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Résumé 
 
 
Comment caractériser et modéliser les paramètres qui contrôlent les mouvements verticaux, le flux 
thermique, la cinématique et la géométrie des failles néoformées durant les épisodes de rifting 
continental ? 
 
Pour répondre à cette question, un code explicite thermomécanique 2D a été utilisé. Dérivé de 
l'algorithme Flac, il permet de prendre en compte des comportements rhéologiques complexes (visco-
élasto-plastique) et s’avère très efficace pour modéliser les déformations non-linéaires à courtes et 
moyennes échelles de temps et d'espace. Cependant, pour traiter des écoulements incompressibles, ce 
type de code devient moins performant. Pour palier à ce problème, un code éléments finis (FEM, 
2/3D) thermomécaniquement couplé, a été développé. L'impact de la prise en compte de rhéologie 
viscoélastique et d'une surface libre sur la topographie à l'aplomb d'un panache mantellique a ainsi pu 
être quantifié. Un algorithme implicite permettant d’inclure une rhéologie visco-élasto-plastique 
consistante dans le code FEM 2D est en cours de développement. 
  
Par ailleurs, des expériences analogiques ont été menées en parallèle des études numériques 2D dans 
le but de valider l’approximation de déformation plane et de comprendre les implications 
tridimensionnelles de la présence d’hétérogénéités dans le socle pré-rift.  
 
Tous ces outils ont permis de mettre en évidence, comment, à différentes échelles, la présence de 
plusieurs couches de lithologies différentes, peut entraîner des accélérations locales de la subsidence, 
l'asymétrie des structures ou des inversions du sens de migration des dépôts-centres.  
 
En terme d'application, le golfe de Corinthe, un rift continental actif qui découpe la chaîne des 
Hellénides a reçu une attention particulière. La comparaison de modèles numériques 2D (Flac) et 
analogiques 3D a montré que l'évolution structurale d’est en ouest et la cinématique des failles du 
golfe peuvent être expliquées par la présence de la nappe des Phyllades dans les séries anté-rift du 
golfe. 
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 Introduction   
 
La compréhension de l’extension continentale passe d’une part, par la mise au point de modèles 
physiquement corrects, et réalistes, de la lithosphère continentale et d’autre part, par la comparaison 
des résultats de ces modèles avec des cas réels. Durant ces trois ans (un peu plus avec le DEA), j'ai 
essayé de mener de front ces deux approches: 
 

- La première consiste à adapter et/ou développer des outils numériques performants (on the 
state of art) nécessaires à un géologue pour aborder la modélisation de l’extension 
continentale et de la formation des bassins sédimentaires. Dans cette optique, des codes 
thermomécaniquement couplés sont indispensables, ils permettent de modéliser la formation 
des bassins en prenant en compte la multitude des facteurs physiques et mécaniques qui 
influencent leur évolution. 

- La seconde consiste à confronter les résultats des modélisations à un cas réel : le rift de 
Corinthe. 

 
Entre ces deux approches, le pas à franchir peut être grand… 
 
Dans un premier temps, la quintessence des données disponibles dans la littérature sur le cas 
géologique choisi doit être extraite. Dans un second temps, il faut confronter les données aux modèles 
généraux existants. Il est ensuite possible de poser un problème physique simple, mais suffisamment 
proche de la réalité, pour obtenir des résultats numériques apportant des réponses à une question 
précise ayant un intérêt géologique régional. Le piège classique du jeu de l’ajustement des paramètres 
mal contraints afin de coller à des données doit, autant que faire se peut, être évité. 
 
 
Dans la première partie de cette thèse, les fondements théoriques de la modélisation thermomécanique 
de l’extension continentale seront abordés en commençant par un bref rappel de l’état des 
connaissances concernant les aspects cinématiques, et dynamiques du problème. Puis, la question de la 
rhéologie de la lithosphère sera abordée par le biais d’une discussion sur l’applicabilité de la 
mécanique des milieux continus aux problèmes géodynamiques. Cette discussion sera suivie de la 
description détaillée des codes thermomécaniques utilisés et développés durant ces trois ans et qui 
modélisent le comportement de la croûte, de la lithosphère et du manteau supérieur durant l’extension 
continentale. Du point de vue théorique, deux problèmes seront abordés en application de ces deux 
codes :  

- Le premier concerne l’influence de la structure lithologique et rhéologique de la croûte 
continentale sur la dynamique, la cinématique et la géométrie des zones de cisaillement qui la 
découpent durant l’extension.  

- Le second concerne l’origine de l’extension. Le but est de comprendre les conséquences de 
l’interaction entre un panache mantellique et la bordure d’un craton à l’échelle du manteau supérieur 
en prenant en compte une lithosphère continentale plus réaliste que dans les modèles de convection 
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classique. C'est-à-dire en l’existence d’une surface libre, de fortes variations latérales de rhéologie et 
du comportement viscoélastique de la lithosphère.  
 
Puis viendra le temps du passage de la théorie, et du monde brillant des idées, à la dure, mais parfois 
ensoleillée, réalité du terrain, des données contradictoires et des milieux hétérogènes avec leur héritage 
structural complexe.  
 
 
La seconde partie de ce manuscrit commence par un rappel du contexte géologique de golfe de 
Corinthe, un rift actif où la cinématique actuelle des failles est désormais bien contrainte car il est le 
cœur d’un projet européen draine un flux permanent de nouvelles les données. Ce rift structuralement 
complexe, il présente notamment de fortes variations structurales N-S et E-W et recoupe une ancienne 
branche de la chaîne alpine. 
Différents modèles seront examinés, à l’échelle lithosphérique, tout d’abord, avec une étude du 
couplage thermomécanique entre le slab hellénique et la croûte au niveau du golfe de Corinthe ; puis, 
à l’échelle de la croûte supérieure, dans le but de comprendre l’influence des structures héritées de 
l’orogenèse alpine sur la cinématique et la dynamique du rift de Corinthe. 
Quelques modèles analogiques seront aussi présentés afin d'avoir une image 3D de la déformation 
mais aussi de quantifier la représentativité de ce type d'approche.  
En conclusion, un modèle dans lequel la nappe des Phyllades sert de niveau de décollement, est 
proposé pour la partie ouest du Golfe de Corinthe. Ce modèle pourra alors être élargi à toutes les zones 
d’extension active de la région. 
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L’étude de l’extension continentale n’est pas uniquement liée à une simple curiosité scientifique. Ce 
sont généralement dans ces zones d’extension que se développent les bassins sédimentaires qui 
constituent les réserves mondiales de minerais et d’énergie. Pour quantifier l’évolution du craquage 
des hydrocarbures et pour comprendre la morphologie des réservoirs, il est nécessaire de comprendre 
d’une part la cinématique et la géométrie des failles (pièges et drains potentiels) qui contrôlent la 
formation de ces bassins d’autre part, de pouvoir quantifier les variations du flux de chaleur associées 
à leur formation.  
De ces critères économiques, deux types de modèles liés à deux types de classifications se sont 
historiquement imposés : les modèles dynamiques et les modèles cinématiques. Ces deux 
classifications ne se recoupent pas forcément.   

1 _    Les deux classifications classiques du rifting 

A _    Classification dynamique 
Cette classification a été établie pour répondre à la question du moteur de l’extension continentale, elle 
est basée sur le bilan des forces s’exerçant sur la lithosphère continentale. Ces forces sont de trois 
types :  

 
- les forces aux limites (gravitaires à l’échelle des plaques):  

Malgré leur dénomination de « forces de surfaces », l’origine des forces aux limites 
s’exerçant sur les plaques est thermo-gravitaire. Elles sont principalement liées à 
l’expansion océanique (ridge push ~3x1012 N/m [Parsons and Richter, 1980 ; Bott, 
1991 ; Richardson, 1992]), la traction du slab ne participant que très faiblement à l’état 
de contrainte intra-plaque de la lithosphère [Forsyth and Uyeda, 1975]. D’une manière 
générale, les plaques continentales ne sont jamais à proprement dit en tension 
[Zoback, 1992] mais il peut arriver que le couplage entre la lithosphère océanique et la 
lithosphère continentale au niveau des marges actives soit très faible comme dans les 
cas de retrait du slab. La lithosphère peut alors se retrouver en tension « aux limites » 
(Figure 1-1).    
 

- les forces d’Archimède (forces gravitaires locales):  
! internes à la lithosphère (Figure 1-2). 

Elles sont crées par les hauts topographiques et les racines crustales et lithosphériques 
qui représentent un surplus, ou un déficit, de masse et peuvent provoquer 
l’écroulement gravitaire  de la lithosphère [Artyshkov, 1973; Bott and Kusznir, 1984 ; 
Coblentz et al., 1994; Fleitout and Froidevaux, 1982 ; Zoback, 1992].  

! Profondes / mantelliques 
La présence dans le manteau supérieur d’anomalies thermiques chaudes peut 
provoquer localement une force de poussée suffisante pour créer un bombement 
lithosphérique et l’extension qui s’en suit [Bott, 1992 ; Fleitout and Yuen, 1984; 
Houseman and England, 1986 ; Keen, 1985; Keen and Boutilier, 1995; Moretti and 
Froidevaux, 1986 ; Yuen and Fleitout, 1985]  (Figure 1-3).  
 

- le cisaillement basal 
Le concept de cisaillement basal nécessite la résolution d’un problème de condition 
aux limites à la base de la lithosphère. Elles peuvent être du type :   
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Figure 1 
Les moteurs du rifting sont très variables :  

1) extension aux limites (far field forces) 
Ce cas n’a de sens que localement car il n’existe pas réellement de forces de traction dans 
le système. 

2) écroulement gravitaire (collapse) 
C’est le cas le plus complexe, l’extension peut être locale et liée uniquement à la rotation 
des axes principaux des contraintes sous l’effet du surplus de masse créé par la 
topographie. Cet effet est amplifié par la chute de résistance de la lithosphère sous l’effet de 
l’augmentation de la température au centre de l’orogène (shear heating + production 
radiogénique liés à la production de granite). Enfin, l’écroulement gravitaire peut aussi 
devenir catastrophique, si la racine lithosphérique, dense et donc gravitairement instable, 
se détache.  

3) anomalie mantellique chaude 
Un panache, ou, à plus petite échelle n’importe quelle instabilité convective chaude dans le 
manteau supérieure engendre des variations latérales de la température à la base de la 
lithosphère entraînant d’une part la formation d’un gradient topographique par 
rééquilibrage isostatique et d’autre part une perte de résistance locale de la lithosphère par
réchauffement conductif (augmentation du gradient thermique) et advectif (délamination 
basale) ou/et  par  flexure.   
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! free slip : Dans ce cas, une zone de faiblesse localisée existe à la frontière 
entre la lithosphère mantellique et le manteau profond. 

! No slip : Les plaques lithosphériques se déplacent alors à la même vitesse que 
les courants convectifs du manteau sous-jacent. 

! Partial slip : Le couplage entre la convection et les plaques est partiel. 
La convection mantellique à grande échelle exerce un cisaillement horizontal d’autant 
plus fort à la base des plaques continentales que leur racine mantellique est profonde 
(disparition de la zone de faible vitesse sismique). Ce cisaillement induit dans la 
lithosphère des forces en tension dans le cas des courants ascendant et des forces en 
compression au niveau des courants descendant [Ziegler, 1992]. Cependant, si on 
considère que la vitesse des courants convectifs en surface correspond à la vitesse des 
plaques océaniques, alors les plaques continentales se déplaçant plus lentement 
[Demets et al., 1990; Forsyth and Uyeda, 1975], le cisaillement en base de plaque dait 
plutôt jouer un rôle de frein qu’un rôle de moteur vis-à-vis du déplacement des 
plaques. Par contre, il est probable que les variations latérales de l’intensité du 
cisaillement basal permettent d’amincir la lithosphère.  

 
La classification dynamique des rifts est historiquement basée sur la présence ou l’absence de 
volcanisme et de bombement topographique précédent l’extension [Sengor and Burke, 1978]. Il est 
d’usage d’appeler passif, un rift n’étant pas marqué en surface par la présence de volcan, et actif, un 
rift dont l’ouverture est précédée d’une phase de volcanisme.  
A l’heure actuelle cette classification devient de plus en plus discutable d’une part parce que les causes 
du volcanisme peuvent être multiples (panache mantellique, diapirisme asthénosphérique, 
délamination de la racine lithosphérique ou fusion partielle de la croûte…), d’autre part parce que le 
terme de passif n’est pas vraiment approprié pour décrire l’écroulement gravitaire d’une chaîne de 
montagne et enfin parce que le régime de déformation peut varier au cours du temps d’un régime 
passif à un régime actif [Huismans, 1999].  
 
La question du moteur reste néanmoins importante économiquement (prédiction du flux de chaleur 
pour l’exploration pétrolière) et scientifiquement, car c’est en quantifiant plus précisément les forces 
misent en jeu qu’il sera peut être possible de comprendre l’importance des couplages entre le manteau 
supérieure et la lithosphère continentale.  
 

B _    Classification cinématique (pure shear versus simple shear) 
L’une des questions majeures concernant l’extension continentale concerne le mode de cisaillement 
(simple « asymétrique, rotationel » ou pur « symétrique, non rotationel » Figure 2) à l’échelle de la 
lithosphère [Mc Kenzie, 1978 ; Wernicke, 1985] ou de la croûte [Kusznir et al., 1987 ; Le Pourhiet et 
al., 2004a], car ce facteur contrôle trois paramètres :  

- la connectivité entre les bassins sédimentaires (les réservoirs)  
- le flux de chaleur à la base des bassins  
- la surface des failles (i.e. la magnitude des séismes). 

Le premier de ces paramètres affecte l’exploitation des ressources en eau (circulation des polluants, 
taille des aquifères) et en hydrocarbures. Le second affecte les possibilités de maturation de la matière 
organique et le troisième est très important en terme de prédiction des  risques naturels.  
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Les deux cas extrêmes sont les modèles de rifting en cisaillement pur à l’échelle de la lithosphère (i.e. 
modèle de Mc Kenzie ou de cisaillement simple à l’échelle de la lithosphère (i.e. modèle de Wernicke 
[Wernicke, 1981; Wernicke, 1985]). 
 

- Le premier modèle (Figure 3) considère un amincissement tectonique instantané de la 
lithosphère à t0 causant une subsidence localisée et une augmentation instantanée du flux de 
chaleur. Cet événement tectonique est suivi d’une longue phase de relaxation thermique 
caractérisée par une seconde phase de subsidence, dite post-rift, souvent observée dans les 
bassins intra-cratoniques et sur les marges océaniques. Développé par [Mc Kenzie, 1978], il 
fût amélioré par la suite par la prise en compte d’un amincissement non instantané de la 
lithosphère, des transports de chaleur latéraux et des effets de blanketing liés au dépôt rapide 
de grande quantité de sédiments [Royden and Keen, 1980; Turcotte and Emerman, 1983; 
Lucazeau and Le Douaran, 1985 ; Karner et al., 1992; Stephenson et al., 1989]. Il reste 
largement utilisé dans le monde pétrolier car en terme de première approximation, ce modèle 
donne très rapidement suffisamment précis. 

 
 
 

Figure 3 
A gauche : distribution de la température à t0 après une période de subsidence instantanée 
A droite : Géotherme quasiment relaxé. 
La subsidence dans le bassin est marquée par les sédiments en blanc au sommet des schémas 

Figure 2 
Représentation très schématique d’un graben (symétrique) et d’un demi-graben (asymétrique) 
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- Le second modèle (Figure 4) est basé sur des observations géologiques faites dans la régions 
des Basins and Ranges (Colorado).  Dans cette région de l’Amérique du Nord, les failles 
normales à fort pendage et des unités volcano-sédimentaires non-métamorphiques 
contemporaines de l’extension reposent directement sur un front mylonitique sub-horizontale 
dans lequel la déformation est unidirectionnelle. Par ailleurs, il n’existe pas dans ces bassins 
de preuves de l’existence d’une phase de relaxation thermique post-rift. Ces deux arguments 
sont en faveur d’un mode d’extension en cisaillement simple à l’échelle de la lithosphère qui 
permettrait d’expliquer le décalage entre l’amincissement crustal et lithosphérique 

 

 

 

Figure 4 
Modèle cinématique de rifting en mode de cisaillement simple à l’échelle de 
la lithosphère 

Figure 5 
Combinaison du mode cisaillement 
simple dans la croûte et du mode 
cisaillement pure dans le manteau 
lithosphérique. 
Reproduit de l’article original 
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Il est aussi possible d’expliquer ce décalage et la formation de graben asymétrique à l’aide d’un 
modèle combinant une bande de cisaillement asymétrique dans la croûte et un mode d’extension en 
cisaillement pur dans le manteau. Ce modèle implique l’existence d’un grand niveau de décollement 
en base de croûte (modèle cantilever [Kusznir et al., 1987] ; Figure 5). 
 

2 _    Les modèles mécaniques du rifting 
L’étirement de la lithosphère entraîne une redistribution du champs de température et donc de la 
résistance de la lithosphère.  

A _    Modèles flexuraux 
L’extension de la lithosphère mène à une redistribution temporelle et spatiale des charges verticales 
sous l’effet des processus d’érosion-sédimentation et de l’étirement différentiel de la croûte et du 
manteau qui n’ont pas la même densité. 
Deux grands types de modèles flexuraux existent : 

- modèle de plaques « cassées »  
Les premiers modèles flexuraux de rifting incluaient des plaques semi-infinies séparées 
initialement par une faille. L’hypothèse de Veining Meinesz [Heiskanen and Vening 
Meinesz, 1958] considère que les failles sont des zones sans friction qui par leur pendage 
entraînent des changements de charge d’un bloc à l’autre de la faille. Il est alors possible 
de calculer l’emplacement de la prochaine faille en calculant l’endroit où le rayon de 
courbure est le plus petit [Bullard, 1936]. Ce type de modèle a ensuite été repris en y 
ajoutant des conditions aux limites plus complexes e.g. [Spadini and Podladchikov, 1996] 
ou en changeant la structure rhéologique de la croûte [Van Balen et al., 1998] mais l’idée 
reste la même. [Burov et al., 1994] ont aussi proposé un modèle flexural dans lequel deux 
plaques élastiques semi-infinies résistantes entourent une zone de faiblesse : le rift. 
 

- modèle de plaque infinie à rigidité variable : 
Beaucoup de modèles flexuraux ont été utilisés pour expliquer la géométrie des corps 
sédimentaires post rift. Il partent tous du principe que le rifting fait varier latéralement 
l’épaisseur élastique des plaques par un effet thermique [Ebinger et al., 1989; Stephenson 
et al., 1989 ; Ebinger et al., 1999;  Ebinger et al., 1991;Le Solleuz, 2003] ou par étirement 
différentiel [White and McKenzie, 1988]. La géométrie des bassins sédimentaires peut 
alors permettre de retrouver la répartition de la résistance de la lithosphère au cours du 
temps. 
Certains modèles sont basés sur l’existence d’un niveau de référence correspondant à une 
isobathe hypothétique n’ayant subit aucun déplacement vertical durant le rifting. Dans le 
cas d’un modèle d’extension en cisaillement pure, ce niveau est appelé niveau de striction 
(ang.: necking) et correspond à la partie la plus résistante de la lithosphère [Braun and 
Beaumont, 1989; Chéry et al., 1992; Kooi et al., 1992]. Dans le cas des modèles 
cantilever, il correspond au niveau de décollement séparant la croûte du manteau [Kusznir 
et al., 1987].  
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B _    Modèles partiellement contrôlés par la rhéologie 
Au cours de l’extension, la résistance de la lithosphère est amenée à varier considérablement. Deux 
effets entre alors en compétition :  

- l’adoucissement thermique 
- le durcissement lié à l’amincissement de la croûte qui est, peu à peu, remplacée par le manteau 

lithosphérique 
En se basant sur ces deux phénomènes, une classification mécanique, à trois pôles, du rifting a pu être 
établie [Buck, 1991]. Elle se base sur le calcul 1D vertical de la force nécessaire pour continuer 
l’extension à un taux de déformation horizontal constant 
 
Le premier pôle correspond à celui des rifts étroits (narrow rifts) qui sont les rifts pour lesquels 
l’adoucissement thermique est prédominant (graben du Rhin, golfe de Suez, rift Est africain, Rio 
Grande…)   
 
Le second pôle correspond à celui des rifts larges (wide rifts) qui sont des rifts pour lesquels le 
durcissement est prédominant menant inévitablement à la migration de la zone où se localise 
l’extension (Basin and Range, mer Egée). 
 
Le troisième pôle celui des metamorphic core complexe est hybride et ne dépend que d’un seul 
paramètre : la capacité de la croûte inférieure à fluer (diffusivity of flow). Ce paramètre dépend lui-
même de deux facteurs : la viscosité du canal ductile et son épaisseur.  
 

 
 
Ce modèle assume que la déformation extensive est localisée. Il permet d’obtenir une classification 
pratique des rifts en fonction de très peu de paramètres mais ne permet pas de comprendre 
dynamiquement les transitions de modes car le taux de déformation est imposé. 

