellement repris par la dérive littorale sera confiné au plus pres des cotes,
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bien loin de la téte du canyon de Cap-Ferret. Cette derniere est actuellement située a plus de 60 km
du littoral suite a la transgression flandrienne, expliquant ainsi en grande partie la quiescence
actuelle du canyon.

Le bassin versant de I’Adour, drainant les Pyrénées occidentales et leur piémont Nord, est
identifié comme la source majeure d’alimentation en matériel détritique du canyon de Capbreton, et
cela depuis la découverte méme du canyon dans les années 60. La charge en particules
sédimentaires de I'’Adour est tres inférieure a celle de la Garonne. Sa contribution a I'apport en
matériel détritique dans le sud du golfe de Gascogne, et en particulier au systéeme turbiditique du
Capbreton, n’en est pas moins majeure du fait de la connexion « directe » du fleuve Adour au canyon
de Capbreton. En effet, la téte du canyon de Capbreton est située pratiquement au trait de coté
(30 m de profondeur d’eau, 250 m de la c6te) et au droit d’'une ancienne embouchure de I’Adour au
Vieux-Boucau : cette configuration favorise I'alimentation du canyon en sédiments détritiques. Si les
déplacements du cours de I’Adour sont connus, I'ancrage anthropique de son embouchure a
Bayonne, 15 km au sud de du Vieux-Boucau, a été une source de questionnement sur l'activité
sédimentaire et I'alimentation du canyon. Il est dorénavant établi que cette déconnexion impacte de
facon minime le matériel délivré en termes de quantité mais influe sur sa nature (composition
chimique). Il est de plus établi qu’un apport en sédiments détritiques persiste dans le canyon du fait
de différents processus de transport combinés: effets des tempétes, courants littoraux (dérive
littorale aquitaine), position du panache de I’Adour.

Enfin, la contribution des petits bassins versants de la marge Cantabrique, longtemps sous-
estimée, a été évaluée dans cette étude. Ces bassins cotiers sont reliés, pour la moitié d’entre eux
située le plus au coeur du golfe, a de petits canyons rectilignes (appelés canyons cantabriques dans
cette étude) débouchant directement dans le canyon de Capbreton. Ceux situés en face du Banc Le
Danois alimentent le réseau de canyons plus ou moins incisés qui convergent pour former le canyon
de Torrelavega. Dans la situation actuelle, la somme des apports en particules de ces bassins est
équivalente a la quantité des apports de la Garonne. Du fait d’'un contexte actuel de haut niveau
marin, une connexion directe bassin-versant — canyons pourraient exister pour certains d’entre eux.
L’estimation de la position du trait de c6te au LGM suggére néanmoins que ces bassins auraient tous
antérieurement alimenté les canyons cantabriques. La contribution de ces bassins versants a la
dynamique du canyon de Capbreton est donc non négligeable.

De facon plus générale, la cartographie des zones englacées des Pyrénées occidentales et des
montagnes Cantabriques (ainsi que du Massif Central pour le bassin versant de la Garonne) indique
gue tous ces bassins versants ont permis I'évacuation des eaux de fonte des glaciers pyrénéens vers
le sud du golfe de Gascogne. Cette évacuation pourrait ne pas avoir connu la méme intensité au
méme moment dans tous les bassins, I'extension maximale de glace n’étant pas synchrone d’Est en
Ouest dans les Pyrénées et les montagnes Cantabriques.

Les systémes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton sont donc alimentés par trois
grands ensembles de bassins versants distincts. Leur impact sur le systéme est particulierement
soumis a un forgage glacio-eustatique qui détermine la possibilité ou non d’un lien direct entre le
réseau fluviatile et le canyon sous-marin. Le canyon de Capbreton, de par sa proximité a la cote, est
moins sensible a ce forcage alors que les phénomenes littoraux (tempétes, courants) jouent un role
complémentaire dans son apport en sédiments détritiques.
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2.2. Morphologie, architecture et dynamique sédimentaire du systeme

turbiditique de Capbreton

L'analyse de [larchitecture et des géométries des corps sédimentaires du systéeme
turbiditique de Capbreton s’est basée sur des données bathymétriques et de sondeur de sédiments
et des données de carottages sédimentaires et de pasisar (sismique tres haute résolution acquise par
dispositif remorqué pres du fond).

Les hauts-fonds bordant le canyon de Capbreton

Les marges bordant le canyon ont des morphologies dissymétriques. La bordure sud du
canyon correspond a la marge Basco-Cantabrique. Cette marge étroite est incisée de nombreux
canyons courts (les canyons cantabriques) dont le débouché est « perché » a une centaine de metre
au-dessus du thalweg de Capbreton, suggérant qu’ils n"ont pas le méme fonctionnement que le
canyon de Capbreton. Ces canyons délimitent des interfluves dont la surface, en pente douce, est
couverte de nombreux pockmarks. La bordure nord correspond a la terminaison du plateau Landais.
Elle est abrupt et présente d’important dénivelé (>1 200 m). Ce flanc n’est pas incisé de canyon
secondaire semblable aux canyons cantabriques mais présente une importante surface de glissement
(le glissement Landais). Malgré ces différences morphologiques, I'analyse des données de sondeur de
sédiments révélent un drapage hémipélagique de part et d’autre du canyon de Capbreton.