C _    Modèles numériques thermomécaniques dynamiques 
L’utilisation, maintenant croissante, des codes numériques pour étudier le rifting à l’échelle de la 
lithosphère a beaucoup apporté à la compréhension globale du rifting. Les études de [Bassi, 1991] et 
[Bassi et al., 1993] ont établi, à l’aide de modèles thermomécaniques, une classification thermo-

Figure 6 
En haut : comparaison entre des rifts 
réels et le prédiction du modèle 
En bas : conditions aux limites sur le 
modèle 1 D, la zone d’extension et la 
vitesse d’ouverture sont constantes au 
cours du temps. 
Reproduit  de [Buck, 1991] 
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rhéologique, de la géométrie des rifts, similaire (wide ou narrow) et compatible avec la classification 
de [Buck, 1991] :  
 Soumise à l’extension :    

- une lithosphère froide constituée de matériaux réfractaires (e.g. olivine sèche) formera un rift 
étroit 

- une lithosphère froide constituée de matériaux peu réfractaires (e.g. olivine humide) formera 
un rift intermédiaire 

- une lithosphère chaude, même si elle est constituée de matériaux réfractaires, formera un rift 
large. 

Mais la encore, la localisation de la déformation était imposée. 
En effet, lorsque aucune discontinuité de vitesse n’est imposée au centre des modèles la localisation de 
la déformation devient un véritable problème. 
Différentes solutions y ont été apportées. Certaines considèrent des adoucissements mécaniques :  

- visqueux  
! liés à des processus de transformation minéralogique e.g. [Braun et al., 1999a; 

Gueydan et al., 2003]  
! ad hoc  e.g. [Frederiksen and Braun, 2001]  
! par shear heating e.g. [Regenauer-Lieb and Yuen, 1998] 

- plastiques 
!  liés aux coefficients de friction e.g. [Bos, 2001 ; Huismans and Beaumont, 

2002]   
!  liés à la diminution de la cohésion e.g. [Lavier et al., 1999] 

D’autres études considèrent des hétérogénéités préexistantes :  
- mécaniques  

! chaînes de montagnes e.g.  [Huismans, 1999] 
!  fusion partielle e.g. [Tirel et al., 2004], 

- thermiques  
! panaches e.g. [D'Acremont et al., 2003; Sleep, 1971] 
! anomalies thermiques e.g. [Burov and Poliakov, 2001; Huismans, 1999] 

- ou ad hoc e.g. les graines mécaniques ou thermiques 
 
Cette approche a aussi permis d’étudier les couplages existants entre les processus de surface  [Braun 
et al., 1999b ; Kooi and Beaumont, 1994] et la lithosphère, permettant ainsi de mettre en évidence, 
comment les processus d’érosion-sédimentation agissent sur la localisation de la déformation e.g. 
[Branlund et al., 2000; Burov and Cloethings, 1997] et peuvent causer des phénomènes 
d’amincissement différentiel e.g. [Burov and Poliakov, 2001]. 
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CHAPITRE II     
Un modèle physique pour étudier la tectonique des plaques 
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Concernant la géodynamique terrestre, le paradigme actuel, la tectonique des plaques, fut d’abord 
proposé sous la forme d’un concept prémonitoire par Pekeris en 1935 et Holmes en 1945 en se basant 
sur le fait que le refroidissement de la terre devait conduire à des phénomènes de convection dans le 
manteau. A cette époque, le concept fut débouté par Sir Jeffreys puis remis à l’ordre du jour avec 
l’exploration des fonds océaniques.  Le concept actuel de la tectonique des plaques est née à la fin des 
années 60 grâce à la découverte des dorsales médio-océanique, à la datation des îles océaniques, à 
l’énoncée de l’hypothèse de l’expansion océanique (Hess 1962) et sa confirmation par la découverte 
des bandes d’anomalies magnétiques sur le plancher océanique (Wynes & Mattews). Ce sont, d’une 
part, Jason Morgan à l’AGU en 1967 et d’autre part, Dan Mc Kenzie et Robert Parker, en se basant sur 
des arguments sismologiques, dans Nature en 1968, qui énoncèrent finalement se principe simple :     
 
La lithosphère se divise en un certain nombre de plaques rigides et capables de transmettre les 
contraintes sur de longues distances. Elles se déplacent les unes par rapport aux autres en glissant sur 
l'asthénosphère. La déformation se concentre aux limites de plaques qui peuvent être convergentes 
(destructives), divergentes (constructives) ou transformantes (conservatives).    
 
Cette idée aura mis longtemps à mûrir, mais elle a conquis la communauté scientifique très rapidement 
et s’est imposée par son caractère unificateur (volcanisme, chaîne de montagne, répartition de la 
sismicité…) 
 
Si cette théorie permet d’expliquer beaucoup des phénomènes, elle n’est pourtant pas encore parfaite. 
Pour preuves, la multiplication des plaques et microplaques continentales depuis l’amélioration des 
techniques de triangulation et l’avènement du GPS et la question du moteur, c'est-à-dire du couplage 
entre la convection et le mouvement des plaques, qui n’est toujours pas réglée… 
 
Le début du XXième siècle fut dominé par l’idée d’un moteur vertical découvert par Airy en 1855 : 
l’isostasie. Sa fin, avec l’avènement de la tectonique des plaques, fut dominée par l’idée que les 
mouvements horizontaux dominent le design de la surface de la planète…  Ses détracteurs se 
concentrent donc maintenant à prouver que les mouvements verticaux  et notamment l’érosion et la 
sédimentation constituent aussi un moteur puissant…  
 
Tous ces débats, entre dérive et effondrement (qui débutèrent timidement du temps d’Aristote 
lorsqu’on essayait déjà d’expliquer la présence de formes marines au sommet des chaîne de 
montagne), reposent sur le fait que la surface de la terre est un objet dynamique soumis à la fois à des 
contraintes et à des forces de volumes. 
 
En se plaçant dans certains cadres spatio-temporels des sciences de la Terre (sismologie, convection à 
grande échelle), il est possible de simplifier la rhéologie des matériaux terrestres. Cependant, lorsqu’il 
s’agit de comprendre les processus qui régissent la dynamique de la lithosphère à l’échelle de quelques 
dizaines de million d’années, aucune autre simplification n’est possible à priori.  
 
Il devient nécessaire de pouvoir effectivement simuler et quantifier les interactions Terre-fluide/ Terre-
solide pour estimer si elles peuvent être effectivement négligées et pour comprendre l’influence de ces 
couplages intrinsèquement non linéaires sur l’évolution des structures tectoniques.   
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1 _    De la géologie à la physique… 
 

A _    Définitions controversées de la lithosphère et des plaques tectoniques 
 
 
La structure qui est au centre de notre étude : LA LITHOSPHERE, est l’enveloppe la plus externe de 
la Terre, celle que l’on observe dans le plus de détails, celle qui nous impressionne par ces montagnes, 
ses bassins et ses fosses océaniques. On pourrait en donner plusieurs dizaines de définitions mais 
l’étymologie (1890-1895) même de ce mot reste la définition la plus correcte : elle indique qu’il est 
question d’une sphère de « roche », d’une sphère constituée de silicates, à l’état solide, qui contraste 
avec le manteau supérieur, qui doit être fluide sur les longues périodes de temps, pour que les grandes 
structures de la lithosphère puissent atteindre l’équilibre isostatique. 
 
Il existe trois grandes définitions de la lithosphère :  
 

- Thermique : La base de la  lithosphère est une couche limite thermique correspondant à la 
transition d’un régime de transport de chaleur par  advection à un régime de transport par 
conduction. Cette définition ne contient aucune information réelle sur la résistance des 
matériaux inclus dans la lithosphère. 

 
- Sismologique : La base de la lithosphère sismologique correspond à une zone de faible vitesse 

qui affecte surtout les ondes de cisaillement (S) mais qui se marque aussi par une atténuation 
des ondes de volume (P), observations qui dénotent la présence de fluides (issus de la fusion 
partielle ou autres).  

 
- Elastique : L’épaisseur élastique équivalente est mesurée par le degré de flexure de la 

lithosphère, lui-même, mis en évidence grâce aux mesures gravimétriques d’isostasie 
régionale. Elle dépend du temps, mais seule l’épaisseur élastique de long terme est 
généralement considérée (10-100km). 

 
Aucune de ces définitions ne correspond réellement aux plaques désignées par la tectonique des 
plaques classique. 
 
Les deux premières définitions concordent assez bien en terme d’épaisseur car elles sont toutes deux 
intimement reliées à la température qui est le facteur prédominant qui contrôle la résistance au fluage 
des silicates mais elles ne correspondent pas à la définition des plaques tectoniques car rien n’indique 
dans cette définition qu’elles ne peuvent pas subir de déformation internes significatives.   
 
 La définition élastique indique des épaisseurs beaucoup plus faibles qui correspondent en fait à la 
partie de la lithosphère qui peut transmettre les contraintes appliquée aux limites sans atténuation, 
c'est-à-dire en se déformant uniquement élastiquement. Cela correspond bien à la définition originelle 
de la tectonique des plaques, mais l’épaisseur élastique équivalente, contrairement à la lithosphère au 
sens strict, n’a pas de réalité physique. 
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B _    Contraintes géologiques sur la rhéologie de la lithosphère 

a)   Comportement élastique de la lithosphère 
La première loi de comportement que l’on peut associer à la lithosphère à grande échelle est 
l’élasticité linéaire. Ce comportement est mis en évidence par la propagation des ondes sismiques dans 
le milieu mais transparaît aussi dans les anomalies du Géoïde.  
 

 
Les fosses océanique, comme les Mariannes (Figure 7 -1), ou les îles intra-océaniques, comme la 
chaîne des Empereurs (Figure 7 -2), créent dans la topographie des bombements non compensés 
isostatiquement  qui permettent de caractériser la résistance élastique de long terme de la lithosphère. 
 

Figure 7 
1) Comparaison entre le profile bathymétrique de la fosse des Mariannes (ligne continue) et 

la solution analytique de l’équation de flexure élastique pour un bombement d’une 
amplitude de 0,5 km situé à 55km de l’origine z =0 [Turcotte and Schubert, 2002] 

2) Déflexion et bombement créés autour d’une île intra-océanique qui transparaît aussi 
l’anomalie gravimétrique d’air libre. (reproduit de [Watts, 2001]) 
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Il est important d’émettre ici quelques nota bene quant à la signification des valeurs d’épaisseur 
élastique mesurées. La flexure d’une lithosphère très rigide possède un rayon de courbure très 
important et une très faible amplitude. Les études flexurales classiques peuvent donc mener à des 
sous-estimations importantes de ce paramètre.  
Par ailleurs, ce n’est pas parce qu’une lithosphère est résistante qu’elle se rompt plastiquement. Il 
existe même une anti-corrélation entre l’épaisseur élastique et l’épaisseur sismogénique ([Watts and 
Burov, 2003] ;Figure 8). 
 

 

Figure 8 
Graphique reproduit de Watts & Burov [Watts and Burov, 2003] indiquant 
en a) les épaisseurs élastiques équivalentes (Te) et les épaisseurs 
sismogéniques que l’on peut prédire en fonction du rayon de courbure de la 
lithosphère en utilisant simplement l’enveloppe rhéologique représentée en 
c) 
Le graphique b) indique le comportement effectif de la lithosphère en 
fonction de la profondeur et du rayon de courbure tel qu’il est prédit par la 
théorie de l’épaisseur élastique équivalente telle qu’elle est décrite dans 
[Burov and Diament, 1995].  
La partie grisée indique les rayons de courbure observés sur Terre 
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b)   Comportement plastique de la lithosphère 
 
Il existe à la surface de la Terre des structures cassantes qui peuvent être formées en cisaillement 
comme l’indiquent les stries sur la surface du plan de faille d’Helike (Corinthe) (Figure 9-1) ou en 
tension (mode I) comme on le voit sur ces épontes parallèles d’un crack en Islande (Figure 9-3). Les 
structures cisaillantes formées à grande profondeur, attestent de traces de fusion partielle indiquant  
 

 

 

Figure 9 
1) Plan  strié de la faille d’Helike (golfe de Corinthe, Grèce) indiquant le glissement 
caractéristique d’une rupture en cisaillement illustré par le graphique en bas à droite 
[Byerlee, 1978] (photo L. Jolivet) 
2) Pseudotachylites (Norvège),  interprétée comme une rupture en cisaillement à grande 
profondeur accompagnée de fusion partielle découlant du frottement solide (Photo. L. Jolivet)
3) Fracturation en mode I. La correspondance entre les 2 épontes donne la direction et la 
quantité d'ouverture. Islande. Photo C. Homberg 
Le graphique en bas à droite représente la loi de byerlee [Byerlee, 1978] qui indique que la 
résistance des roches au glissement en cisaillement dépend de la pression de confinement 
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l’existence d’une sorte de  friction interne compatible avec les données expérimentales de [Byerlee, 
1978] qui indiquent que la résistance des roches fracturées dépend linéairement de la pression de 
confinement quelque soit leur nature lithologique (Figure 9, graphique).  
 
Les ruptures verticales en mode I sont caractéristiques de la déformation de surface ou de déformation 
associée à des fluides en profondeur (veines).  
 
Toutes ces observations mettent en évidence qu’il existe une relation entre la pression effective (Peff = 
Pmécanique- Pfluide ; principe de Terzaghi) et le type de déformation cassante. Pour de faible pression de 
confinement (en surface ou à forte pression de fluide) la rupture en mode I est favorisée. Pour de plus 
forte pression effective la rupture en cisaillement est le seul mode activé.   
 
Les observations montrent aussi qu’en cisaillement, les roches ne subissent pas une dilatation 
proportionnelle au déplacement qu’elles accumulent. 
  

c)   Comportement visqueux de la lithosphère 
 
Les plis, les boudins et les mullions sont observés dans la nature à toutes les échelles et à toutes les 
profondeurs. Pour exemples (Figure 10). :   

- les plis couchés dans le Jura dans lesquels l’absence de trace de métamorphisme indique qu’ils 
se sont formés sous un faible enfouissement 

- les boudins de l’île de Tinos se sont formés tout comme les plis du Cap Corse dans le faciès 
métamorphique des schistes verts, c'est-à-dire, à une pression de confinement  et à  une 
température assez importante. 

 
Ces structures montrent que soumises à des contraintes trop faibles pour déclancher des phénomènes 
de rupture cassante, les roches peuvent aussi se déformer plastiquement par relaxation visqueuse 
(fluage dislocation ou pression dissolution) des contraintes élastiques. Elles se forment toutes à 
l’interface instable entre de deux fluides visqueux de viscosité différente [Turcotte and Schubert, 
2002] et sont donc dynamiquement similaires.  
 
Ce phénomène peut avoir lieu même lorsque la viscosité est importante comme l’indique les résultats 
des tests de fluage réalisés sur le quartz et l’olivine et représentés sur le graphique 1 de la Figure 10. 
Ce graphique indique que le maximum de contraintes déviatoriques supportés par les roches dépend de 
la nature lithologique, de la température et du taux de déformation.   
 
Même pour de faibles températures, les roches peuvent fluer si le taux de déformation est très faible. 
 
Ces structures peuvent être caractérisées par des modèles visqueux analytiques notamment en utilisant 
des analyses de stabilité linéaire (ex [Smith, 1975; Smith, 1977]) pour connaître les longueurs d’ondes 
initialement favorisées. Pour avoir accès à la déformation finie et comprendre les différents contrôle 
exercée par la gravité et les forces aux limites une approche numérique est souvent nécessaire 
(ex :[Schmalholz and Podladchikov, 2000]). 
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d)   Conclusion sur le comportement des roches de la lithosphère 
 
Les structures observées à la surface de la Terre mettent en évidence que la Terre « solide », la 
lithosphère, soumise à des contraintes déviatoriques, peut réagir de manière élastique ou acquérir une 
déformation permanente par rupture « plastique » ou par relaxation visqueuse. 
 
Il est par contre notable que les roches (une fois enfouies) ne subissent que peu ou pas  de déformation 
volumique (e.g. : compaction) hormis par changement de phase. Cette différence avec le 
comportement en cisaillement devra être prise en compte dans l’établissement d’une loi de 
comportement globale.    

Figure 10 
1) Contraintes déviatoriques pour le quartz et l’olivine en fonction du taux de déformation 
reproduit de [Watts, 2001] d’après les paramètres de [Goetze, 1978; Heard and Carter, 
1968] 
2)  Plis couché (Jura) qui indiquent que la déformation peut devenir permanente sous l’effet 
de la relaxation  visqueuse des contraintes même dans les tous premiers kilomètres.  (Photo C. 
Homberg ) 
3)  Boudinage de foliation (Tinos, Cyclades, Grèce). Instabilité typique des milieux visqueux 
présent à mi-croûte  (Photo. L. Jolivet) 
4) Plis replissant une foliation préexistante (Cap Corse, Photo. L. Jolivet) 
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Les observations montrent aussi que la déformation est rarement homogène à l’échelle des structures 
(Figure 11-1) même dans le domaine visqueux (structure S-C dans les amphibolites Figure 11-3). Ce 
la implique la prise en compte de lois de comportement non linéaires. Les observations détaillées 
montrent aussi qu’aucune des composantes, visqueuses ou plastiques, ne peut être négligée dans la 
croûte car les roches peuvent être cassantes et visqueuses durant le même événement tectonique 
(Figure 11-2).   
 

 
Pour pouvoir modéliser la lithosphère mécaniquement, il faut pouvoir rendre compte de: 

- sa réponse élastique instantanée et long terme, 
- sa capacité à localiser la déformation au niveau des contrastes de viscosité, 
- sa capacité à localiser la déformation, lorsqu’un critère de rupture, possédant un terme 

frictionnel  dépendant de la pression de confinement, est atteint. 

C _    L’approche du modèle  

a)   Le principe de la mécanique des milieux continus    
La mécanique des milieux continus constitue le principe fondamental de ce travail de thèse. 
L’équation fondamentale de la dynamique de Newton (1) et l’équation du transfert de chaleur (2) dans 
les milieux continus ont été utilisées pour modéliser les phénomènes géodynamiques et tectoniques. 

 
VFext m
t

∂
=

∂∑  (1) 

Figure 11 
1) Détachement (souligné par la neige) à la base des dépôts conglomératiques dévoniens de 
Norvège (photo. L. Jolivet) 
2) Détachement et mylonite (Tinos, Grèce). Photo. L. Jolivet 
3) Bande de cisaillement dextre dans les amphibolites d’Hidaka (Japon). Photo. L. Jolivet 
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Où Fext sont les forces extérieures, m est la masse, V, la vitesse de la particule, t, le temps, T, la 
température, χ , la diffusivité thermique, rH , la source de chaleur interne, ρ , la masse volumique, 

pC , la capacité thermique, et ix  représente chacune des composantes spatiale du vecteur position. 

 
Dans le cadre de la mécanique des milieux continus, il  est  possible de définir autour de chaque point 
du solide, un volume Vol, de surface S, petit par rapport à la taille de la structure, où la déformation (3) 
est homogène et l’état de contraintes σ définit par la règle de Cauchy (4) est constant.  
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 j i ijt nσ=  (4) 

Où ijε!  est une composante du tenseur des taux de déformation, t  est la force par unité de surface 

s’exerçant sur un plan de normale n . 
 
Les variations de contraintes et de déformation sont alors uniquement associées à la géométrie des 
structures ou à des hétérogénéités macroscopiques. 
 
En appliquant le théorème de Gauss aux forces s’exerçant sur la surface S de ce petit volume (5)  

 dS dVol∂
=

∂∫∫ ∫∫∫nσ σ
x

 (5) 

Il est possible de réécrire la deuxième loi de Newton (1) en terme de contraintes et de coordonnées. 
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Où g est l’attraction de la pesanteur. 
Dans le cadre des problèmes de géodynamique globale (hormis aux échelles de temps sismiques), il 
est possible d’utilisé une approche quasi-dynamique car le terme inertiel (au membre droit de (6) ) est 
négligeable.  
L’équation (6) correspond en fait à trois équations (i.e. une pour chaque composante du vecteur x) et 
possède 9 inconnues : les 6 composantes indépendantes du tenseur des contraintes σ et les 3 
composantes du vecteur position x.  Si l’on prend en compte le couplage thermomécanique, la 
température porte à 10, le nombre des inconnues du problème physique, et à 4 le nombre des 
équations.  
 

 10  inconnues 4 équations 6  équations manquantes− =  
 
 Pour pouvoir résoudre ce problème il manque donc six équations qui doivent permettre de relier les 
contraintes aux déformations donc au vecteur x et à ses dérivées temporelles. Ce sont les équations 
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Figure 12  
Paragenèse éclogitique (grenat, 
omphacite et disthène) dans les 
gneiss des Calédonides de 
Norvège. La déformation 
cisaillante dans le facies des 
shistes verts (photo2) sous le 
détachement (souligné par la 
neige sur la photo3) permettant 
d’exhumer ces roches de haute 
pression basse température est 
pourtant  très homogène à 
l’échelle du détachement mais 
aussi à celle de la roche-elle 
même (Photos. L. Jolivet) 

rhéologiques macroscopiques (dites constitutives). Elles doivent retranscrire le plus fidèlement 
possible le comportement des roches. 

b)   Applicabilité de la mécanique des milieux continus ? 
A l’échelle du micron, il est clair que la description du comportement de la matière est un cauchemar 
de complexité en particulier pour les roches. Les champs de contraintes et de déformation ne sont alors 
en aucun cas uniforme et homogène. 
Cependant, si on considère un volume, petit par rapport à la structure étudiée, mais suffisamment 
grand pour échantillonner une région statistiquement représentative du matériau, il devient possible de 
modéliser le comportement mécanique des structures dans le cadre de la mécanique des milieux 
continus. Cette approche est particulièrement bien adaptée aux problèmes structuraux d’échelles 
décimétriques à plurimétriques pour lesquels il est possible de définir des lois rhéologiques 
macroscopiques. La Figure 12 montre d’une part que les hétérogénéités à l’échelle de la roche 
n’affectent pas les structures kilométriques et d’autre part que la déformation d’un milieu hétérogène 
est homogène à l’échelle du décimètre. 
Ces observations indiquent qu’il est donc possible d’utiliser la mécanique des milieux continus pour 
modéliser les structures lithosphériques. 
 

 
 

 
Il reste à définir mathématiquement les modèles rhéologiques macroscopiques nécessaires pour obtenir 
un système d’équations complet.   
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2 _    Les 6 équations manquantes : la rhéologie  
 
Étymologiquement, la rhéologie est une science qui traite de l'écoulement, des déformations, et plus 
généralement du comportement des matériaux sous l'action de contraintes. Le mot a été créé aux États 
Unis en 1929 par Eugène Cook Bingham (1878-1945) et concerne « the study of the deformation and 
flow of matter ».  
La rhéologie est capable d'intégrer l'étude de l'ensemble des substances, qu'elles soient fluides ou 
solides. La notion de fluide recouvre ici aussi bien des liquides comme l'eau et les solutions diluées 
mais aussi des substances beaucoup plus visqueuses et consistantes à l'aspect pâteux, semi solide voire 
même solide.  
 
Ces différences d’aspect sont dues à la très large gamme d'échelle de temps qui concerne le 
mécanisme d'écoulement. L'écoulement d'un fluide comme l'eau s'effectue instantanément sous l'effet 
de la pesanteur. Dans le cas extrême des roches, il faudra attendre plusieurs jours voire des mois, pour 
observer un début d'écoulement significatif.  
 
 
Malgré ces différences d'échelle de temps, ce sont les mêmes lois de comportement et les mêmes 
grandeurs qui régissent les écoulements. Les différents matériaux sont caractérisés par leur nombre de 
Déborah qui est le rapport adimensionné entre le temps d’observation et le temps caractéristique de 
leur écoulement. La viscosité n'est pas la seule grandeur importante à mesurer, la plupart des 
matériaux possèdent également des propriétés élastiques d'autant plus marquées qu'ils possèdent une 
organisation moléculaire complexe. 

A _    Paramètres rhéologiques et loi rhéologique de base 

a)   Elasticité linéaire 
L’élasticité linéaire peut être utilisée pour modéliser tous les solides soumis à de petites déformation 
sous ces conditions :  
- La déformation est parfaitement réversible (pour un cycle de contrainte, le travail total est nul) 
- La contrainte en un point du solide dépend uniquement de la déformation finie indépendamment 

de l’histoire du chargement  
- Les contraintes et les déformations sont linéairement proportionnelles 
Durant cette thèse, seule le cas de l’élasticité linéaire isotrope a été considéré. Dans ce cas, la réponse 
du solide est indépendante de l’orientation du chargement et le tenseur élastique Cijkl est isotrope et 
s’écrit généralement :  

 ( )ijkl ij kl ik jl il jkC λδ δ µ δ δ δ δ= + +  (7) 

Où λ et µ sont les constantes de Lamé et δ le delta de Kroneker. 
Pour décrire la déformation d’un matériau élastique isotrope, deux constantes sont nécessaires et 
suffisantes si elles permettent de caractériser la réaction du matériau soumis:  
- à une déformation ou un état de contraintes anisotrope (cisaillement) 
- à une déformation ou un état de contraintes isotrope  (dilatation, incompressibilité) 
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Selon les applications, différents couples de constantes sont utilisés préférentiellement: 
- Propagation d’onde : constantes de Lamé (λ et µ) car elle permettent d’accéder directement aux 

vitesses de propagation des ondes de volume et de cisaillement. 
- Essais mécaniques : module d’Young (E) et le coefficient de Poisson (ν) car les essais 

mécaniques sont souvent  uni-axiaux  
-  Traitement numérique, ingénierie : modules d’incompressibilité (K) et de cisaillement (G) car ils 

permettent une décomposition pratique des tenseurs, de déformation et de contrainte, en leurs 
parties déviatoriques et volumétriques. 

  
Par conséquence, le tenseur des contraintes ijσ  peut se décomposer en deux parties (déviatorique ijτ  

et isotrope 1/ 3 iiσ σ= ) définies comme : 

 ij ij ijσ τ δ σ= +  (8) 

La même transformation s’applique au tenseur des déformations en se plaçant dans le cadre des petites 
déformations, le seul où la théorie de l’élasticité linéaire ait un sens : 
 ij ij ijε ε δ ε= +"  (9) 

Dans (9), ε"  est la partie déviatorique de la déformation et ε est la partie volumique de la déformation. 
La loi de Hooke (élasticité linéaire isotrope) s’écrit alors : 
 

 
(a) 3
(b) 2  

elas elas

elas elas
ij ij

K P
G

σ ε
τ ε

= = − 


= "
 (10) 

Où P est la pression thermodynamique dite « complète ». 

b)   Fluage visqueux 
Une loi de fluage en cisaillement (ang.  shear flow) relie, par définition, la contrainte cisaillante au 
taux de déformation par l’intermédiaire d’un paramètre qui s’appelle la viscosité dynamique, ou 
viscosité de cisaillement (shear viscosity ) shearµ . Il existe aussi, comme pour l’élasticité, un paramètre 

d’écoulement isotrope dit viscosité de la matrice ou viscosité volumétrique (ang. bulk viscosity) bulkµ .  

La viscosité volumétrique est généralement négligée en géologie (à l’exception de quelques modèles 
de compaction) où l’on considère généralement, et souvent à juste titre, que les écoulements visqueux 
sont incompressibles. Seulement, lorsqu’il s’agit de coupler dans une même formulation le 
comportement à la fois fluide et solide des matériaux sans négliger la compressibilité dans le domaine 
solide, il est parfois nécessaire d’introduire ce terme dans les calculs.  
Comme dans le cas de l’élasticité linéaire, il existe des modèles anisotropes et très compliqués qui ne 
seront pas évoqués ici. Pour une loi de comportement visqueuse, la réponse à la déformation des 
parties déviatorique et volumétriques du tenseurs des contraintes s’écrit :  
 

 
(a) 

(b)  2

vis vis
bulk

vis vis
ij shear ije

σ µ ε

τ µ

= 


= 

!
 (11) 

où e est la partie déviatorique du tenseur des taux de déformation. 
La viscosité dynamique des matériaux est généralement variable. Elle dépend principalement de la 
température mais aussi du taux de déformation.  
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Les lois qui permettent de calculer cette viscosité sont purement empiriques mais elles reposent sur la 
description de phénomènes microscopiques. Pour modéliser la lthophère, la loi la plus couramment 
utilisée est celle du fluage dislocation. Pour une déformation uni-axiale [Poirier, 2000], elle s’écrit :  

 ( )exp
E

nIIRT
ije A τ

−
= ⋅ ⋅  (12) 

Où R est la constante des gaz, T est la température, E est l’énergie d’activation du fluage, IIτ est le 

second invariant du tenseur des contraintes déviatoriques, n est un coefficient de non linéarité, et A est 
un facteur pré-exponentiel.  
 
Les paramètres A, n et E sont obtenus expérimentalement pour des taux de déformation très supérieurs 
au taux de déformation géologique. Comme d’une part, les cas de fluage géologique correspondent en 
grande partie à des phénomènes de recristallisation (qui ont donc une cinétique de réaction propre) et 
comme, d’autre part, les échantillons sont très petits,  il est certain que ces mesures ne sont peut être 
pas applicable aux échelles temporelle et spatiale de la géodynamique.  

c)   Notion de seuil de contrainte, élasto-plasticité, bifurcation 

 
Les études de laboratoire montrent souvent l’existence de contraintes seuils  (ang. Yield stress)  au 
niveau desquelles la loi de comportement du matériau change subitement (Figure 11). Généralement, 
ce type de comportement arrive lorsque des solides sont soumis à des contraintes suffisamment 
importantes pour entraîner la rupture et la une déformation permanente du matériau avec un temps 
caractéristique beaucoup plus cours que la relaxation visqueuse. A partir de ce seuil, dans le domaine 
de la mécanique du solide, on considère que la déformation est plastique ou ductile. Dans le jargon de 
la géologie structurale, où les mots sont souvent détourné de leur sens premier, on utilise plutôt les 
termes de plastique ou même cassant pour décrire ces phénomènes car le mot ductile souvent est 
réservé au phénomène de fluage ou de déformation « non – localisée ».   
 
Il n’existe pas encore de description microscopique adéquate des phénomènes de plasticité qui pourrait 
permettre de prédire l’état de contrainte dans un matériau à l’état de rupture (qui désigne ici le mot 
anglais at yield). Les lois constitutives pour des solides se déformant élasto-plastiquement sont 
généralement ajustées sur des résultats expérimentaux en se basant sur une formulation mathématique 
guidée par des observations générales sur les mécanismes de la plasticité :  
 
- pour des contraintes faibles, le solide répond élastiquement  
- après un seuil critique de contraintes la courbe contraintes/déformation cessent d’être linaire 
- après ce seuil, la déformation devient permanente 
- ce seuil ne dépend pas, ou dépend très faiblement, de la vitesse de chargement 
- si on décharge l’échantillon, la pente de la courbe contrainte/déformation est parallèle à celle du 

chargement élastique 
- la réponse du matériau à des tests cycliques est complexe ; des phénomènes de durcissement et 

d’adoucissement liés à la déformation cumulée sont souvent observés 
- La contrainte seuil dépend de la pression hydrostatique (pour les roches en particulier) 
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Le concept de base des lois plastiques repose donc sur :  
 
- une décomposition du tenseur des déformations en une partie plastique et une partie élastique.  
- L’établissement d’un critère de rupture qui indique si l’échantillon se comporte plastiquement ou 

élastiquement. 
- La définition d’une loi de durcissement qui contrôle la forme de la courbe contrainte/déformation 

dans le régime plastique. 
- Une  loi de fluage plastique qui permet de relier les contraintes à la déformation sous un 

chargement multiaxial. 
-  Un critère de décharge élastique qui permet de modéliser le comportement irréversible. 
 
Beaucoup de lois de plasticité ont été développées pour décrire les métaux (ex : critère de Tresca et de 
Von Misses)  et ne peuvent pas être utilisées pour comprendre le comportement des roches car elle ne 
contiennent pas de dépendance à la pression de confinement et ne permettent pas de décrire les 
phénomènes de dilatance, et de contractance, associés à la nature granulaire des roches crustales. Pour 
modéliser le comportement frictionnel des roches, le critère de Mohr-Coulomb est plus approprié 
même s’il n’a pas plus de sens phénoménologique que les autres critères. 

Figure 13 
E : module d’Young 
h :  coefficient de durcissement 
on voit clairement sur cette image que la contrainte élasto-plastique est 
égale à celle relâchée élastiquement durant la décharge et que la 
déformation élasto-plastique en charge est égale à la somme de la 
déformation plastique permanente et de la déformation élastique. 
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B _    Loi de composition (loi de milieu) 
 
Les lois de composition sont souvent représentées à l’image d’un montage de circuit électrique. Les 
lois rhéologiques y sont représentées comme un système mécanique, composé de ressorts (élasticité), 
de pistons hydrauliques (viscosité) et de blocs frictionnels (plasticité) qui pourrait être l’analogue d’un 
circuit électrique composé de condensateurs, d’impédances, et de résistances ohmiques. Comme dans 
les montages électriques, ces composants peuvent être montés en série (Maxwell) ou en parallèle 
(Kelvin-Voigt).  
 

a)   Modèle de Maxwell 
 
Dans le cas d’un montage de n composants en série, par analogie avec la différence de potentiels 
électriques ∆U, on peut écrire : 

 
1

ntot i
i

ε ε
=

= ∑  (13) 

Où totε  est la déformation totale du segment et iε est la déformation qui affecte le composant i. 

Par analogie avec l’intensité du courant électrique I la contrainte globale globσ est constante sur tous 
les composants mécaniques: 
 glob iσ σ≡  (14) 

b)   Modèle de Kelvin 
 
Dans le cas d’un montage en parallèle, ce sont les contraintes qui s’additionnent : 

 
1

ntot i
i

σ σ
=

= ∑  (15) 

Et la déformation qui est identique sur chaque segment :  
 glob iε ε≡  (16) 

C _    Rhéologie des roches 

a)   Viscoélasticité 
Comment caractériser le comportement viscoélastique des roches ? 
Le modèle le plus souvent utilisé consiste simplement à appliquer un modèle de Maxwell en ne se 
préoccupant que de la partie déviatorique des tenseurs des contraintes et des déformations. Ce modèle 
explique bien l’importance du déplacement sur les bandes de cisaillement ductiles. Cependant, il serait 
complètement irréaliste de considérer un tel modèle pour la partie isotrope de la déformation. En effet 
si cela était le cas, les roches se compacteraient à l’infini. Cela n’est pas observé dans la nature. Un 
modèle viscoélastique pour la partie isotrope de la déformation doit nécessairement être un modèle de 
type Kelvin-Voigt1.  
  

                                                      
1 Le modèle décrit ici est cependant différent du modèle de Burger qui consiste en un modèle de Kelvin-Voigt enchaîné en 
série avec un modèle de Maxwell en série pour le tenseur complet et qui ne permet pas de garantir l’incompressibilité des 
roches. 
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La partie déviatorique (cisaillement) du milieu viscoélastique décrit ici est de type Maxwell (Figure 
14). Pour ce modèle, l’égalité suivante peut être écrite. 
 elas vis

ij ij ije e e= +  (17) 

Le taux de variations des contraintes cisaillantes s’obtient alors en substituant  (10) et (11) (b) dans 
(17). 

 2
2

ij
ij ij

shear

G e
τ

τ
µ

 
= − 

 
!  (18) 

 

 

 
 
 
L’utilisation d’une loi de comportement isotrope de type Kelvin (Figure 15) permet de garantir 
l’incompressibilité des roches sur le long terme. Pour dériver cette rhéologie, il faut écrire l’égalité de 
contraintes suivante : 
 elas visσ σ σ= +  (19) 
et lui substituer  (10) et (11)  (a): 

 
3 bulk

bulk

K
P

σ ε µ ε

σ µ ε

= + 


= − + 

!
!  (20) 

 

Figure 14 
Les trois graphiques révèlent l’évolution des contraintes et de la déformation en  cisaillement 
pour un modèle viscoélastique  uni-dimensionel de type Maxwell. 
Pour une déformation constante, le matériau se déforme d’abord élastiquement puis la 
déformation devient permanente suite à la  relaxation visqueuse. 
Pour un taux de déformation constant, la déformation est élastique dans un premier temps puis 
une contrainte seuil proportionnelle au taux de déformation est atteinte et le matériau flue.  
Dans le cas où  une contrainte constante est appliquée (expérience de fluage). Le profil de 
déformation montre bien la réaction élastique instantanée et le fluage visqueux qui s’en suit.  
 
Le temps de relaxation de Maxwell correspond au temps nécessaire pour que la déformation 
élastique soit égale à la déformation visqueuse. 
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b)   Elasto-plasticité 
Plusieurs modèles de comportement plastique existent mais la plasticité non associée de type Mohr-
Coulomb est la plus appropriée pour modéliser le comportement des matériaux terrestres car : 

• elle prend en compte la dépendance à la pression  
• elle représente bien  le comportement frictionnel des roches fragiles mis en évidence par les 

données expérimentales de Byerlee [Byerlee, 1978]  
• elle permet de limiter la dilatation à l’intérieur des bandes de cisaillement 

La prise en compte de ce type de comportement dans les modèles rhéologiques est très importante car 
cette rhéologie permet de localiser aisément la déformation et d’expliquer les différentes orientations 
de bandes de cisaillement observées en laboratoire (Coulomb vs Roscoe). [Vermeer, 1990] a aussi 
montré que ce comportement comporte, dans certains cas, un adoucissement ou un durcissement 
intrinsèque. 
 
Cette rhéologie est bidimensionnelle par essence, car le taux de déformation ne dépend pas de la 
contrainte principale intermédiaire. 
 

Figure 15 
Le temps de relaxation de Kelvin-Voigt correspond à l’intervalle de temps nécessaire pour que la 
contrainte visqueuse soit égale à la contrainte élastique. 
 
En se plaçant à contrainte (L) constante, la courbe d’évolution temporelle des contraintes et des 
déformations montre que des contraintes visqueuses importantes résistent et retardent la 
compaction élastique du matériau.  
 
 Ce type de comportement peut permettre d’absorber les vibrations plus rapides que son temps de 
relaxation. En géotechnique ce type de matériaux s’appelle substance générale linéaire.  
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Quelque soit l’orientation du plan considéré, l’état de contraintes d’un matériau peut être caractérisé 
par deux invariants σI = (σ1+σ2+σ3)/3 et  τII = - (σ1σ2+σ2σ3+σ3σ1) ½.  Dans l’espace de Mohr 

(Figure 16 ; τ (contrainte cisaillante sur le plan, nσ (contrainte normale au plan)), on utiliseτ ∗ etσ ∗  

qui correspondent respectivement au rayon et à l’abscisse du centre du cercle de Mohr (Figure 16). En 
coordonnées cartésiennes, ils s’écrivent :  

                     
2

²  
2

xx yy
xy

σ σ
τ σ∗ − 

= + 
 

 (21) 

 Et 
( )

2
xx yyσ σ

σ ∗ − +
=  (22) 

Figure 16 
L’espace de Mohr (σn,τ) permet de représenter graphiquement un état de contraintes en deux 
dimensions ayant l’avantage d’offrir des solutions géométriques aux problèmes géomécaniques. 
σ1 et σ3 sont les contraintes principales respectivement maximum et minimum, θ l’inclinaison de 
la bande de cisaillement par rapport à σ1. 
 
Ici, c’est la loi de Byerlee qui est représentée par la droite passant par l’origine. 
 
On peut définir l’état de contrainte par un cercle dont le centre et le rayon constitue les deux 
premiers invariants du tenseur des contraintes dans le plan considéré ? 
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Le critère de rupture de Mohr-Coulomb ( F ) correspond à l’équation des cercles qui tangentent 
l’enveloppe de rupture ( R ) 
 ( ) sin( ) cos( )F Coσ τ σ φ φ∗ ∗= − −  (23) 
  
 :: ( ) tan( )n nR Coτ σ σ φ= +  (24) 

 
Où Co  et φ  sont respectivement la cohésion et l’angle de friction interne.  

L’enveloppe de rupture R fixe la limite entre les états de contraintes possibles ( 0F ≤ ) et ceux qui 
dépassent la résistance du matériau ( 0F > ). 
Par conséquent, lorsque le matériau rompt ( 0F = ) la dérivée du critère de rupture est forcément nulle 
ou négative (condition de consistance). 
 0F =!  (25) 
 
La déformation plastique est dérivé d’une fonction potentielle Q  (le potentiel plastique où Ψ est 

l’angle de dilatation interne de la bande de cisaillement) et d’un scalaire λ  (ang. plastic multiplier). 

 

* *sin

plas
ij

ij

Q
Q

τ σ

ε λ
σ

= + Ψ


∂ = ∂ 
!  (26) 

La dernière équation s’appelle lois de fluage plastique (plastic flow rule) car elle détermine la 
dépendance de  le taux de déformation plastique. 
Dans le cas de non rupture ou de décharge,  

 0 ( 0 0)F F F< ∪ = ∩ <!  (27) 
ce scalaire reste nul. 
 0λ =  (28) 
Durant la rupture plastique, λ  se calcule en utilisant la condition de consistance (25) . 
 
En transformant le tenseur des contraintes et le tenseur des déformations comme suit : 

 
1 2 ; 3 4 5 6

1 2 ; 3 4 5 6

; ; ; ;

; ; ; ;
xx yy zz xy yx yz zy xz zx

xx yy zz xy yx yz zy xz zx

σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ σ

ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε ε

= = = = = = = = = 
= = = = = = = = = 

 (29) 

 
on peut alors écrire la rhéologie élasto-plastique (modifiée de [Vermeer and De Borst, 1984]) 
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3 _    Conclusions 
 
Il est possible de modéliser le comportement des roches à grande échelle en utilisant le principe de la 
mécanique des milieux continus ainsi que les lois de comportement appropriées. 
Cette approche permet de poser tous les problèmes sous une forme variationelle (i.e. un système 
d’équations différentielles complet) permettant de modéliser quantitativement la déformation de la 
lithosphère. 
Comme la lithosphère est : 
- un milieu hétérogène, 
- caractérisée par des lois de comportement souvent non linéaires, 
- bordée de conditions aux limites complexes, imposées par le problème géodynamique, 
 

……………………    il n’est pas possible de résoudre ce système d’équation analytiquement. 
 
D’autre part, la température contrôlant la rhéologie effective des roches de la lithosphère, il est 
nécessaire d’utiliser des modèles thermomécaniquement couplés. 
 
Les méthodes numériques classiques (FEM, FDM, FV) sont très adaptées pour résoudre les problèmes 
de mécanique des milieux continus. Cependant, les difficultés numériques rencontrées dans le 
domaine géomécanique sont multiples :  
 

- Prise en compte des instabilités physiques 
- Dépendance de l’état des contraintes à l’histoire du chargement 
- Lois de comportement fortement non linéaires 
- Grandes déformations 
- Processus de surface 

 
Deux méthodes numériques ont été utilisées durant cette thèse :  
 

- FLAC (Fast Lagrangian Analysis of Continua) permet de résoudre en partie ces problèmes 
grâce à une formulation dynamique complètement explicite qui ne nécessite donc pas de 
converger mais qui a le désavantage de nécessiter de très petit pas de temps.  
Le passage à trois dimensions constitue un autre désavantage de cette méthode. Il demande 
une quantité de programmation (et de temps de calculs) considérable pour calculer les 
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contraintes s’exerçant sur les quatre facettes des dix tétraèdres qui composent chaque élément 
de maillage déformé. Autrement dit, cette méthode ne présente pas d’avantages (par rapport au 
FEM) pour modéliser les grandes déformations en 3D. 