L'approche sédimentologique et stratigraphique des dépdts de la marge Cantabrique et du
plateau Landais ont permis d’identifier au cours de ce travail I'existence de processus de décantation
hémipélagique ininterrompu depuis au moins 120 ka sur ces marges. Les taux de sédimentation, trois
fois plus fort entre 30 et 24 ka sur la marge Cantabrique, suggérent une charge en particules en
suspension plus importante dans cette zone. Au regard du contexte climatique régional, cela pourrait
étre un indicateur de l'intensification des processus de fonte des Pyrénées occidentales et des
montagnes Cantabriques. Proposée dans cette these, cette hypothése n’est basée que sur une
simple variation des taux de sédimentation. L'amélioration du modeéle d’age de la carotte et la
réalisation d’analyses complémentaires (50, nature des argiles et des lithoclastes...) pourraient
permettre de la valider et d’apporter un éclairage nouveau au débat encore trés controversé de la
fonte des glaciers pyrénéens.

Le canyon de Capbreton-Santander

Des différences morphologiques notables existent également entre le canyon de Capbreton
et son prolongement le canyon de Santander. Le canyon de Capbreton est étroit et confiné, a une
forme en V caractéristique et son thalweg est bordé de terrasses étagées. Ces terrasses ont des
morphologies analogues a celles de terrasses fluviatiles et ne présentent pas d’évolution
morphologique significative d’amont en aval du canyon de Capbreton. L'entrée dans le canyon de
Santander est marquée par une diminution de la pente du thalweg ainsi qu’une ré-orientation des
écoulements. Le canyon de Santander est plus large, a une forme en U et est bordé de larges talus
concaves.

La sédimentation au sein du canyon de Capbreton est gouvernée par des processus
gravitaires, plus spécifiqguement par écoulements turbiditiques. L'organisation des dépoOts qui en
résulte a tout d’abord été étudiée localement. Il a ainsi été montré que I'organisation en terrasses
étagées entraine une gradation verticale des processus de sédimentation. Les écoulements
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turbiditiques by-passent (éventuellement se déposent en masse) dans I'axe du thalweg, ils débordent
sur les terrasses basses créant des levées confinées, et n’atteignent pas les terrasses les plus hautes
(> 200 m) qui sont en conséquence dominées par des processus de décantation des nuages
néphéloides. Les résultats locaux attestent en tous les cas que le canyon de Capbreton est un dépot
centre holocene majeur pour le golfe de Gascogne.

La dynamique sédimentaire du canyon de Capbreton peut ensuite étre regardée a I'échelle
du systéme. En amont, les terrasses du canyon sont soumises a un contréle auto-cyclique. L’élévation
progressive de la terrasse au cours du temps implique une évolution des processus sédimentaires qui
I'atteignent et donc des changements de faciés. En aval, les changements de facieés sont
essentiellement dépendants des variations glacio-eustatiques régionales qui entrainent une
augmentation des événements turbiditiques grossiers en bas niveaux marins et leur diminution en
hauts niveaux. Plus généralement, dans le systeme turbiditique de Capbreton, les phases de haut
niveau marin rapprochent les zones distales de dépots et les phases de bas niveau marin les
éloignent de la téte du canyon de Capbreton.

2.3. Morphologie, architecture et dynamique sédimentaire du complexe
chenal-levée et de la zone de transition chenal-lobe du systeme turbiditique

du Cap-Ferret

L'analyse de [larchitecture et des géométries des corps sédimentaires du systéeme
turbiditique du Cap-Ferret s’est basée sur des données bathymétriques, de réfléctivité et de sondeur
de sédiments et d’un carottage sédimentaire.

Le complexe chenal-levée

L'analyse des données géophysiques de sub-surface a tout d’abord permis l'identification
d’une levée Sud, nettement réduite en comparaison de la levée Nord hypertrophiée. Le
conditionnement des écoulements uniquement au Nord du mont Jovellanos est remis en question
par de sérieux indices morphologiques tendant a prouver I'existence d’écoulements au sud du mont,
en provenance certainement du canyon de Torrelavega mais peut-étre également partiellement des
écoulements de Cap-Ferret. Les prélevements sédimentaires attestent de l'inactivité du complexe
chenal-levée depuis le passage a un contexte de haut niveau marin relative au début du MIS 1, en
accord avec les précédents travaux sur la zone malgré un réajustement stratigraphique des données
antérieures. Ces derniers éléments établissent qu’'un forcage glacio-eustatique s’exerce sur le
systeme turbiditique du Cap-Ferret.