 
-  FEM (Finite Element Method) est une méthode intrinsèquement implicite, devant donc 

converger vers une solution, qui à l’avantage d’être beaucoup plus rapide pour résoudre des 
problèmes assez linéaires, de ne pas demander de grands efforts de programmation pour être 
formulée en 3D (ce qui ne veut pas dire que le code tourne vite) mais qui n’apporte pas de 
réels avantages (en terme de coût de calculs) pour les forts couplages non-linéaire  (i.e. 
rhéologie plastique –élastique - ductile). 

 
 
L’implémentation de ces codes sera détaillée dans les parties suivantes. Chaque description sera suivie 
d’une application géodynamique. 
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CHAPITRE III     
Description de Paravoz 
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PARAVOZ est un code numérique basée sur la méthode FLAC (Fast Lagrangian Analysis of 
Continua) [Cundall, 1989; Cundall and Board, 1988]. FLAC permet de résoudre des problèmes 
statiques ou dynamiques et de modéliser des problèmes mécaniques en prenant en compte des lois de 
comportement non linéaires ainsi que l’histoire du chargement.  
L’algorithme sous-jacent est une méthode hybride élément finis/ différences finies qui utilise un 
maillage irrégulier composés d’éléments quadrilatéraux subdivisés en sub-éléments triangulaires. 
Comme dans la méthode des éléments finis, le bilan des contraintes est établi sur la maille et les 
dérivés des variables sont exprimées en utilisant le point Gaussien, mais la résolution des équations 
différentielles partielles se fait explicitement par différences finies sur les nœuds. Cette méthode de 
résolution numérique, pour rester stable, implique des pas de temps critiques très courts qui sont 
généralement limités par le temps de propagation des ondes élastiques dans le milieu. Pour des 
analyses dynamiques (dans lesquelles on ne peut pas négliger l’influence des forces d’inertie, ex : 
déformation co-sismique), l’échelle de temps considérée étant courte, cette limitation ne posent pas de 
problèmes majeurs. Par contre, pour étudier les déformations de la lithosphère sur quelques (dizaines) 
de millions d’années, les forces d’inerties deviennent négligeables (cas d’un problème quasi-statique). 
Il est alors possible d’augmenter artificiellement le pas de temps critique en augmentant 
artificiellement la masse d’inertie du matériau pour ralentir la vitesse des ondes élastiques. Il faut alors 
amortir les oscillations élastiques liées aux ondes élastiques « ralenties » mais « amplifiées» qui 
traversent le système. C’est sur ce point particulier que PARAVOZ (code développé dans le  domaine 
universitaire par A.N.B. Poliakov et Y.Y. Podladchikov) diffère de la version commerciale de FLAC® 
(http://www.itascacg.com/) un code dédié principalement aux problèmes géotechniques.  
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1 _    Discrétisation du continuum :  
 
On peut discrétiser explicitement (toutes les quantités inconnues sont dans le membre droit et prise en 
compte au pas de temps précédent), une équation différentielle aux dérivées partielles en utilisant des 
différences finies centrées. Pour assurer la stabilité numérique, il faut alors utiliser un pas de temps 
critique qui soit suffisamment petit pour que l’information ne puisse pas se propager, en un pas de 
temps, entre les éléments du modèle. 
 
L’intérêt de ce type de discrétisation est que chaque élément devient physiquement indépendant des 
autres durant le pas de temps. On peut ainsi établir un cycle de calcul simple (Figure 17) qui contre 
balance le coût de calcul lié à la diminution du pas de temps. D’autre part, puisque les pas de temps 
sont très courts, cette formulation, contrairement aux formulations implicites, permet d’implémenter 
des lois rhéologiques fortement non linéaires très facilement.    
 

 

 
 
Dans Paravoz, le continua est discrétisé sous forme de mailles quadrilatérales elles même subdivisées 
en deux paires de mailles triangulaires (Figure 18) à l’intérieur desquelles la déformation est constante 
et la vitesse peut être calculée par interpolation linéaire de la vitesse des nœuds. Cette seconde 
discrétisation assure la symétrie de la solution [Cundall and Board, 1988] et permet, en diminuant le 
nombre de contraintes sur la compressibilité, de limiter les problèmes de mesh locking qui peuvent 

Figure 17 
Dans FLAC comme dans PARAVOZ, les calculs sont produits explicitement en mettant à jour tour à 
tour le membre gauche et le membre droit de l’équation fondamentale de la dynamique à l’aide des 
lois rhéologiques. 
Une discrétisation est mixte basée sur la méthodes des éléments finis est utilisée. Les contraintes et 
les déformations se rapportent donc  aux éléments alors que les forces et les vitesses se rapportent 
aux nœuds. Ce type de discrétisation permet d’implémenter des lois de comportement  fortement non 
linéaires car les pas de temps sont courts et tous les éléments sont traités indépendamment les uns 
des autres. 
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causer des surpressions locales et des instabilités numériques importantes associées à la non 
satisfaction de l’incompressibilité dans les domaines visqueux et plastiques [Marti and Cundall, 1982]   
 

 
 

2 _    Description Physique  
PARAVOZ  est un code thermomécaniquement couplé qui résout complètement l’équation générale 
de la dynamique de Newton (1) et l’équation de transfert de chaleur dans sa formulation lagrangienne 
(35) ce qui signifie que la partie advection DT/Dt est résolue en couplage avec l’équation (1). La 
température T est utilisée dans le calcule des lois de comportement (ex : contraintes thermique, 
viscosité thermo-dépendante). L’intérêt de PARAVOZ provient du fait qu’aucune solution n’est 
prescrite à priori et que la localisation de la déformation s’opère en suivant un chemin physique réel. 
Notations :  
Tableau 1 
ρ (kg.m-3) Masse volumique T (K) Température 
σ (Pa) Tenseur des contraintes Hr (W.m-3) Production de chaleur interne 
 x (m) Vecteur coordonées χ  (m2.s-1) Diffusion thermique 
V (m.s-1) Vecteur vitesse Cp (J.kg-1.K-1) Capacité thermique 
u (m) Vecteur déplacement   
t (s) Temps g (m.s-2) Vecteur pesanteur 
 
 
  

Figure 18 
Le modèle est discrétisé en utilisant des éléments quadrilatèraux eux même subdivisés en deux 
paires de triangles AB et CD sur lesquels sont effectués les calculs de contraintes et de 
déformations. A chaque pas de temps, la moyenne des résultats obtenus sur chaque paire de sous 
éléments est attribué à l’élément quadrilatéral. 
Les contraintes sont calculées sur les faces des triangles, les déplacements résultant des forces 
hors équilibres calculées sur les noeuds. De la même manière, les flux de chaleur sont calculés 
sur l’élément alors que la température n’a de sens que sur le nœud.      
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La partie mécanique du code résout la seconde loi de  la dynamique de Newton dans un repère 
Lagrangien et en utilisant localement une formulation « petite déformation » et en appliquant une 
correction pour les grandes déformations en utilisant les dérivés co-rotatives de  Jaumann. 

 ij i
i

j

Vg
x t
σ

ρ ρ
∂ ∂

+ =
∂ ∂

 (1) 

 
Les indices i,j (1≤ i,j ≤ l ,  l = 3 ) correspondent aux composantes des coordonnées spatiales, des 
tenseurs et des vecteurs. La notation d’Einstein (sommation des indices répétés) s’applique.   
La partie thermique du code résout complètement l’équation du transfert de chaleur (35) dans le repère 
lagrangien fixé par (1) 

 r

i i p

HDT T
Dt x x C

χ
ρ

 ∂ ∂
= + ∂ ∂ 

 (35) 

D/Dt signifie que la dérivée en temps est objective (indépendante du repère dans lequel elle est 
décrite). Cela signifie en terme simple que l’advection thermique est assurée par le déplacement des 
nœuds. Comme les pas de temps mécanique sont courts, le critère de Courant est automatiquement 
satisfait. 
Dans Paravoz, les déformations et taux de déformation mécaniques sont calculés pour chaque sous 
éléments triangulaires à partir des vitesses nodales. Pour chaque sous élément, on a :  

 
1
2

ji
ij

j i

VV
x x

ε
 ∂∂

= +  ∂ ∂ 
!  (36) 

alors que les incréments de contraintes sont calculés sur les arrêtes de chaque sous-élément à partir des 
incréments de déformation en suivant des rhéologies viscoélastique, élasto-plastique ou visco-élasto-
plastique. 
L’objectivité de la dérivée temporelle du tenseur des contraintes par rapport à la rotation locale ω du 
repère lagrangien en grandes déformations, est prise en compte en utilisant la correction de Jaumann 
(pour chacun des quatre sous-éléments triangulaires): 
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soit pour l = 2 : 
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Ici,  “ls” signifie grande déformation (large strain), “ss” signifie petite déformation (small strain),  
“mv”  se rapporte à la correction de Jaumann dans l’intervalle de temps et l’exposant “∆” indique 
l’incrément de contrainte dû à cette correction. Il faut noter que la correction de Jaumann, qui peut être 
insuffisante dans le cas de méthodes implicites à grandes transformations, est bien justifiée dans le cas 
de Parovoz où, du fait des petits pas de temps, les incréments de rotation sont également petits. 

A _    Loi de comportement : 
La formulation explicite de Paravoz permet d’y implémenter aisément des rhéologies à caractères non 
linéaires (viscosité non newtonienne, plasticité Mohr-Coulomb non associées, hardening, softening 
etc…) et le panel disponible est donc très large. 
Si la version actuelle de Paravoz est bidimensionnelle, les rhéologies décrites ici sont 
tridimensionnelles, les calculs assumant simplement que la déformation est plane.  
Pour des raisons de simplicité, il est possible de subdiviser les tenseurs des contraintes, des  
déformations et des taux de déformation en leurs parties déviatoriques et isotropes.     

1
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       (39) 

a)   Implémentation de la viscoélasticité :  
Dans paravoz, les déformations viscoélastiques correspondent à une rhéologie de Maxwell pour la 
partie déviatorique et un comportement purement élastique (donc compressible) pour la partie 
isotrope, ce qui s’écrit explicitement :   
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                             (40) 

où shearµ  est la viscosité dynamique effective (qui peut dépendre linéairement ou non des contraintes, 

cela ne pose pas de problème numérique puisque les pas de temps sont petits), δ est le delta de 
Kronecker, G et K sont respectivement les modules de cisaillement et le module d’incompressibilité. 

IIe  est le second invariant de la partie déviatorique du tenseur des taux de déformation. 

b)   Calcul de la viscosité non-newtonienne 
La viscosité de cisaillement est calculée pour chaque maille à chaque pas de temps en fonction de la 
température moyennée sur les quatre nœuds de la maille et du second invariant du tenseur taux de 
déformation suivant (41). Les facteurs numériques de l’équation diffèrent de l’équation bien connue 
du fluage dislocation uni-axial (12). Ils permettent d’obtenir le résultat uni-axial en prenant en compte 
une déformation tridimensionnelle incompressible [Chen and Morgan, 1990].  
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c)   élasto-plasticité 
Paravoz permet de prendre en compte une rhéologie élasto-plastique de type Mohr-Coulomb non 
associée en cisaillement ou avec le critère de Griffith en tension.   
Pour y parvenir, il faut vérifier à chaque pas de temps que les contraintes élastiques ne dépasseront pas 
un des critères de rupture (fs, fv) pour l’incrément de déformation calculé au pas de temps précédent.  
La première étape du calcul consiste à produire une prédiction élastique de la valeur des contraintes 
( testσ  )  à partir des incréments de déformation du pas précédent. 

 test
ij ijkl klCσ ε= ∆  (42) 

On peut alors calculer les valeurs des contraintes principales et tester l’état de contrainte à l’aide des 
critères de rupture. 
 En utilisant les propriétés du cercle de Mohr et le fait que σ2 ⊥(σ1,σ3) est hors plan (σ1, σ3), on voit 

que σ1 + σ3 (= 2σ*) =   et σ1σ3 (= 
*2τ )  sont des combinaisons symétriques, i.e. le premier et deuxième 

invariants du tenseur de contraints dans le plan (σ1, σ3). On peut  alors écrire *σ  et *τ (qu’il ne faut 
pas confondre avec τII et σI , les invariants du tenseur des contraintes) comme suit :   
  

* * * *
1 3 2

2
* * 2

 ;  ;  

où  ;
2 2

zz

xx yy xx yy
xy

σ σ τ σ σ τ σ σ

σ σ σ σ
σ τ σ

= − = + =

+ + 
= = + 

 

 (43) 

Évitant ainsi le calcul (numériquement cher) des valeurs propres de σ. 
Le critère de rupture en tension est testé en premier.  
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Si la rupture en tension est atteinte à ce stade, le calcul de plasticité est terminé. Dans le cas où la 
rupture en tension n’est pas atteinte, le critère de rupture de Mohr-Coulomb réécrit en terme de 
contraintes principales (45) est testé à son tour. 
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Si le critère est atteint, la déformation plastique est calculée à partir du potentiel plastique Qs  
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où Ψ est l’angle de dilatation du matériau avec Ψ << Φ pour la plus part des roches [Vermeer and De 
Borst, 1984] 
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L’incrément de déformation plastique est formulé et implémenté en terme de contraintes principales en 
utilisant une méthode proche de celle dite « elastic predictor-plastic corrector » 
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On peut aussi réécrire les contraintes « test » (elastic predictor) sous la même forme. 
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 En substituant (48) dans (47), il est alors possible de déduire :  
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où h est le paramètre de durcissement. 
L’incrémentation des contraintes corrigées plastiquement (plastic corrector ) peut alors être fait de la 
manière suivante :  
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 (50) 

 
Un fois cette étape terminée, le critère de rupture en tension est testé à nouveau avant de  retourner à la 
description du tenseur des contraintes dans le repère global en utilisant les cosinus et sinus directeurs 
du plan de cisaillement maximum. Cela évite encore une fois de calculer l’orientation des contraintes 
principales. 
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Si aucun des critères de rupture n’est dépassé, alors les contraintes « test » (predictor) sont assignées 
comme contraintes élasto-plastiques.  

d)   Visco-élasto-plasticité 
 
Cette rhéologie est introduite très simplement :  
L’algorithme calcul d’abord l’état de contraintes pour une rhéologie élasto-plastique puis l’état de 
contraintes pour une rhéologie viscoélastique. Le second invariant des contraintes déviatoriques est 
alors calculé dans les deux cas. Puis suivant un principe pseudo-thermodynamique, l’état de 
contraintes correspondant aux plus faibles contraintes déviatoriques devient l’état de contraintes de la 
maille.  

B _    Couplage thermomécanique 

a)   Advection 
 
Dans un repère lagrangien, il n’est pas nécessaire de résoudre la partie advective de l’équation du 
transport de chaleur car la température est calculée sur les nœuds « mécaniques » qui sont advectés 
avec le maillage à la fin de chaque pas de temps. Au moment du remaillage, et seulement en présence 
de fort gradient, une légère diffusion numérique peut être engendrée par l’interpolation linéaire à la 
limite de deux phases n’ayant pas le même coefficient de diffusivité. Les pas de temps mécaniques 
étant très petits dans les codes de type FLAC®,  il n’est pas nécessaire de ce préoccuper du critère de 
Courant qui est toujours respecté. 

b)   Contraintes thermiques 
 
Les contraintes thermiques sont implémentées sous la forme d’une pression (σii) dans Paravoz en se 
basant sur l’hypothèse que milieu est incompressible : 

 ( )3therm new old
ii vK T Tσ α= − −  (52) 

où  therm
iiσ  est la trace de la composante thermique des contraintes, vα est le coefficient d’expansion 

thermique adiabatique, K est le module d’incompressibilité, et T la température est calculée au centre 
de chaque triangle. 

c)   Shear heating 
Ce terme qui correspond à l’énergie calorifique dissipée par le frottement solide est intégré à 
l’équation de la chaleur sous la forme d’un terme source . .s hH  que l’on calcule  
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eH frac
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τ
= ×  (53) 

où IIe  et IIτ  sont respectivement les seconds invariants du tenseur des taux de déformation 

déviatoriques et des contraintes déviatoriques, meshA  est la surface du triangle considéré, et le facteur 
3 provient du fait que les sources de chaleur sont redistribuée sur les nœuds du triangle pour effectuer 
le calcul et frach  est le paramètre de pondération. Dans un cas idéal  frach est égal 1 mais en réalité il 
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peut être considérablement plus petit, suite aux changements (adoucissement) de rhéologie dans les 
zones de cisaillement. 

d)   Variations de volume avec la pression et la température 
Dans un code explicite, il est très simple de rendre en compte des variations de densité avec la 
température car les déplacements aux noeuds ne dépendent que des variations de densité avec leurs 
voisins directs et aucun géotherme de référence n’est nécessaire. La température de référence peut être 
fixée à 20°C. Pour rendre compte des phénomènes de compressibilité, l’approximation de Boussinesq 
a été utilisée. Cette approximation consiste à négliger les variations de volume et à considérer 
seulement les variations de densité. 
Il est beaucoup moins coûteux (en terme de mémoire) de faire varier localement l’accélération de la 
pesanteur g que la densité. On peut alors écrire la relation suivante :  

 eff ref T Pg g g g= + ∆ + ∆  (54) 

où 29.8refg ms−=  alors que Tg∆  et Pg∆  sont respectivement calculés grâce à  (55) et (56)  .  

 T ref
vg Tgα∆ = − ∆  (55) 

Où vα  est le coefficient d’expansion thermique adiabatique, et T∆  est calculé à partir de la 

température au centre de la maille quadrilatérale et de la température de référence 20°C.  
 P trace ref

Tg P gβ∆ = − ∆  (56) 

Où Tβ  est le coefficient de compressibilité isotherme et trace trace atmosphériqueP P P∆ = −  

C _    Diagramme de flux de Paravoz 
Pour résumer les couplages entre les éléments de codes précités, et mieux comprendre la boucle sur le 
temps de paravoz, un diagramme de flux a été réalisé (Figure 19).  
 

 

Figure 19 
Les ovales entourent les variables principales, les hexagones indiquent les conditions aux limites, 
les rectangles blancs entourent les variables intermédiaires. 
La boucle sur le temps est séparée en trois parties. Les phénomènes diffusifs (thermique (production 
+ diffusion) et érosion) sont les premiers calculés. Dans un second temps l’algorithme calcule 
l’incrément de déformation dû au champ de vitesses du pas de temps précédent. Puis, à l’aide des 
lois rhéologiques, la mise à jour des contraintes mécaniques et thermiques produit un nouvel état de 
contraintes sur lequel les conditions aux limites mécaniques de cette dimension sont appliquées. 
Les forces s’exerçant sur chaque nœud du modèle sont calculées à partir de ce nouvel état de 
contraintes cinématiques et des forces de volumes (incluant l’approximation de Boussinesq). 
L’équation fondamentale de la dynamique est résolue en égalisant les forces hors équilibres (sur 
lesquelles ont été appliquées les conditions aux limites) avec le terme inertiel pour en déduire le 
nouveau champ de vitesse sur lequel les conditions aux limites rigides(vitesses fixes) sont 
appliquées.  
En grandes déformations, la rotation solide de chaque maille est alors calculée pour apporter aux 
contraintes les corrections nécessaires (Jaumann) pour assurer l’objectivité de leur dérivées 
spatiales 
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3 _    Interface et  graphisme 
L’interface de Paravoz est constituée de quatre fichiers d’entrées *.dat qui permettent de définir les 
paramètres numérique, de définir des géométries plus ou moins complexes, d’associer à chaque phase 
des propriétés mécaniques et thermiques et de fixer les conditions aux limites.  
Les résultats des calculs sont enregistrés dans des fichiers binaires non formatés à accès direct *.0  
pour lesquels des interfaces graphiques pour IDL® ou matlab® assez complètes existent. 

a)   Déformation cumulée 

a-i)   Cisaillement total 

Le cisaillement total est simplement obtenus en incrémentant à chaque pas de temps le second 
invariant du tenseur taux de déformation moyenné sur chaque paire de triangles 
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a-ii)   Déformation plastique 

La déformation plastique cumulée est calculée en sommant à chaque pas de temps la moyenne du 
second invariant du tenseur des incréments de déformation plastiques pour chaque couple de triangles.  
Dans les axes principaux, il est possible d’écrire pour chaque triangle itr :  

 ( ) ( )1 31 2 1 2 1II plas plas

plas itr
s Nε ε ε λ∆ = ∆ + ∆ = + Ψ  (58) 

et de sommer ces incréments pour chaque maille imesh : 
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b)   Marqueurs passifs 
 
Il peut paraître étrange de disposer des marqueurs passifs dans une grille déjà lagrangienne mais, il 
parfois pratique de pouvoir visualiser le trajet d’une particule au travers des remaillages et 
l’implémentation de tels marqueurs s’il coûte en mémoire, ne coûte pratiquement pas en temps de 
calculs du fait que la grille est déjà lagrangienne. 
 
Ces marqueurs développés durant mon DEA et ma thèse n’ont pas été utilisés pour les résultats 
présentés dans ce manuscrit mais servent à modéliser des chemins pression température temps dans le 
cadre de la thèse de Philippe Yamato (e.g. [Yamato et al., 2004]) portant sur l’exhumation des roches 
métamorphiques de haute pression dans les chaînes de collision. 
 
Le principe est très simple. Il est possible de disposer dans la grille initiales des marqueurs de 
coordonnées (x,y)  aux points stratégiques du processus que l’on veut mettre en évidence. Comme la 
grille est lagrangienne et que le champ de vitesses à l’intérieur d’une maille peut être interpolé 
linéairement à partir des vitesses aux nœuds de celle-ci, il n’est pas nécessaire d’advecter les 
marqueurs passifs à chaque pas de calculs mais seulement lors des sorties graphiques et lors du 
remaillage. Entre ces deux étapes, il suffit juste de stocker en mémoire les coordonnées locales des 
marqueurs et le triangle auquel ils appartiennent (Figure 20).     
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Figure 20 
Les deux triangles représentent le même élément en coordonnées locales à gauche et globale à 
droite avec la position du marqueur passif (étoile noire). Pour établir le passage entre les deux 
systèmes de coordonnées, on reconnaît l’opérateur Jacobien (J) qui peut être calculés en 
inversant la matrice contenant les coordonnées globales. 
Grâce à cet opérateur, les fonction de formes (ou de bases) de l’élément peuvent être exprimer 
comme un système d’équation linéaire. Pour tout point (x,y) situé à l’intérieur de l’élément, ces 
fonctions ont la propriété de valoir entre 0 et 1 et d’avoir leur somme égale à 1. 
Cela peut donc permettre de savoir si un marqueur se trouve à l’intérieur d’un élément et si c’est 
le cas, la valeur des fonctions de forme au point du marqueur constitue aussi ses coordonnées 
locales dans l’élément tr.  
Entre les remaillages et les sorties graphiques, il suffit de stocker en mémoire les 3 coefficients Li 
et l’adresse du triangle.  
Lors des sorties graphiques, la fonction d’interpolation peut être utilisée pour retrouver les 
coordonnées globales, la température et la vitesse instantanée du marqueur. Cette opération n’est 
pas nécessaire pour calculer la pression ou les contraintes, l’adresse du triangle suffit.  
Au moment du remaillage, il faut seulement interpoler la position du pointeur, la stoker en 
mémoire durant l’opération et trouver le nouveau triangle auquel appartient le marqueur ainsi 
que ses nouvelles fonctions d’interpolation. 
 
Cette opération ne fonctionne pas pour les mailles de la surface si une loi d’érosion est appliquée. 
Pour cette raison, tous les marqueurs entrant dans ce niveau sont considérés comme perdus.  
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CHAPITRE IV    Influence de la structure « rhéologique » de la 
croûte continentale sur le rifting  (application de Paravoz) 
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Cette partie de la thèse a été en grande partie achevée durant l’encadrement du mémoire de recherche 
de maîtrise de Séverin Morlighem qui portait sur l’influence de la rhéologie de la croûte continentale 
sur la subsidence syn-rift des bassins sédimentaires. Les résultats ont fait l’objet d’une présentation 
orale lors de la réunion AGU/EGS/EGU à Nice en 2003 [Le Pourhiet et al., 2003b]. 

1 _    Problématique 
Les processus qui mènent au rifting de la lithosphère ont déjà été bien étudiés, mais les problèmes liés, 
à l’asymétrie de la déformation ou à la dynamique de la transition rifting passif/rifting actif, restent 
encore mal contraints. La majeure partie des études précédentes prend en compte l’influence du 
gradient thermique ou des vitesses d’extension sur le moteur de déformation (passif/actif ; 
e.g.[Huismans, 1999]) de la lithosphère, ou de la loi rhéologique et de l’épaisseur initiale de la croûte 
sur son mode de déformation  (asymétrique/symétrique ; e.g. [Braun et al., 1999; Buck, 1993; 
Frederiksen and Braun, 2001; Gueydan et al., 2003; Huismans and Beaumont, 2002 ; Lavier et al., 
1999])  peu d’entre elles intègrent l’influence de la structure lithologique initiale de la croûte sur le 
rifting.  
Le but de cette courte étude est de comprendre l’influence de la structure de la croûte continentale sur 
la géométrie des bassins syn-rift et les taux de subsidence résultants de l’extension. Dans les modèles 
présentés ici, la croûte possède un à trois niveaux de composition chimique différente (Quartz, 
dioRite, Diabase) suivant des lois rhéologiques non-newtoniennes. Le couplage mécanique entre ces 
couches et avec le manteau supérieur évolue au cours du temps suivant l’état thermique de la 
lithosphère et du manteau. 
L’étude a été réalisée avec PARAVOZ (voire chapitre précédent), les résultats montrent que dès le 
début du rifting, l’emplacement, le nombre et la géométrie des grabens dépend du couplage entre les 
différents niveaux résistants de la lithosphère (croûte + manteau supérieur).  

2 _    Mise en œuvre numérique : 

A _    Conditions initiales  
Pour lancer une expérience numérique, il est nécessaire 
de fixer d’une part un géotherme initial et d’autre part, 
un champ de vitesses initiales. Le second est une 
interpolation des conditions aux limites décrites dans la 
partie suivante. Le géotherme initial appliqué ici 
correspond d’une part à la solution analytique 
conductive permettant d’obtenir un flux thermique de 
30 mW/m2 à la base de la croûte et une température de 
10°C en surface et d’autre part à un gradient 
adiabatique appliqué dès lors que la température atteint 
1300°C (Figure 21). 
Une production thermique de 9x10-10W/m2 en surface, 
et décroissant exponentiellement sur une épaisseur 
caractéristique de 10km, est prise en compte dans le 
calcul du géotherme initial [Turcotte and Schubert, 
2002].  

Figure 21 
Géotherme initial, solution stationnaire de 
l’équation de Fourrier en surface et la 
solution  adiabatique en profondeur 
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B _    Lithologie et paramètres rhéologiques 
Tableau 2  
Paramètres rhéologiques des différentes lithologies utilisées pour cette étude  
Litho. φ(°) ψ(°) Co (Pa) λ (GPa) µ (Gpa) A (Mpa-n) E (kJ) n  ρ (kgm-3) χ (Wm-1K-1) Ref.
Quartz 30 0 2 107 30 30 2 104 140 2 2600 3.2 (1) 
dioRite 30 0 2 107 30 30 6.3 10-2 276 3.05 2900 3.2 (2) 
Diabase 30 0 2 107 30 30 1.9 102 485 4.7 2900 3.2 (2) 
Olivine 30 0 2 107 30 30 7 103 510 3 3300 3.2 (3) 
 
(1)[Hansen and Carter, 1982] 
(2)[Tsenn and Carter, 1987] 
(3)[Goetze and Evans, 1979] 
La même source de données a été utilisée pour la diorite et la diabase pour des raisons de consistance. 
En effet, certaines diabases de la littérature sont effectivement moins visqueuse que certaines 
diorites…  

C _    Conditions aux limites :  
Une vitesse d’extension horizontale est appliquée aux limites des modèles. Son intensité varie avec la 
profondeur, depuis des vitesses élevées (2cm/an) en surface jusqu’à quelques mm/an dans 
l’asthénosphère (Figure 22). La diminution de vitesse se fait au niveau d’une zone de transition située 
à 120 km de profondeur. Cette profondeur correspond à la zone où le manteau est le moins résistant et 
où probablement un découplage existe entre la plaque dite « tectonique » et la géodynamique globale. 
En ce qui concernent le problème thermique, la température est fixée à 10°C  en surface et à 1350°C à 
la base du modèle. Sur les bords latéraux une condition de flux nul est imposée (Figure 22).  

 

D _    Plan d’expérience 
Trois structures lithologiques de base ont été testées (Figure 23). Toutes ces structures possèdent des 
interfaces horizontales avec au sommet de la croûte du quartz et dans le manteau de l’olivine. Des 
couches de diorite et de diabase, toutes deux plus résistantes que le quartz à hautes températures, ont 

Figure 22 
Conditions aux limites, mécaniques (à gauche) & thermique (à droite) 
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été ajoutées à la configuration 2 pour constituer les configurations 1 et 3. Les profils rhéologiques 
initiaux sont présentés sous forme d’YSE (yield strength enveloppe) en Figure 23. Les paramètres 
rhéologiques des différentes lithologies précédemment citées se trouvent dans le Tableau 2 
 

 

 

Figure 23 
Trois différents profiles lithologiques ont été utilisés pour la croûte : 
Profile I     : Quartz (20 km) et diabase (14 km) 
Profile II   : Quartz (34 km) 
Profile III : Quartz (12 km), Diorite (12 km) et Diabase (10 km) 
 
Ils sont représentés ici sous la forme d’enveloppes rhéologiques (Yield Strength Enveloppe,) en 
prenant en compte le géotherme initial de cette étude et le taux de déformation moyen appliqué à la 
lithosphère. Ces enveloppes indiquent que : 
Pour  les profiles I et II, la croûte supérieure est initialement découplée du manteau lithosphérique.
Celui-ci constitue donc le noyau élastique de la lithosphère. 
 Pour le profile III la lithosphère est  beaucoup plus résistante et le noyau élastique initial car la 
croûte participe à l’épaisseur élastique équivalente de la lithosphère.   
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3 _    Résultats 
Les trois profiles lithologiques, qui ont été utilisés pour cette étude, mènent à trois différents styles de 
rift très communément reconnus dans la nature (Figure 24). 

 
 
Le premier profile aboutit à la formation d’un rift asymétrique à l’échelle de la lithosphère toute 
entière. Le second  évolue vers une structure asymétrique en surface et symétrique dans le manteau 
lithosphérique alors que le troisième type de profile, le plus résistant, mène à la formation d’un rift 
unique et symétrique dont la taille de la zone active s’amoindrie avec le temps.  Ce dernier résultat 
n’est pas en soit surprenant car la lithosphère est si résistante qu’il est très improbable que la 
déformation, une fois localisée, migre au cours du temps. Néanmoins, l’impact de la stratification de la 
croûte sur l’histoire de la subsidence et sur la géométrie des failles est digne d’intérêt et sera 
développé. Il faudra aussi s’attacher à comprendre comment la présence d’une croûte inférieure 
résistante découplée de la surface implique l’asymétrie des structures. Ce sont toutes les étapes menant 
à l’établissement de ces différents régimes qui seront détaillées ici. 

Figure 24 
Les graphiques représentent le 
logarithme du  taux de 
déformation instantané associé 
à chaque profile lithologique
au stade précédent le break up.
Les flèches indiquent la vitesse 
instantanée à leur point 
d’origine. 
 
Le profile I a évolué vers une 
extension asymétrique à 
l’échelle de la lithosphère 
toute entière 
Le profile II indique une 
extension symétrique dans le 
manteau et qui tend à devenir 
asymétrique dans la croûte. 
Les structures crustales et 
mantelliques  sont décalées 
 
Le profile III indique la 
présence de plusieurs niveaux 
de necking, découpant la 
lithosphère de manière très 
localisée et symétrique. 
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A _    Cas d’une croûte très peu résistante et complètement découplée du manteau 
(Structure de lithosphère II) 
Si une croûte est uniquement constituée de quartz, elle ne participe que très peu à la résistance de la 
lithosphère et possède un couplage mécanique très faible avec le manteau. Dans les stades initiaux, le 
flux de chaleur en surface indique que la déformation est distribuée périodiquement avec une longueur 
d’onde de 60 km soit environ 5 à 6 fois l’épaisseur élastique équivalente de la couche de quartz (cf. 
second invariant des contraintes déviatoriques « tau »). Le taux de déformation n’indique pas de 
localisation de la déformation, ni dans la croûte, ni le manteau qui enregistre une très petite flexure 
vers le haut clairement marquée dans le profil de vitesse verticale en surface (Figure 25 à gauche). 

 

Figure 25 
Le taux de déformation  et le  flux de chaleur indiquent que dans les stades précoces, la 
déformation n’est pas localisée dans la croûte mais se distribue sur une multitude de petits 
graben de 25 à 30 km de large  qui correspondent à la longueur d’onde du boudinage de la 
croûte quartzique. 
Lorsque l’intensité de la flexure du manteau augmente (cf. « tau »), les deux grabens les plus 
proches du point d’inflexion de la lithosphère mantellique sont favorisés. Le taux de 
déformation indique que la déformation se localise dans la croûte inférieure sous l’un des 
grabens. Cette localisation se marque aussi dans le flux de chaleur. Une fois la déformation 
localisée en surface, l’activité des autres grabens se trouve ralentie. 
Il est notable que la croûte n’agit pas sur les structures mantelliques. 
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Lorsque le rayon de courbure de la flexure diminue (Figure 25), les deux des grabens initiaux placés 
au niveau des points d’inflexion de la flexure lithosphérique sont sélectionnés et la déformation se 
localise en surface et dans la croûte ductile. Les bandes de cisaillement s’enracinent à plat sur le Moho 
et restent symétriques. La déformation se localise aussi dans le manteau lithosphérique résistant à la 
faveur de larges bandes de cisaillement symétriques. 

 
La flexure et la localisation de la déformation dans le manteau continuent à augmenter avec le temps. 
Dans la croûte seul un des grabens fonctionne encore symétriquement (Figure 26 à gauche), mais le 
profil de surrection est déjà globalement asymétrique à cause du décalage spatial marqué entre 
l’extension dans le manteau et l’extension dans la croûte. Le flux de chaleur en surface atteints un 
régime stationnaire entre 140 et 150 mW/m² au niveau du graben. Ce régime stationnaire se déstabilise 
au moment où la lithosphère mantellique perd toute sa résistance. L’upwelling de matière chaude 
provenant du manteau atteint alors la base de la croûte (Figure 26 à droite). La déformation devient 
alors complètement asymétrique en surface car la température augmente au niveau de la bande de 

Figure 26 
Les vitesses verticales indiquent que le bombement lié à la remontée de  matière chaude dans le 
manteau est nettement décalé du rift en surface. La déformation en surface est maintenant 
localisée sur un unique rift qui fonctionne symétriquement jusqu’à ce que la lithosphère ait 
perdue toute résistance. La déformation devient alors asymétrique en surface sous l’effet de 
l’anomalie thermique chaude du manteau. Le flux de chaleur augmente durant la localisation 
des structures dans la croûte jusqu’à atteindre un régime stationnaire à environ 140mW/m². 
Lors du break up, un deuxième événement advectif réchauffe le bassin. 
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cisaillement de gauche. Le flux de chaleur augmente jusqu’au break-up (non représenté ici) où ils 
atteint un nouvel état stationnaire à 250mW/m². 

B _    Cas d’une croûte peu résistante dont la partie inférieure possède un fort 
couplage avec le  manteau (structure de lithosphère I)  
Cette structure initiale correspond à la structure II dans laquelle une couche de diabase résistante 
remplace le quartz en base de croûte. Cette couche de diabase peut correspondre géologiquement à un 
niveau de sous plaquage volcanique ancien. 

 

 
En présence de cette couche de diabase, l’épaisseur élastique équivalente initiale de la lithosphère est 
plus importante et le couplage mécanique entre la croûte et le manteau augmente. La flexure initiale se 
traduit très rapidement par la formation de deux grabens adjacents dans la croûte. Comme dans le 
modèle précédent les deux grabens se forment au niveau des points d’inflexion de la flexure 
lithosphérique favorisant la surrection du bloc central. La déformation ne se localise pas encore 
complètement mais une longueur caractéristique de 80 km se dégage (Figure 27). Cette longueur 
d’onde  préfigure le stade décrit en Figure 28 où la flexure ayant fortement augmenté (en bas à 
gauche), on discerne clairement que la diabase est en état de rupture plastique. Une fois la déformation 
localisée au niveau du Moho, le profile de vitesse verticale s’inverse pour former un large graben 
central (100 km) dont les bordures sont découpées par deux petit grabens (20 km de large, cf. taux de 
déformation ; Figure 28). En surface, le flux de chaleur augmente sous les petits grabens latéraux mais 
dans le graben central, il reste très faible. On remarque déjà qu’à l’échelle de la croûte, la déformation 
devient asymétrique car le graben de droite accumule plus de déformation que le graben de gauche. Il 
est difficile de discerner si l’asymétrie provient de la couche de diabase ou de l’activité des grabens 
supra-crustaux. En effet, le graben de droite est plus actif que le graben de gauche produisant, en 
quelque sorte, une « érosion  tectonique » de l’épaule droite du grand graben et favorisant l’asymétrie 

Figure 27 
Dès les premiers stades du rifting un bombement vers le haut s’opère (vitesse verticale à 
gauche) et les premières failles apparaissent dans la croûte supérieure sous l’effet de la 
flexure (taux de déformation en haut à droite). Rapidement, deux grabens adjacents de 80-
100km de large chacun se forment, causant la surrection du bloc central. Les blocs 
s’enracinent sur un décollement situé à la base de la couche de quartz. La largeur totale de 
la zone de faille a l’échelle d’une structure lithophérique. 
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à grande échelle. Mais l’asymétrie pourrait aussi provenir intrinsèquement du comportement cassant 
de la couche de diabase.   
 

 

 

 

Figure 29 
Le flux de chaleur indique qu’au pas 50, le stade break up est atteint (250 mW = flux 
d’une dorsale océanique). Tau et SR indiquent que l’asymétrie des structures initiées lors 
de la rupture de la diabase est conservée jusqu’au break up de la lithosphère.  Tau 
indique clairement qu’avant le break up la résistance rémanente de la lithosphère est 
située dans la croûte inférieure et non plus dans le manteau. Ce qui signifie que le 
manteau est beaucoup plus chaud qu’au stade II (Figure 28). 

Figure 28 
Le second invariant des contraintes déviatoriques (tau) indique clairement que la 
couche de diabase est en état de rupture sous l’effet de la flexure. Le taux de 
déformation et le flux de chaleur en surface indiquent que les failles qui s’initient dans 
la diabase vont se brancher sur grabens en surface que le graben de droite est plus 
actif. Les profiles de vitesses verticales en surface indique clairement une 
asymétrisation progressive des structures. 
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Quoi qu’il en soit, le graben de droite étant plus actif, il permet de faire remonter rapidement de la 
matière chaude dans le niveau de découplage crustal. Ce graben devient alors suffisamment actif pour  
accommoder toute l’extension dans la croûte supérieure.  
Pendant ce temps, la flexure dans le manteau inférieure a fait remonté sous la lithosphère mantellique 
de la matière chaude qui l’érode progressivement par sa base. Au fur et à mesure de cette remonté la 
que la diabase devient le niveau résistant de la lithosphère, et comme elle se déforme de manière 
asymétrique, la déformation devient asymétrique à l’échelle de la lithosphère (Figure 29). 

C _    Cas d’une croûte stratifiée extrêmement résistante (structure de lithosphère III) 
Cette structure est très résistante et ne possède à l’état initial aucun niveau de découplage, les failles 
traversent la croûte et la partie très supérieure du manteau comme s’il s’agissait d’un milieu homogène 
(Figure 30 en haut à droite). Au départ, beaucoup de failles sont actives et leur espacement est faible 
(10-20 km). Lorsque la flexure augmente, les petites longueurs d’ondes disparaissent au profit de deux 
failles majeures. Contrairement au cas précédent, les épaules du grand graben formé ne s’écroulent 
pas, et le style de déformation obtenu devient caractéristique du mode « narrow rift » décrit par [Buck, 
1991].  Cependant, en terme de géométrie des premiers dépôts syn-rifts, le modèle ici présent prévoit 
plutôt la formation de petits bassins hydrodynamiquement isolés par les « nez » de blocs (Figure 30 à 
gauche) et non d’un bassin unique.  

 
A la fin de cet épisode de flexure vers le haut de la lithosphère, la déformation est complètement 
localisée et s’enracine au niveau du Moho (Figure 30 en bas à droite) en créant une déflection 
importante bordée de deux failles. 
Dans ce modèle, comme dans les modèles précédents, la lithosphère mantellique s’amincie par le bas. 
La déformation dans la lithosphère est très localisées le long de bandes de cisaillement ductile qui 
permettent de faire remonter quasi verticalement du matériel chaud en provenance de l’asthénosphère. 
Au fur et à mesure de leur ascension, le noyau élastique se réduit et la flexure augmente.  

Figure 30 
Formation d’une large zone de subsidence symétrique. La déformation se localise au cours du 
temps sur deux failles majeures s’enracinant à la limite diabase/olivine. Plus la flexure augmente 
et plus les petites longueurs d’ondes disparaissent au profit des deux failles majeures qui 
accommodent toute la flexure de la lithosphère.   
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Figure 32 
Le flux de chaleur augmente très rapidement sous l’effet de l’instabilité asthénosphérique. La 
lithosphère a perdu toute résistance. Un système convectif s’installe en base de croûte. Le bassin 
froid et profond créé au centre du modèle durant les stades précoces de la déformation devient 
instable dans cette lithosphère chaude et peu résistante et impose la formation de marges 
asymétriques  

Figure 31 
La flexure augmente jusqu’au stade 28 où toutes les couches de la croûte se découplent. La 
résistance de la lithosphère se réduit  catastrophiquement. Elle cède à la remontée de matière 
chaude du manteau c’est le début du break up.  
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Au stade 28 (Figure 31), la flexure devient tellement importante que les couches de la croûte se 
désolidarisent mécaniquement. Ce phénomène induit une réduction instantanée de la résistance de la 
croûte et la disparition rapide de la déflection flexurale (stade 32, Figure 31). 
Le flux de chaleur, resté relativement bas jusqu’alors (moins de 70mW/m²), se met alors à augmenter 
très rapidement jusqu’au breakup qui ne s’opère pas au centre de l’ancien bassin mais à gauche de 
l’immense masse de sédiments froids et instables, accumulés rapidement durant la phase de déflection 
flexurale.  
 