La zone de transition chenal-lobe et ses scours

La cartographie de cette zone révele I'existence d’un bas topographique entre la levée Nord
et le chenal du Cap-Ferret en aval du mont Jovellanos. Jusqu’ici les écoulements étaient supposés
cantonnés dans I'axe chenalisé au pied du Banc Le Danois. C’'est pourtant dans le bas topographique
et non dans le chenal principal que viennent se déverser les chenaux distributaires au sortir du
dernier méandre. La, le pied des sediment waves de la levée Nord est creusée (scours) et le transit
des écoulements gravitaires suit I'axe Sud-est-Nord-ouest de la dépression. La présence de ces
scours, imagés et analysés pour la premiere fois a si fine échelle dans un systéme turbiditique
moderne, montrent qu’une ré-organisation majeure de I'architecture de la partie distale du systeme
turbiditique du Cap-Ferret Capbreton est en cours. Ces scours ont de plus un intérét plus appliqué
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puisque la reconnaissance de ces structures et la formalisation de leur mode de développement
aurait un tres fort intérét dans la réalisation des modeles réservoirs prédictifs de l'industrie
pétroliere.

2.4. Dynamique sédimentaire régionale du sud du golfe de Gascogne

Les systémes turbiditiques du Cap-Ferret et de Capbreton sont soumis aux mémes contrdles
et forcages. Ceux-ci ne s’expriment cependant pas de la méme facon d’un systéme a l'autre. Le
controle structural a dicté la position de ces deux ensembles qui se sont installés a la faveur
d’incidents structuraux hérités, le canyon du Cap-Ferret au niveau d’un graben, le canyon de
Capbreton dans I'axe d’un front de chevauchement. Autrement dit, le canyon du Cap-Ferret se
localise au niveau d’une ancienne structure héritée de la phase tectonique extensive (Jurassique
Crétacé supérieur) du golfe de Gascogne, le canyon de Capbreton au niveau d’une structure hérité de
sa phase tectonique compressive (Crétacé terminale — Miocene).

La dynamique sédimentaire des canyons peut localement étre dépendante de processus
auto-cyclique. Dans le cas du systeme de Cap-Ferret, ces processus s’exercent essentiellement sur le
complexe chenal-levée, distalement au canyon. Dans le cas du systéme de Capbreton, ces processus
dominent les écoulements au cceur du canyon. Enfin, les forgages glacio-eustatiques contrélent le
systeme du Cap-Ferret: un niveau marin bas, et I'activité sédimentaire est préservée, un niveau
marin haut, et I'activité sédimentaire est stoppée. Dans le systeme de Capbreton, les forcages glacio-
eustatiques contrdlent la position des zones de dépots mais pas leur activité. En bas niveau marin, les
zones distales de dépots sont situées au-dela du canyon de Santander ; en haut niveau marin, elles se
rapprochent et occupe sa terminaison. Autrement dit, les forcages glacio-eustatiques peuvent
raccourcir ou allonger le systeme de Capbreton mais pas le stopper, et cela en raison de la position
de sa téte prét du trait de cote.

3. Les perspectives

Ce travail représente une premiére phase de compréhension de la morphologie et de
I"architecture des corps sédimentaires les plus récents des systemes turbiditiques du Cap-Ferret et de
Capbreton. Ils sont maintenant parfaitement bien identifiés mais il reste de nombreuses
interrogations quant a I’évolution du systeme ancien, depuis I'Eocene. Ne dit-on pas que pour mieux
comprendre I'ancien il faut étudier I'actuel, faire de I'actualisme : c’est fait.

Il serait donc trés intéressant, a la lumiére des données sur I’actuel, de travailler les données
de sismique rapide acquises durant Sargass pour comprendre les débuts du canyon de Capbreton et
sa position vis-a-vis du Front Nord-Pyrénéen. |l serait également intéressant de poursuivre les études
initiées sur la circulation des fluides pour mieux cerner 'origine des pockmarks identifiés sur la marge
Cantabrique et le plateau Landais. Une étude du glissement Landais permettrait aussi de mieux
comprendre I’histoire de sa mise en place qui semble polyphasée. Un travail poussé sur les sédiments
superficiels de la marge Cantabrique pourrait également amener un nouveau regard sur I’histoire des
Pyrénées occidentales. Les lacunes existant dans la littérature sur le systeme de Torrelavega
mériteraient d’étre comblées. Enfin, I'analyse du « rapport de force » entre le systéme du Cap-Ferret
et celui du Capbreton serait grandement améliorer si des prélevements sédimentaires étaient
disponibles sur la zone.
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