4 _    Interprétations  
Dans les expériences qui précèdent, le géotherme stationnaire froid imposé dans les conditions 
initiales procure au manteau lithosphérique une résistance importante. Cette résistance élastique de la 
base de la lithosphère impose dans tous les calculs une flexure lithosphérique à grande longueur 
d’onde. Dès que la flexure augmente suffisamment pour localiser la déformation dans le manteau, les 
contraintes cisaillantes sont si importantes que la déformation se localise aux cotes 150 et 250 dans la 
croûte même pour un fort découplage entre la croûte et le manteau. 
Ces cotes correspondent au maximum de contrainte cisaillante dans le noyau élasto-plastique de la 
lithosphère. Dans cette optique, le couplage entre le manteau et la croûte, c'est-à-dire l’épaisseur et la 
profondeur du niveau de découplage dans la croûte, est le seul paramètre de cette étude.  
 

 

 
Cependant, une fois que la déformation est localisée, la lithosphère perd peu à peu toute résistance 
flexurale. Pourtant, le soulèvement continue car le moteur a changé : ce sont maintenant les instabilités 

Figure 33 
La résistance importante du noyau élasto-plastique de la 
lithosphère permet de transférer à toute la lithosphère la 
marque de la flexure à grande longueur d’onde même si il 
existe un niveau de découplage important. 
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convectives à petites échelles mises en place au niveau de l’amincissement lithosphérique qui, sous 
l’effet de l’isostasie, contribuent maintenant à la surrection de la surface. 
Ce changement de « moteur » correspond clairement à la transition d’un régime passif vers un régime 
actif. Il est intéressant de remarquer que dans tout les modèles, l’épisode de rifting commence par une 
phase de bombement qui n’est lié en aucune manière à la présence d’une anomalie thermique dans le 
manteau. 

A _    Effet d’une croûte inférieure effectivement élasto-plastique 
La présence d’un niveau élasto-plastique à la base de la croûte favorise la formation de bandes de 
cisaillement plastique (fragile) dans le manteau en diminuant le moment flexural nécessaire pour 
atteindre la rupture du noyau élasto-plastique de la lithosphère tout en permettant de générer des 
contraintes déviatoriques suffisamment importantes pour transmettre la rupture au manteau. 
 

 
 

B _    Effet de la présence d’un  canal ductile sous la croûte supérieure 
 
Dès les stades précoces du rifting, la présence d’un canal ductile sous la croûte supérieure permet de 
former en surface des grabens très localisés d’une largeur de 15-30 km. Ce canal produit un décalage     
 

Figure 34  
Plus le manteau  lithophérique est découplé de la croûte et plus le 
moment flexural nécessaire pour localiser la déformation 
plastiquement dans le manteau est important. 
Par conséquent, la présence d’une couche élasto-plastique à la base 
de la croûte favorise la localisation de la déformation dans le 
manteau
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entre la striction en base de lithosphère et la zone de faille dans la croûte. Ce type de structure existe 
au niveau de la marge ibérique. 
 
Dans les stades initiaux du rifting, le couplage entre le noyau élastique de la lithosphère et les 
processus de surface est plus ou moins important selon l’épaisseur du niveau ductile (Figure 35). 
 

 
 

Dans les cas où la déformation à grande longueur d’onde domine les processus de surface, la présence 
d’un canal même très fin induit la mise en place de petits grabens dans la croûte supérieure. Ces 

Figure 35 
 
Canal épais (> à l’épaisseur élastique de la croûte supérieure) :  
 
La croûte supérieure se déforme d’abord selon sa longueur d’onde propre par boudinage 
formant une structure de type « wide rift », mais, les deux rifts placés au niveau des 
épaules de la lithosphère mantélique sont vite favorisés et la déformation commence à se 
localiser dans la croûte inférieure (ductile). Comme la croûte inférieure possède un 
comportement non linéaire et thermo dépendant, dès que la déformation se localise sur 
l’un des rifts, l’autre est abandonné. La déformation, est symétrique dans le manteau et 
dans la croûte mais  les structures sont décalées de 50 à 60 km.  Lorsque la résistance de 
la lithosphère mantélique disparaît, le rift crustal devient asymétrique sous l’effet de 
l’adoucissement thermique exercé par l’anomalie thermique mantellique à la base de la 
bande de cisaillement infra-crustale à pendage vers le centre du modèle. 
 
Canal fin (< à l’épaisseur élastique de la croûte supérieure) :  
 
La croûte supérieure n’est pas suffisamment découplée du manteau pour développer une 
longueur d’onde propre et ne subie donc pas de boudinage initial. Deux rifts supra-
crustaux se mettent en place à l’aplomb des épaules de la zone d’extension d’échelle 
lithosphérique. La présence de ces rifts fait diminuer la charge exercée sur le footwall
des failles lithosphérique au fur et à mesure qu’elles jouent, induisant une rétro-action 
positive sur la faille lithosphérique correspondante et favorisant la localisation de la 
déformation dans le manteau 
 
Si le canal est suffisamment épais pour permettre des flux de matière verticaux, le 
couplage thermomécanique peut introduire un second effet non linéaire à l’échelle de la 
croûte qui va permettre à l’un des rifts supra-crustaux de localiser plus rapidement la 
déformation.  
Dans ce cas, le couplage non linéaire avec les bandes de cisaillement mantellique va 
rapidment amplifier l’asymétrie des structures (cas II) 
 
Si le canal n’est pas suffisamment épais pour permettre à ce second effet non-linéaire 
d’exister, la déformation reste symétrique durant tout le rifting. L’érosion tectonique 
favorisant seulement la localisation de la déformation et la remontée rapide de matière 
chaude en provenance de l’asthénosphère.  
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grabens déchargent le footwall des failles lithosphériques et favorisent donc la localisation de la 
déformation dans le manteau à l’image des processus d’érosion (Figure 36). 
 

 
 
Si le canal est suffisamment épais pour que des rajustements isostatiques rapides soient possibles à 
l’échelle de la croûte supérieure, des gradients thermiques latéraux se mettent en place dans le canal. 
Ils vont produire deux phénomènes :  

- une réduction locale de la résistance de la croûte supérieure 
- la localisation de la déformation sous la forme de bande de cisaillement ductile 

Ce dernier phénomène est non-linéaire (rhéologie non newtonienne). Il mène à l’asymétrisation des 
modèles à l’échelle de la lithosphère en localisant la déformation sur un rift unique et décentré par 
rapport à l’amincissement lithosphérique. En particulier, le découplage partiel des couches 
rhéologiques peut générer la déformation instable à plusieurs longueurs d’onde. L’interférence entre 
ces longueurs d’onde  induit une asymétrie de déformation. 
 
Dans le cas d’un canal très épais, les structures extensives lithosphériques et crustales sont décalées 
mais restent symétriques tant que le manteau est résistant car :  
 

- La croûte est si faible qu’elle ne peut pas maintenir une topographie suffisante pour créer un 
différentiel de pression latéral sur le manteau. 

- Les contraintes déviatoriques crées par les bandes de cisaillement crustales au niveau du Moho 
sont très faibles et ne sont pas suffisantes pour déformer le manteau  

- Il n’y pas d’interférences entre les instabilités dans les couches rhéologiques 
 

Figure 36 
La présence d’un canal ductile, à la base de la croûte supérieure: 

- Amortit la propagation des grandes failles lithosphériques vers la surface 
- permet à des grabens de petite taille de se développer au niveau des épaules des failles 

lithosphériques 
- favorise la localisation de la déformation dans le manteau en déchargeant 

préférentiellement  le footwall des bandes de cisaillement lithosphériques. 
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Ce n’est qu’au moment, où le manteau perd toute résistance, que la déformation devient asymétrique 
dans la croûte.  
 
Par contre, si le rift localisant la déformation dans la croûte supérieure est originalement une structure 
de dénudation tectonique, l’asymétrie de la déformation dans la croûte supérieure se transmet 
rapidement à toute la lithosphère sous l’effet du différentiel topographique. 
 
En conclusion :  
 
La présence d’un niveau de découplage même très faible à la base de la croûte supérieure permet de 
mettre en place des bassins de 20-30 km de large et entraîne un décalage systématique de 50 à 60 km 
entre les bassins en surface et la zone de striction lithosphérique. 
 
Dans le cas d’une croûte supérieure quartzique (i.e. très découplée), l’espacement des bassins 
correspond à la longueur d’onde propre de la partie résistante du quartz jusqu’à ce que la flexure de la 
lithosphère mantellique soit assez importante pour que la déformation s’y localise.  
Les deux zones de rift situées au niveau des points d’inflexion de la flexure de la lithosphère 
mantellique sont alors privilégiées mais, à l’échelle de la lithosphère, la croûte se déforme toujours en 
cisaillement pur. 
 
Lorsque le couplage est plus important, les longueurs d’onde propres n’ont pas le temps de croître et 
ces bassins n’apparaissent qu’au sommet des bandes de cisaillement lithosphériques. Ils agissent alors 
comme processus d’érosion tectonique du footwall des failles et accélèrent alors la déformation sur les 
bandes de cisaillement qu’ils chapeautent.  
 
Lorsque le niveau de découplage entre la croûte supérieure et le reste de la lithosphère est assez 
important pour permettre des rééquilibrages isostatiques locaux, l’un des deux rifts supra-crustaux 
devient inactif.  
 
Le décalage entre les structures extensives lithosphériques et crustales impose alors une asymétrie de 
la déformation à l’échelle de la lithosphère dans les modèles. Si la croûte inférieure est résistante, cette 
asymétrie se transmet rapidement au manteau en déséquilibrant les processus de dénudation tectonique 
des épaules du rift lithosphérique. Si la croûte inférieure est ductile, l’intensité des contraintes 
déviatoriques transmises au Moho par les structures crustales est si faible que la déformation du 
manteau reste symétrique. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



 

 

77

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

CHAPITRE V     
Description du code FEM thermomécanique couplé 2/3D 
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Le code éléments finis présenté dans cette partie a été entièrement développé durant la dernière année 
de cette thèse. Je remercie Yuri Podladchikov et le PGP (Physics of Geological Processes, Oslo univ.) 
de m'avoir donner les moyens financiers et l'environnement de travail nécessaire à la compréhension 
rapide de cette technique numérique. Ce code est encore en développement mais une application 
préliminaire sera présentée dans la seconde partie du manuscrit. Hormis, Yuri et ses conseils parfois 
désopilants, les cours très clairs de l'université de Boulder [Felipa, 2001] ainsi que deux ouvrages de 
références [Zienkiewicz, 1977] et [Fletcher, 1991] ont été utilisés ainsi que d’autres ressources 
disponibles sur le Web. Puisque cette technique est très générale, la description de la méthode est 
introduite ici en se focalisant sur les aspects pratiques du développement d'un code géodynamique en 
utilisant la méthode des éléments finis. 

1 _    Généralités et description du code FEM 

A _    La méthode FEM  

a)   Pourquoi ?   
• Les éléments finis permettent contrairement aux différences finies classiques de diminuer 

l’ordre de la dérivation en utilisant la formulation gaussienne pour intégrer la fonction 
différentielle partielle (PDE) sur la maille2 (weak formulation). Cela permet de réduire :   

-     les problèmes de diffusion numérique  
- les instabilités numériques 

 
• Comme cette méthode est implicite par essence et utilise l’approximation statique de 

l’équation d’équilibre des forces (60). Il est possible de réduire le nombre de pas de temps 
sans utiliser de terme inertiel artificiel (i.e. pas de problème de damping) 

 
• Le système d’équations est écrit pour une élément maître (orthonormé) puis transformé dans 

les coordonnées de l’élément réel grâce à l’opérateur Jacobien correspondant à la 
transformation. Cette technique vectorielle permet : 

- de remplir très facilement le système d’équations global correspondant à la PDE que 
l’on veut résoudre même pour un maillage déformé grâce à l’utilisation de matrices 
élémentaires ce qui à l’avantage de laisser à l’utilisateur une grande liberté au niveau 
de la géométrie des mailles et des frontières du modèle. 

- de réduire considérablement la quantité de programmation en comparaison avec la 
méthode des différences finies pour des calculs implicites  

- d’imposer facilement des conditions aux limites en flux (pour la diffusion), ou des 
conditions de surface libre (pour l’équation de Poisson) 

b)   Comment? 
Ecrire un code en éléments finis c’est : 

1 Formuler le système d’équations décrivant le problème physique et choisir les variables 
principales du problème  

2 Discrétiser les variables sur un élément à l’aide des fonctions d’interpolation (fonctions de 
forme ou de base) choisies pour donner aux inconnues les propriétés de continuité qui 
correspondent à la nature du problème. 

3 Projeter l’équation à résoudre sur la base des fonctions de forme de l’élément et l’écrire 
discrètement pour chaque nœud de l’élément (formuler un système d’équation local (local 
stiffness matrix) 

                                                      
2 Les méthodes mixtes comme FLAC utilisent également cette méthode 
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4 Assembler les systèmes d’équations formulées pour chaque élément pour composer le système 
d’équations global (global stiffness matrix) caractérisant tous les degrés de liberté ndoftot  du 
modèle (Figure 37). 

5 Résoudre numériquement le système d’équations global à l’aide d’un algorithme d’inversion 
matricielle (en utilisant, par exemple un des multiples solvers standards disponibles dans les 
librairies mathématiques) sans oublier d’extraire les valeurs physiques qui nous intéressent 
(e.g. : les contraintes) des calculs intermédiaires. 

 
 

    
 A1,1    .  .   .    …………………….A1,ndoftot 

      - 
      - 

 

      - 

 

      - 

 

      - 

 

      - 

      - 
   Andoftot,1……………………………………Andoftot,ndoftot 

 
R1 

- 

- 

- 

 

 

 

 

 

- 

- 

 
Rndoftot 

 
U1 

- 

- 

- 

 

 

 

 

 

- 

- 

 
Undoftot 

=

Système de ndoftot équations 
linéaires i composé de j facteurs Aij 
situé devant chaque inconnue Uj 

1

ndoftot

ij j i
j

A U R
=

=∑

 

B _    Equations résolues et notation 
Le code FEM résout dans une formulation intégrale (« weak form ») la seconde loi de la dynamique 
newtonienne dans sa version quasi-statique 

 0ij
i

jVol

g
x
σ

ρ
∂

+ =
∂∫  (61) 

Dans le schéma numérique interne les variables principales la vitesse V et la pression P qui sont reliées 
aux contraintes grâce aux équations constitutives (62)  
 

 
1

 (a)

2  où   (b)
1

bulk

old
ij ij ij

shear

P e

G t

e G t

σ µ

η θ

τ η θτ
θ

µ

−

= − +


= ∆ 
 

= +   ∆
= + 

 

 (62) 

Où σ  et ijτ sont respectivement la partie isotrope et la partie déviatorique du tenseur des contraintes 

ijσ   (63). 

 ij ij ijσ τ δ σ= +  (63) 

Figure 37 
Écriture de la matrice globale correspondant au système d’équation du modèle 
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e  est le taux de déformation volumique(64) (ou taux de dilatation)   

 
3

divVe =  (64) 

e  est le taux de cisaillement  qui correspond à la partie déviatorique (65) du tenseur taux de 
déformation ε! (66) 

   ij ij ije eε δ= −!  (65) 

 
Ce tenseur est définit comme la partie symétrique du tenseur gradient de vitesse ( )grad V . La partie 

asymétrique du tenseur (67) est la vorticité w  . 

     
VV1

2
ji

ij
j ix x

ε
 ∂∂

= +  ∂ ∂ 
!  (66) 

 et 
VV1

2
ji

ij
j i

w
x x

 ∂∂
= −  ∂ ∂ 

 (67) 

L’écriture des relations constitutives (62) sous entend que l’incrément de pression s’écrive  
 3  P K e= −!  (68) 
 
Ces équations mécaniques sont couplées avec l'équation de transport de chaleur ou l'advection est 
traitée dans son expression eulérienne. 
 

 

#

$
0

p

t
II

x y z

prod

x y z

x y z tx y z Vx Vy Vzx y z

QV V V
x y z x y z cp t

κ
 ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂

= + + + + + + − ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂  %&&&&'&&&&(%&&&&'&&&&(
I

F ( , , )

F ( , , , )F ( , , , , , )F ( , , )

² T ² T ² T T T T T
² ² ²

 (69) 

Où T  est la température (troisième variable principale),FI  est la partie stationnaire de l’équation de 

la chaleur, IIF correspond au terme advectif, pF correspond à un terme source, et tF  est le terme non-

stationaire. prodQ , κ  et cp  sont respectivement la production de chaleur interne, la diffusivité 
thermique et la capacité thermique. 
 
En numérique, il est plus pratique, et plus économique, de traiter le tenseur des contraintes et celui des 
taux de déformation sous la forme d’un vecteur à six composantes en utilisant les propriétés de 
symétrie de ces tenseurs et la transformation qui suit : 
  

 

1,1 1 ; 2, 2 2 ; 3,3 3;
1,2 et 2,1 4
1,3 et 3,1 5
2,3 et 3, 2 6

⇒ ⇒ ⇒
 ⇒
 ⇒
 ⇒

 (70) 

 
Dans l’équation, les contraintes peuvent être substituées par le produit de la matrice rhéologique et du 
vecteur taux de déformation. 
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a)   Discrétisation par éléments finis 
Les propriétés des fonctions d’interpolation et les méthodes d’intégration numériques utilisées ici sont 
très classiques. Leur démonstration mathématique se trouve dans tous les ouvrages standards 
d’analyse numérique. Cette partie se limite à une brève introduction de la méthode et des notations 
utilisées.   

a-i)   Fonctions de forme 

Les fonctions d’interpolation doivent permettre de cartographier l’élément de manière bijective et 
avoir la propriété de former une base de fonctions orthonormées (i.e. indépendantes) sur laquelle il est 
possible de projeter les équations différentielles caractérisant le problème physique. Pour des raisons 
pratiques, elles sont généralement exprimées dans un élément « maître »  qui correspond à un repère 
orthonormé (sauf pour les éléments triangulaires où les coordonnées barycentriques sont plus 
appropriées cf. marqueurs passifs de flac/paravoz). Les valeurs numériques de ces fonctions 
d'interpolation dans l’élément réel sont obtenues grâce à l’inverse du Jacobien de la transformation 
réel " maître. Le code présenté ici utilise des éléments classiques isoparamétriques pour lesquels le 
nombre de nœuds par élément _nnpe_ est égal au nombre de fonctions de forme _nshape_ permettant 
de décrire l’élément. 
Dans le code développé durant cette thèse, chaque fonction de forme jshapeH (interpolation, base, 

shape etc..) d’un élément est numérotée par rapport au système de numérotation local (cf connectivité 
locale des noeuds) des nnode nœuds de l’élément de manière à avoir :  

 
1 ssi 

0 ssi 

x
jshape inode

x
jshape inode

x inode jshape

x inode jshape

= =

= ≠

H ( )

H ( )
 (71) 

Où inode et jshape  correspondent respectivement à un numéro de nœud particulier et à un numéro 
de fonction de forme particulier. 
Quelque soit le point A( , , )a a ax y z  appartenant à l’élément iel, les fonctions de forme de iel ont la  

propriété suivante : 

 
1

( , , ) 1   
nshape

jshape a a a
jshape

x y z
=

=∑ H  (72) 

Et réciproquement: 

 
1

( )
nshape

a x a
jshape jshape

jshape
x x x

=

= ∑ H  (73) 

De plus, comme ces fonctions sont orthogonales entre elles, il est simple de calculer les fonctions 
d’interpolation dans plusieurs directions de l’espace à partir de fonctions unidimensionnelles,  
 ( ) x y z

a a a a a ax y z x y z=H , , H ( ) H ( ) H ( )  (74) 

d’en prendre les dérivées partielles, 

 
( )

a a a a

x
y z

a a
x y z x

x y z x y z
x x

∂
=

∂ ∂, ,

H , , H ( )
H ( ) H ( )  (75) 

 

CONTRAINTES           =        RHEOLOGIE          ×         TAUX DE DEFORMATION 
          (1,6)                                     (6,6)                                             (6,1) 
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ou l’intégrale  

 
1

nshape

jshape jshape ip ip ip
jshapeVol Vol

dVol x y z dVol
=

= ∑∫ ∫H H ( , , )  (76) 

Pour des fonctions de forme simples et des mailles non déformées, il est parfois (souvent) possible de 
calculer les intégrales et les dérivées des fonctions de forme analytiquement (cette procédure peut être 
simplifiée en utilisant un logiciel de dérivation analytique comme Mapple ou Mathematica). 
Lorsque le maillage se complique, il faut les calculer numériquement en utilisant la méthode classique 
des résidus pondérés.  

   
1 1

nip nshape

jshape ip iel jshape ip ip ip
ip jshapeVol

dVol w Vol x y z
= =

= ∑ ∑∫ H H ( , , )        (77) 

Où ip signifie point d’intégration. Leur nombre _nip_, leurs coordonnées et  wip, le poids attribués à 
chaque point, dépendent de l’ordre du polynôme (n) et de la méthode d’intégration numérique utilisée.  
 
Dans le cas du code développé durant cette thèse, les fonctions de formes sont des polynômes de 
Legendre. Cela permet d’utiliser la méthode de la quadrature de Gauss qui nécessite n+1points 
d’intégration, placés à des points stratégiques de l’élément, pour calculer avec précision l’intégrale 
d’un polynôme de degré n. 

a-ii)   Eléments maître et transformation géométrique vers/depuis l’élément réel 

 
Lorsque le maillage se déforme au cours du temps, il est préférable de faire les calculs sur un élément 
de référence qui ne se déforme pas et d’utiliser les propriétés « cartographiques » des éléments finis 
pour calculer les dérivées des fonctions de formes dans l’élément déformé. L’outils cartographique est 
l’opérateur matriciel Jacobien J de la transformation (en terme simple l’opérateur matriciel permettant 
de faire un changement de repère linéaire depuis le repère de référence local ( , ,ξ η χ  ) (natural) vers 
le repère réel (x,y,z) (global).   

 

x

* *

y z

dx d d
x y zdy d d

dz d d
x y z

ζ ζ ζ ζ ζ
η η

η η η
χ χ

χ χ χ

 ∂ ∂ ∂
 ∂ ∂ ∂      
 ∂ ∂ ∂     = =      ∂ ∂ ∂            ∂ ∂ ∂
 ∂ ∂ ∂ 

J  (78) 

 
Durant les calculs il faut toujours vérifier que : 
 
      -     la transformation est réversible, i.e. : le déterminant de J est positif non nul à l’intérieur 
d’élément 
 det 0>J  (79) 

-     transformation fait correspondre les frontières 
-     la transformation fait correspondre les noeuds   
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On peut alors utiliser l’inverse de cette matrice jacobienne pour calculer les dérivées spatiales des 
fonctions de forme H (x,y,z)  du repère réel à partir des fonction de forme N (ζ,η,χ)  calculées dans 
le repère de référence. 
 

 1

x x x x

y y y y

z z z z

ζ η χ
ζ ζ

ζ η χ
η η

ζ η χ
χ χ

−

   ∂ ∂   ∂ ∂ ∂ ∂
       ∂ ∂∂ ∂ ∂ ∂       

∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂      = =      ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂      
∂ ∂∂ ∂ ∂ ∂       

       ∂ ∂∂ ∂ ∂ ∂       

J

N NH

H N N
* *

N NH

 (80) 

 
Comme le repère de référence ne se déforme pas, les dérivées des fonctions de formes dans l’éléments 
de référence sont constantes et l’utilisation de l’opérateur matriciel inverse jacobien permet d’accélérer 
les calculs numériques en pré-calculant toutes les dérivées. 
 

a-iii)   Discrétisation d’une PDE 

Une fois le type d’élément (forme, nombre de nœud  et fonction d’interpolation) établit, il est possible 
de discrétiser la PDE de notre problème dans chaque élément iel du maillage à l’aide des mêmes 
fonctions de forme (proposition de Galerkin).  

 
1

( ,...) ( ,...)
nshape

js js
js

Var x Var x
=

= ∑ H  (81) 

où ( ,...)Var x  est la variable continue que l’on veut discrétiser, et jsVar  la valeur de cette variable au 

nœud jshape de l’élément (iel).  
La variable discrète Ajshape, contrairement à A, ne dépend plus de x. On peut donc écrire :  

 
1 1

0 0 1

x x nshape

js js
jsx x

Var x dx Var x dx
=

= ∑∫ ∫( ,...) H ( ,...)  (82) 

et, comme il est question ici de numérique, réécrire (82) sous la forme discrète : 

 
1

0

1 0
1 1

( ,...) ( ) ( ,...)
x nip nshape

ip js js ip
ip jsx

Var x dx w x x Var x x
= =

= − =∑ ∑∫ H  (83) 

 De même, il est possible de réécrire la dérivée partielle  de ( ,...)F x  par rapport à x :  

 
1

( ,...)( ,...) nshape
js

js
js

xVar x Var
x x=

∂∂
=

∂ ∂∑
H

 (84) 

etc … 
 
Pour chaque élément il est donc possible d’écrire un système d’équations discrètes qui doivent être 
vérifiées à chaque nœud de l’élément. Si A est une variable scalaire,  le nombre de degrés de liberté 
par nœud est égal à 1. Pour chaque élément, il faut écrire un système de nnpe équations à nnpe 
inconnues. Si la variable A est vectorielle, le nombre d’inconnues est multiplié par le nombre de 
composantes indépendantes (ndof) du vecteur Var  pour calculer le nombre de degré de liberté total. 



Description du code FEM  

 

85

Pour réécrire la PDE (F(A)) en chaque noeud, il est nécessaire de la décomposer sur la base des 
fonctions de forme en la projetant à l’aide d’un produit scalaire : 
 
 

 

( )( ) ( ) ( )

( ) ( )
1

0

1

nshape

inpe jshape jshape inpe
jshape

x

inpe inpe
x

Var x x Var x x x x

Var x x F Var x x

=

 = = ⋅ = 

 = ⋅ = ⋅ 

∑

∫

F F ( ) H ( ) H

F ( ) H ( ) ( ) H ( )
 (85) 

C _    Architecture du code  

 
Ce code éléments finis possède une structure standard [Zienkiewicz, 1977] décrite en Figure 38. Après 
avoir lu les paramètres dans le fichier d'entrée principal, il effectue tout le pre-processing mécanique 

Figure 38 
Schéma de l’architecture globale du code éléments finis. 
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puis le pre-processing thermique avant de distribuer les propriétés physiques à l'intérieure des 
éléments. Les conditions initiales sont alors imposées soit en calculant un régime stationnaire soit en 
imposant un état initial fixé par l'utilisateur. Le programme entame alors la série de boucle sur le 
temps en sauvant l'état du système à chaque pas de temps dans des fichiers binaires non formatés qui 
peuvent ensuite être utiliser pour le post-processing sous matlab© . 

a)   Connectivité des nœuds et notation 
 
 

L2G_loc(ndof_loc,nnpe) = numérotation locale des degrés de 
libertés dans un éléments (donc des équations !) 
 
n_loc =  numérotation i,j,k locale des nœuds de l’éléments  
 
l2g (ndof_loc,nntot)  =  passage de la numérotation locale des 
degrés de liberté (dof) à la numérotation globale des dof  
 
nodes(netot,nnpe)      = donne dans la numérotation globale des 
nœuds les adresses de chaque nœuds d’un élément 
 
nnrm(nn1,nn2,(nn3)) =  passage de la numérotation 
dimensionelle de l’adresse d’un nœud (i,j,k) à la numérotation 
linéaire des nœuds 
 
nerm(ne1,ne2,(ne3)) = identique à nnrm mais pour les éléments 

TABLEAUX DE NUMEROTATION ET DE 
CORRESPONDANCE DES NŒUDS, DES ELEMENTS 
ET DES DEGRES DE LIBERTE 

ne1, ne2, ne3 : 
nombre d’éléments dans  
chaque dimension de l’espace 
 
nn1,nn2, nn3 : idem pour les 
nœuds 
 
netot = ne1*ne2*ne3 
nombre total d’éléments 
  
nntot = nn1*nn2*nn3 
nombre total de nœuds 
 
nombre de degré de liberté 
par noeuds : ndof_loc 

Ndoftot = ndof_loc*nntot 
C’est le nombre total 
d’équations indépendantes à 
écrire pour résoudre 
l’équation différentielle sur 
tout le domaine 

 
 
La numérotation des nœuds est une étape importante de la réalisation d’un code éléments finis car 
c’est d’elle que dépend l’assemblage des matrices élémentaires dans la matrice globale.  
Deux aspects doivent être pris en compte lors de la numérotation :  
 
- le passage numérotation globale # numérotation locale 

Comme les équations sont écrites au niveau de l’élément mais résolues à l’échelle globale, il  
faut pouvoir relier facilement la numérotation  globale des degrés de liberté à la numérotation 
locale dans l’élément.  

 
- le passage numérotation utilisateur friendly # numérotation optimisée pour la machine  

L’utilisateur, contrairement à la machine, raisonne généralement dans un système de 
coordonnées multidimensionnelles pour fixer les conditions aux limites, distribuer les propriétés 
physiques et visualiser les résultats. 

 

Figure 39 
Tableaux et paramètres permettant de gérer la connectivité des nœuds et des 
éléments 
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Dans ce code, des tableaux de passage sont créés en même temps que le maillage et utilisés pour 
changer de système de numérotation tout au long des calculs (cf. Figure 39) 

b)   Pre-processing 
Cette phase du code correspond à la lecture des fichiers d’entrée, à la mise en place du maillage et au 
calcul de tous les coefficients numériques qui restent constants durant un calcul.  

b-i)    Fichiers d’entrée 

Ils sont au nombre de sept:  
Gene_data.txt : contient les informations concernant le nombre de dimensions du problème, le pas de 
temps, l’adimensionnement, le maillage et le type de conditions initiales 
Bc_data.txt et Tbc_data.txt : contiennent respectivement les conditions aux limites pour la partie 
mécanique et la partie thermique 
Tbc_data2.txt : contient les conditions aux limites pour calculer le géotherme initial si elles diffèrent 
des conditions aux limites du problème modélisé 
Physical.txt : contient les paramètres rhéologiques (thermiques comme mécaniques) de chacune des 
phases utilisées dans le modèle, elles sont ensuite stockées en mémoire dans le tableau Phys_prop 
(nphase, nprop) où nphase est le nombre total de phase et nprop est le nombre de propriétés physiques 
par phase. 
Geom.txt : contient des informations pour répartir les phases dans le maillage en couches horizontales 
ou verticales. Il existe aussi un module pour importer des géométries plus complexes depuis un fichier 
bitmap.   

b-ii)   Les phases du pre-processing  

Elles sont représentées sous la forme d’un diagramme en Figure 40 
Après la lecture du premier fichier, les dimensions du problème sont connues, il est alors possible 
d’allouer les tableaux de stockage sans perdre de mémoire. 
 

- Le maillage est établi en commençant par la numérotation locale des nœuds et points 
d’intégration. 

- La numérotation globale des nœuds est établie à partir des dimensions du problème 
- Les coordonnées réelles des éléments de la grille initiale sont calculées 
- Les dérivées et les valeurs des fonctions de forme au point d’intégration dans l’élément maître 

sont  pré-calculées à partir des équations 1D des fonctions et du nombre de dimension du 
problème. Elles sont ensuite stockées de manière à utiliser au maximum les fonctions 
vectorielles intrinsèques du fortran 90.  

- L’application des conditions aux limites est préparée en définissant deux tableaux par type de 
conditions aux limites et par PDE à résoudre. Le premier contient l’indice globale des degrés 
de liberté affectés par la condition aux limites et le second par la valeur de cette condition aux 
limites  

- Les propriétés physiques de chaque élément sont stockées dans un tableau d’entiers contenant 
l’indice de la phase de chaque élément à partir des informations fournies par  le fichier 
geom.txt 
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Figure 40 
Schéma représentant les fonctions des différents fichiers objets et leur ordre d’appel Durant le
preprocessing du code mécanique, le même schéma est répéter pour la thermique 
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c)   Boucle sur le temps et couplage thermomécanique 

 

Figure 41 
Boucle sur le temps indiquant le couplage thermomécanique dans le code 
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La boucle sur le temps est séparée en deux parties principales : une boucle mécanique et une boucle 
thermique. Les deux parties du code sont complètement indépendantes et peuvent être utilisées en 2 et 
3D. La boucle sur un pas de temps résout d’abord la partie mécanique puis la partie thermique, le 
couplage est effectué de manière optionnelle à l’intérieur de chaque boucle de remplissage de la 
matrice élémentaire. Il ne concerne pour l’instant que les variations de densité en fonction de  la 
température et l’advection thermique. Les contraintes thermiques et le shear heating n’ont pas encore 
été implémentés.  

c-i)   Partie mécanique 

La partie mécanique est résolue numériquement avec le pas de temps choisi par l’utilisateur. 
 
Cette première partie est itérative; au minimum deux itérations sont effectuées à chaque pas de temps 
pour vérifier la convergence des résultats. Le critère de convergence est basé sur le fait que le champ 
de vitesse ne doit pas varier entre deux itérations au-delà d’une limite εerr fixée par l’utilisateur. Pour 

les domaines où la rhéologie de l’élément est effectivement visqueuse ( 210θ −≤ ), un deuxième critère 
de convergence est ajouté : la divergence de la vitesse doit être nulle (div V ≤ εerr) pour garantir 
l’incompressibilité de l’écoulement. Ce critère correspond à vérifier que la pression ne change pas 
entre deux itérations (cf. Algorithme d’Uzawa [Arrow et al., 1958]). Généralement (mis à part les 
premiers pas de temps) l’algorithme converge en 2 à 3 itérations. 
 
La mise à jour temporelle des contraintes du pas de temps précédent se fait à la première itération. 
Si le couplage thermomécanique est enclenché, l’approximation de Boussinesq (86) est utilisée pour 
faire varier la densité moyenne des mailles effρ  en fonction de la température T  au centre de la maille 

et de la température de référence à la profondeur moyenne de la maille ( )refT z . 

  ( )( )0 0 ( )eff v refT T zρ ρ ρ α= − −  (86) 

 
Dans un code implicite, il n’est pas possible de fixer Tref à la température de surface comme dans un 
code explicite de type FLAC. Ici, la vitesse calculée en un point dépend non seulement de ces voisines 
proches mais de toute la distribution de la densité dans le modèle. Pour utiliser l’approximation de 
Boussinesq, il est donc nécessaire de fixer un géotherme de référence (notion de potential 
temperature) pour ne pas assister à l’ « envol » de la lithosphère (le modèle est attirer vers le haut). 
 
La température au centre de la maille est calculée en interpolant la température à la position des 
noeuds mécaniques dans le maillage thermique puis en l'interpolant au centre de la maille à partir des 
fonctions de forme mécaniques. 

c-ii)   Partie thermique 

 
Si le couplage thermomécanique est enclenché, le pas de temps de la partie thermique est fixé en 
fonction de la vitesse d’advection maximum et de la taille des mailles de la thermique pour satisfaire 
dt <1/2 x (critère de Courant) et mechdt dt=∑ . 
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Les vitesses d’advection sont interpolées de la maille mécanique au point d’intégration de la maille 
thermique sauf dans le cas d'une surface libre au sommet. Dans ce cas, le couplage thermique est traité 
de manière lagrangienne uniquement sur la surface affectée et la condition aux limites thermique sur 
cette surface doit impérativement être fixée en température pour des raisons de  consistance. 
La vitesse au point d'intégration de la partie thermique est interpolée de la vitesse au nœud d'élément 
mécanique auquel il appartient. 
 
Dans les deux cas, mécanique comme thermique, l'interpolation et la recherche de l'élément auquel 
appartient le point où l'on veut interpoler une propriété sont menés de front. Pour savoir si un point 
appartient à un élément, les valeurs des fonctions d'interpolation au point en question sont calculées 
pour chaque élément. Si ces valeurs vérifient les propriétés des fonctions de forme (eq. (72) et (73) ) 
alors le point appartient à l'élément et les valeurs des fonctions d'interpolations déjà calculées sont 
celles des coefficients de l'interpolation.. 

d)   Stratégie pour le remplissage de la matrice globale à partir des matrices élémentaires 
 

 

 
 
 
 
Aloc (nnpe*ndof_loc, nnpe*ndof_loc) 
 

 
 
              A(l2g(1,nodes(iel,iloc)), l2g(1,nodes(iel,jloc)) =  
 A(l2g(1,nodes(iel,iloc)), l2g(1,nodes(iel,jloc)) + Aloc(iloc,jloc)  
 
   
                                         A(ndoftot, ndof_tot) 

Aloc(iloc,jloc) 

index  = l2g(:,nodes(iel,:)) 
permet de trouver tous les degrés de 
libertés globaux associés à 
l’élément iel 
 
for ii = 1:nshape*ndof_loc 
       A(index(ii),index(:)) =   
A(index(ii),index(:))+ a_loc(ii,:); 
end 

Remplissage de la matrice 
globale 

 
La matrice d'équation globale est remplie grâce à une boucle sur les éléments du modèle. Pour chaque 
élément, un système d'équations est écrit sous la forme d'une matrice de coefficients et  d'un vecteur 
correspondant au membre droit. 
 
Les tableaux, définis lors de la numérotation des nœuds, permettent de faire correspondre un degré de 
liberté global à chaque degré de liberté local. La règle de correspondance correspond au tableau index 
(Figure 42), elle est calculée pour chaque élément.  

e)   Résolution du système d'équations 
Le système d’équations est de type matrice bande. Il est résolu grâce aux subroutines bandec et banbks  
[Press et al., 1992] qui permettent de résoudre le système d’équations pour une matrice bande sans 
recalculer l’inversion de la matrice A à chaque itération lorsque seul le membre droit de l’équation 

Figure 42 
Schéma illustrant l’utilisation des tableaux de passage décrits en Figure 39 pour 
remplir la matrice globale  
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change. L’utilisation de cette solution en 2D est assez rapide et économe en mémoire si on fait varier 
la dimension la plus petite (ex : z)  en premier dans la numérotation des noeuds mais en 3D (Figure 
43), il faudrait envisager un système de de-sparsing (élimination des coefficients zéros de matrice)  
plus efficace ou trouver une numérotation plus astucieuse des degrés de liberté.  Je n’ai pas eu le 
temps, pour l’instant, de me pencher plus longuement sur ce problème qui limite énormément la 
résolution des calculs en trois dimensions (maximum de résolution : 9x9x9 sur une machine possédant 
3 Go de RAM ) 
 
 

Exemple de calculs en 3D : remontée d’un « cube » léger rigide 
dans un milieu effectivement visqueux avec une suface libre  
Surfaces d’iso-vitesses horizontales (à gauche) et verticales (à 
droite) et vecteurs vitesse associés 

 
 

f)   Itération convergence, stratégie d'incompressibilité des écoulements visqueux 
A chaque pas de temps, la valeur itérative Pit  de la pression  est utilisée pour obtenir l'incrément de 
contraintes. Elle est égale à Pold à la première itération (Figure 41 en haut) Pour assurer 
l'incompressibilité des écoulement visqueux (θ < ε) dans le modèle, il faut que : 
 
 0itP∆ =  (87) 
 
Pour que les itérations convergent rapidement, il est possible de jouer sur la viscosité volumique µbulk  
au lieu de réduire le pas de temps [Pelletier et al., 1989]. Ce processus est assez long au premier pas de 
temps à cause de la compaction sous l'effet de la gravité mais dès que le modèle est stabilisé deux à 
trois itérations suffisent. 

Figure 43 
Figure illustrant un calcul 3D avec une résolution 6x6x6, temps de calcul pour un pas : 3 heures
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2 _    Résolution de l'équation de la chaleur dans l'élément 
maître 

A _    Choix de l'élément et signification physique 
Les éléments utilisés pour résoudre la partie thermique du problème sont des cubes /quadrilatères 
tri/bilinéaires de coordonnées comprise entre 0 et 1 ayant pour fonction de forme 1D  
 

 

2
1

1 2

1
2

2 1

1ζ

ζ

ζ ζζ ζ
ζ ζ
ζ ζζ ζ
ζ ζ

− = = − −
 − = =
 −

N ( )

N ( )
 (88) 

 
Cela signifie que le flux thermique est constant à l’intérieur d’un élément et qu’il peut donc y avoir des 
problèmes pour les forts gradients thermiques si le maillage n’est pas assez fin. 
 
Contrairement à la notation éléments finis classique, où les éléments maîtres ont des coordonnées 
comprises entre -1 et 1, les éléments que nous utilisons ont des coordonnées comprises entre 0 et 1. 
Cela implique de corriger les valeurs habituelles [Felipa, 2001] en conséquence. Pour intégrer ces 
fonctions de formes, les coordonnées des points d’intégration et les poids d’intégration correspondant 
dans l’élément maître sont en 1D :  
 

 

1
1

2
2

3 3 0.5
6

3 3  0.5
6

ip

ip

x w

x w

=

=

− +
= ⇒ =

+
= ⇒ =

 (89) 

 
Dans les calculs suivants, on notera:  
  

 

( )
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( ) ( )

( ) 1

=  = 
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 =  = 
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=
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≡
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ζ
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J
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H N
,

 (90) 

Où xa et ζa sont les vecteurs coordonnées du point A dans le système de coordonnées de l’élément réel 

et de l’élément de référence respectivement. a
inpeH est la valeur normée de la fonction d’interpolation 

inpe dans l’élément réel au point ip. Jip est le Jacobien de la déformation calculé à partir de la valeur 
numérique des dérivées des fonctions de forme de l’élément de référence au point ip. Wip est le 
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coefficient d’intégration dans la maille réelle. ,a
inpeH x  indique que l’on prend la dérivée partielle de la 

fonction inpeH  par rapport à x au point A. 

B _    Discrétisation de l'équation de la chaleur sur l'élément 
Pour pouvoir résoudre l’équation (69), une première discrétisation est opérée sur le temps en 
remplaçant la dérivée partielle temporelle sur la température T par son équivalent en différences 
finies (91) où l’exposant old signifie qu’il s’agit de la température au pas précédent  et où t∆  est 
l’incrément de temps entre deux pas de calcul.  

 
old

t t
∂ −

⇒
∂ ∆
T T T

 (91) 

Puis chaque partie de l’équation différentielle (69) est décomposée implicitement sur les fonctions de 
forme à chaque nœud inpe de l’élément en utilisant (85).  

Pour FI , on obtient nnpe partie d’équations ( )I inpe
inpe IE ≡ =x xF    

 ( )I
inpe inpe

Vol

E dVol⇔ ∫ x xIF H ( )  (92) 

Le champs continu de température T est alors remplacé par nshape valeur discrète Tjs de la température 
au nœud de l’élément (81). 

 
( ) ( ) ( )

( )
1

nshape
js js jsI

inpe js inpe
jsVol

E T dVol
x y z

κ
=

 ∂ ∂ ∂ 
⇒ + + 

∂ ∂ ∂ 
∑∫

x x x
x

² H ² H ² H
H

² ² ²
 (93) 

Pour réduire le degré de dérivation, il est possible d’intégrer par partie et l’on obtient alors en 
négligeant la primitive qui s’annule lors de l’assemblage des matrices élémentaires et en intégrant 
numériquement : 

 ( )
1 1

, , , , , ,
nshape nip

I ip ip ip ip ip ip
inpe js ip js inpe js inpe js inpe

js ip

E T W H x H x H y H y H z H zκ
= =

⇔ − ⋅ + ⋅ + ⋅∑ ∑            (93)* 

 
On peut en faire de même pour FII, où l’on obtient :  

 ( )
1 1

, , ,
nshape nip

II x ip y ip z ip ip
inpe js ip ip js ip js ip js inpe

js ip
E T W V H x V H y V H z Hκ

= =

⇔ + +∑ ∑  (94) 

ainsi que pour Fp,: 

 
1

prod nip
prod ip

inpe ip inpe
ip

QE W H
c =

⇔ ∑  (95) 

et enfin, pour la partie non stationnaire Ft  :  

 ( )
1 1

nip nshape
ipt old ip ip

inpe js js js inpe
ip js

W
E T T H H

t= =

⇔ −
∆∑ ∑  (96) 

En réunissant les expressions(93), (94), (95) et (96), on obtient l’équation Einpe  
 0I II P t

inpe inpe inpe inpe inpeE E E E E⇒ + + + =  (97) 

On peut alors écrire le système des équations Einpe dans l’élément iel sous forme matricielle en 
compactant au préalable l’écriture des coordonnées spatiales comme suit : 
 1 2 3x x y x z x≡ ≡ ≡; ;  
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 (98)  

C _    Benchmarks 
Trois tests ont été conduits. Les deux premiers concernent la partie stationnaire de l’équation de la 
chaleur et le dernier permet de tester la partie non-stationnaire. Ces trois bancs d’essais correspondent 
exactement aux paramètres et aux conditions utilisées par IES (Integrated Exploration System) pour 
tester leur code thermique [Kauerauf, 2002]. Ces benchmarks ont été choisis car les solutions 
analytiques présentées étaient non triviales et permettaient à la fois de tester les conditions aux limites 
en flux et  les fortes discontinuités de conductivité thermique dans le modèle.  

a)    Etat stationnaire pour une discontinuité de flux de chaleur à la base du modèle 
  

 

Figure 44 
En haut de gauche à droite : conditions aux limites comportant la discontinuité de flux de chaleur 
à la base, erreur normalisée par rapport à la solution du modèle analytique présentant un 
maximum de +/- 0.6% au niveau de la discontinuité de flux à la base et qui croit lorsqu’on 
s’approche de cette condition aux limites, graphique représentant la température à quatre 
« altitudes » différentes : 1000m (bleu), 2000m (vert), 3000m (rouge)  et 4000m (bleu clair). La 
solution numérique est en trait continu alors que la solution analytique est représentée par des 
croix.  En bas, représentation bidimensionnelle de l’état stationnaire obtenu 
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La solution analytique est calculée explicitement par séparation et s’écrit : 

( ) ( ) ( ) ( )
( )

( )

1 2 1 2
2

1

la solution est donnée pour    0   et  0 2

1
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∑
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  (99) 

b)   Milieu discontinu et flux thermique constant à la base 
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 (100) 

 

Figure 45 
Les conditions aux limites sont cette fois en flux constant à la base du modèle mais il 
existe un contraste latéral de coefficient de diffusion thermique. L’erreur commise ne 
dépend pas de la profondeur ici : 1000m (en bleu marine), 2000m (en vert), 3000m (en 
rouge) et 4000m (en bleu clair). Le graphique du bas représente le champ de température 
stationnaire 
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c)   test non stationnaire 
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 ( ) ( ) ( )

( )

2 2 1
2

la solution analytique pour 0   est:
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3 _    Résolution de l'équation d'équilibre des contraintes dans 
l’élément maître 

A _    Choix et discrétisation des variables principales 

a)   Choix de l’élément maître 
Les variables principales de l’algorithme sont la vitesse des nœuds V et la pression à l’intérieur de 
l’élément P.  
La discrétisation des deux variables principales dans l’élément maître est mixte. La vitesse est 
discrétisée sur les nœuds d’un élément cubique tri-quadratique classique permettant d’obtenir la 
continuité de la dérivée de la vitesse entre les éléments. Le nombre de degrés de liberté de la vitesse 
est donc ndir x nshape soit 18 en 2D et 81 en 3D. Ils sont regroupés dans le vecteur d’inconnues Uv.  
La pression est discrétisé sur un cube possédant une seule fonction de forme linéaire et possède ndir+1 
degrés de liberté par élément regroupés dans le vecteur d’inconnue Up.  
Ce type de discrétisation mixte à l’avantage de réduire le nombre d’itération pour assurer 
l’incompressibilité de l’écoulement (si nécessaire) tout en calculant correctement la pression [Bathe, 
1995].  
Les coefficients du système d’équation peut être représenté sous forme matricielle (Figure 47) à l’aide 
de quatre sous matrices :  

- Avv : coefficients placés devant Uv dans l’équation d’équilibre des contraintes  
- Avp : coefficients placés devant Uv dans l’équation de la pression 
- Apv : coefficients placés devant Up dans l’équation d’équilibre des contraintes 
- App : coefficients placés devant Up dans l’équation de la pression 

Auxquelles sont associés deux sous vecteurs du membre droit : 
- Rhv : membre droit de l’équation d’équilibre des contraintes  
- Rhp : membre droit de l’équation de la pression 

Figure 46 
Les conditions initiales correspondent à l’état stationnaire pour les conditions aux limites 
indiquées sur le schéma du haut. A  t0,  les conditions aux limites représentées sur le schéma du 
bas sont appliquée avec 1 pas de temps de 0.1 Ma. Le graphique en bas à droite représente la 
déviation de température au cours du temps  par rapport au géotherme stationnaire calculé pour 
Q2.  
Au centre, les variations de température pour la solution analytique et la solution numérique à 
différente profondeur au cours du temps et en bas de la figure, le graphique représente l’erreur 
normalisée par rapport à la solution analytique. Elle décroît au cours du temps. Le modèle 
numérique sous estime toujours la solution analytique. 
A droite, la distribution de la température au cours du temps.    
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Comme la pression peut être calculée indépendamment des éléments voisins, il est possible réduire la 
taille de la stiffness matrix locale en opérant une condensation statique du système d’équation illustré 
par la Figure 47. Le système d’équation obtenu (A*x UV = R*) est alors de la même taille qu’un 
système pour lequel la pression ne serait pas évaluée indépendamment. Cette économie de mémoire 
est le second avantage de l’élément maître choisi pour la discrétisation des variables principales. Les 
pages qui suivent vont décrire le remplissage des différents membres du système d’équation local 
avant l’opération de condensation statique.  (i.e. : App, Apv, Avp, App, Rhv et Rhp)  

b)   Discrétisation des variables principales dans l’élément  

Vitesses V 

Le champ de vitesses est discrétisé sur des éléments cubiques tri-quadratiques isoparamétriques grâce 
à des fonctions de forme unidimensionnelles quadratiques correspondant à de simples polynômes de 
Legendre (102) représenté graphiquement en Figure 48. 

    

( )( )
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1 2 1 3

1 3
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2 1 2 3

1 2
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ζ ζ ζ ζ

ζ ζ ζ ζ

ζ ζ ζ ζ

ζ ζ ζ ζ

ζ ζ ζ ζ

− −
=

− −

− −
=

− −

− −
=

− −

    (102) 

Pour obtenir leur valeur en 2 et 3D, il suffit d’utiliser la formule (74), le résultat du calcul en 2D est 
représenté graphiquement en Figure 48. L’équation (103) permet alors d’interpoler la vitesse en 
chaque point de l’élément à partir des vitesses aux nœuds.  

    ( ) ( )
1

N  
nshape

a a
js js

js=

= ∑V ζ ξ V      (103) 

Figure 47 
Schéma de la condensation des équations de la pression à l'intérieur de celle de la vitesse qui permet de 
réduire la taille de la matrice A. Cette condensation est possible car la pression est discontinue entre les 
éléments.  
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Figure 48 
Fonctions de formes quadratiques en 1D (en  haut à gauche) et en 2D en haut à droite et en 
bas. En un point donné leur somme est égale à 1 
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Pression P 

La pression est discontinue entre les éléments. Elle peut être interpolée linéairement à l’intérieure de 
l’élément dans lequel elle est calculée grâce à (ndir+1) coefficients d’interpolation qui correspondent à 
l’équation d’un plan passant par le premier nœud de la maille.     

 1 1
1

P( )
ndir

idir idir
idir

P P x+
=

= + ∑x  (104) 

 
Il est donc possible de définir en chaque point a xa = (x ) un vecteur Hpva qui permette de calculer la 
pression aP  en ce point 
 

 
1

_ _ _
1 1

1
 avec    1  et   

ndir
a PV a PV a PV a a

j j idir idir
j

P P H H H x
+

+
=

= = =∑  (105) 

B _    Incrémentation des contraintes 
Avant d’aller plus avant dans les calculs, un bref rappel des notations s’impose :  

( )
( )

( ) ( )

( ) 1

=  = 

x

 =  = 

ip

ipip

a a a a

a a a a

ip ip ip
inpe inpe inpe

ip
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inpe inpeip ip
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y z
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H x
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≡
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≡
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∂ ∂
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ζ ζx x
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ζ

x x ζ ζ

J J

J

J

, ,

, ,

H N

det

H N
,

    (90)* 

Où xa et ζa sont les vecteur coordonnées du point A dans les coordonnées de l’élément réel et de 

l’élément de référence respectivement. a
inpeH est la valeur normée de la fonction d’interpolation inpe 

dans l’élément réel au point ip. Jip est le Jacobien de la déformation calculé à partir de la valeur 
numérique des dérivées des fonctions de forme de l’élément maître au point ip. Wip est le coefficient 
d’intégration dans la maille réelle. ,a

inpeH x  indique que l’on prend la dérivée partielle de la 

fonction inpeH  par rapport à x au point A. 

a)   Matrice gradient de vitesse 

a-i)   Discrétisation du tenseur taux de déformation  

  
Il est possible de calculer le taux de déformation aε!  à n’importe quel point A de coordonnées xa d’un 

élément en multipliant la matrice de coefficients strain_r_tot  par le vecteur des degrés de liberté 

Uv  associé à l’élément (106). Ce vecteur est composé de la valeur de la vitesse z
jsV  dans chacune des 

directions de l’espace à chaque nœud js de l’élément. Les points de continuation signifient que les 
motifs de matrice 6x3 et de vecteur 3x1 représentés en (106) doivent être répétés pour chaque fonction 
de forme associée au noeud js de manière à compléter le système d’équation. 
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 (106) 

a-ii)    Divergence de la vitesse   
ae est le taux de déformation moyen de dans l’élément au point A. Il est égal à un tiers de la 

divergence de la vitesse. Comme dans le cas du tenseur taux de déformation, il est possible de 
collecter les coefficients placés devant la vitesse aux nœuds de l’élément dans un vecteur adiv_v .  
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 (107) 

b)   Incrément de contraintes 

b-i)   Implémentation générale 

Dans le code, les contraintes sont mises à jour, au point d’intégration, à partir des variables principales 
V et P  en séparant la partie déviatorique ipτ  de la partie isotrope ipσ . 
L’implémentation de la mise à jour est écrite de manière très générale pour permettre de rendre en 
compte de rhéologie plus complexe à l’avenir (ex : plasticité). Six matrices sont utilisées. Elles 
correspondent aux coefficients placés devant V et P et aux termes hérités dans la règle d’incrément des 
contraintes : 

   
ip ip ip ip

ip ip ip ipdsmoσ

= × + × +

= × + × +

τ dsdV Uv dsdP Up dsdo
dsmV Uv dsmP Up

    (108) 

 
dsdV, dsdP, sont les matrices des coefficients placés devant les degrés de liberté correspondant à la 
vitesse Uv et la pression Up  respectivement, tandis que dsdo contient les contraintes déviatoriques 
résiduelles du pas de temps précédent. La même symbolique est utilisée pour les contraintes moyennes 
seul d est remplacer par m dans le nom des matrices. 
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b-ii)   Viscoélasticité 

Dans le cas viscoélastique, la mise à jour s’écrit :  

    
_ 2ip ip old ip

ip ip ip
bulkP e

θ η

σ µ

 = +


= − +

τ τ e
     (109) 

et le tenseur de rhéologie se trouve réduit à trois scalaires θ ,η  et bulkµ  que l’on retrouve dans 

l’expression des six matrices de la partie précédente.  
L’expression discrétisée de ipe , le taux de déformation déviatorique au point d’intégration ip de 
l’élément: 

 

[ ]t

3

1 1 1 0 0 0

ip
ip ip ip 

= × = × 
 

=

div_ve strain_r_tot - dij Uv strainrd Uv

dij
 (110) 

 
Où dij est l’équivalent du delta de Kronecker dans la notation vectorielle des contraintes et 

ipstrainrd  est la matrice des coefficients permettant de calculer le taux de cisaillement au point 
d’intégration ip. 
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     (111) 

C _    Discrétisation de l'équation d'équilibre des contraintes 

a)   Formulation élément finis de l’équation différentielle partielle de conservation du 
moment 

 
De la même manière qu’en (106), il est possible de réécrire l’équation (61) sous forme vectorielle pour 
chaque nœuds inpe de la maille en projetant l’équation différentielle partielle sur la base des fonction 
de forme de l’élément. On obtient alors un système (112) de ndir équations i pour chaque nœud inpe 
de l’élément. 
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∑   (112) 

L’accélération de la pesanteur g est constante dans nos modèles et s’écrit (113) au noeud inpe : 

 
1

H
nip

inpe ip ip
idir idir inpe

ip
g g W

=

= ∑  (113) 

Pour chaque nœud, en fixant l’accélération de la pesanteur dans la seconde direction de l’espace, le 
système d’équations pour l’équilibre des contraintes s’écrit :  
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   (114) 

b)   Remplissage de la matrice de rigidité 
On peut alors écrire la règle de remplissage des sous matrices liée à l’équation d’équilibre des 
contraintes de la matrice de rigidité élémentaire. 

 ( )
1

ip
ip ip ip ip

ip

W
=

= × + ×∑VVA stress_bal dsdV dij dsmV  (115) 

 
1

( )
nip

ip ip ip ip

ip

W
=

= × + ×∑Apv stress_bal dsdP dij dsmP  (116) 

 ( )
1

nip
ip ip ip

ip

W θ ρ
=

= − × +∑ ipRhv stress_bal τ grav_el  (117) 

D _    Discrétisation de l'incrémentation de la pression 
L’équation (68) doit d’abord être discrétisée sur le temps pour écrire : 

   3P P
eq 2 : e

old

K
T

−
= −

∆
 (118) 

(118) peut alors être projetée dans la base des fonctions de formes de la pression pour trouver :  

 ( ) ( )1 1eq 2 [eq 2( ) Hp( )] Hp= ⇒ ⋅ =x x x x x x  (119) 

Comme le produit scalaire de deux fonctions continues est égal à l’intégrale du produit de ces 
fonctions on trouve :  
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1

nip
iel ip ip

ip
K t

=

= ∆∑PVA Hp div_V  (122) 

Une fois les six sous matrices calculées, Il est possible d�effectuer l�opération de condensation 
statique de la matrice locale (Figure 47). Le remplissage de la matrice globale s�effectue selon les 
règles énoncées en Figure 42. 
 

E _    Conditions aux limites 
Pour l'instant, seule des conditions aux limites forcées sur la vitesse ont été incrémentées. Pour obtenir 
une surface libre à la surface du modèle, il n'est pas nécessaire de fixer de conditions aux limites mais 
il faut déplacer les noeuds. 
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F _    Benchmarks de la partie mécanique 
La partie mécanique a été testée (entre autre) à l’aide d’un benchmark test portant sur les instabilités 
RT. La solution analytique de ce type de problème s’obtient généralement en menant une analyse de 
stabilité linéaire. Ce type de méthode consiste à calculer le taux de croissance d’une instabilité en 
fonction de sa longueur d’onde.  
Le modèle testé possède les mêmes conditions aux limites que celles imposées dans la solution 
analytique proposée aux pages 247-248 de  [Turcotte and Schubert, 2002]. Ce modèle permet de 
prédire analytiquement le taux de croissance adimensionné taua d’une instabilité RT entre deux fluides 
de densité ρ1, ρ2  en fonction du nombre d’onde adimensionné ka de la viscosité shearµ  constante pour 

les deux fluides. 
Le taux de croissance de l’instabilité tau  s’écrit :   

 
( )1 2

4 shear
atau tau

gb
µ

ρ ρ
= ×

−
 (123) 

Où atau  est le temps caractéristique de croissance adimensionné et dépend de ak  le nombre d’onde 

adimensionné. 
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= =
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Figure 49 
Une interface fixée entre un fluide de densité r1 <r2 placer en position instable le long d’une 
interface déformée selon une fonction cosinus de longueur d’onde égale à la longueur de la boite. 
 
NB : Le graphique de droite permet seulement de visualiser le champ de vitesse et par la même 
occasion de tester l’advection thermique, la température est ad hoc et n’a aucune influence sur le 
problème physique (pas de dilatation thermique). 
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Pour tester le temps de croissance d’une instabilité RT dans le code numérique, l’équivalent 
numérique d’une analyse de stabilité linéaire a été conduit. Pour cela, la largeur λ du modèle, 
représenté schématiquement en Figure 49, a varié à chaque calcul depuis λ = b (la demi hauteur du 
modèle) jusqu’à λ = 5b. Les conditions aux limites,  bords rigides (no slip) au sommet et à la base et 
condition de glissement libre (free slip) sur les bords latéraux, correspondent aux conditions 
appliquées pour calculer la solution analytique (123). 
L’interface entre les deux fluides a été très légèrement perturbée en déplaçant les nœuds de l’interface 
à l’aide d’une perturbation sinusoïdale(125) de longueur d’onde λ et d’amplitude A. 

 
2

cospert
xy A
πλ

= ×  (125) 

 
L’amplitude A doit rester faible car la solution analytique n’est valable que pour de très petites 
perturbations. 
 
A partir du profil de vitesse vertical obtenu au niveau de l’interface déformée, il est possible de 
calculer le temps de croissance caractéristique de l’instabilité dans les résultats numérique en se basant 
sur la forme de la solution analytique (126). 
 0

t taueω ω=  (126) 

  
Les résultats des modèles numériques de la série de test sont représentés en Figure 50. Le champ de 
vitesse dans le modèle, ainsi que les profils de vitesse verticale sur l’interface entre les deux fluides 

_inty erfV , y sont représentés. Les temps de croissance caractéristiques adimensionné (127) sont 

comparés avec ceux de la solution analytique(124).  

 
( )
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_
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ρ ρ
µ
− ∆

=
∆

 (127) 

 
 
L’erreur est petite pour les nombres d’onde adimensionnés inférieurs à 4 (~0.5%) mais croît très 
rapidement au-delà de cette limite à cause de la résolution numérique. La conclusion n’est pas 
surprenante, une résolution médiocre ne permet pas de modéliser des instabilités de courtes longueurs 
d’onde avec précision. 
 

 
 
 

Figure 50 
Résultat de l’analyse de stabilité linéaire numérique. 
Dans la colonne de gauche, les vecteurs vitesses sont représentés pour différentes largeurs de 
boîtes.  
A droite de haut en bas sont représentés : le taux de croissance adimensionné, l’erreur normalisé 
commise sur ce paramètre, et les vitesse de croissance le long de l’interface pour chacuns des 
calculs. On remarque que l’erreur croit avec le nombre d’onde pour des raisons de résolution 
numérique. 
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CHAPITRE VI     
Interactions panache/lithosphère (application du code FEM) 
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Les résultats présentés ici sont une application très préliminaire du code élément finis développé dans 
la partie précédente. Ils visent d’une part à tester le code (en terme de temps de calcul par exemple) sur 
un problème géologique assez simple et d’autre part à voir l’influence de l’utilisation d’une rhéologie 
visco-élastique sur la topographie. 

1 _    Descriptions des modèles et de leurs paramètres 

A _    Conditions initiales et conditions aux limites 
Les modèles présentés ici ont tous un rapport de forme 1x4 et représentent le manteau supérieur de la 
Terre depuis la transition de phase à 400km de profondeur jusqu’à la surface. Les conditions aux 
limites mécaniques sont identiques pour tous les modèles à l’exception d’un seul, RIGID, qui possède 
une condition aux limites rigides (no slip) en surface :  

- des conditions aux limites rigides (no slip) sont fixées sur les bords latéraux du modèle, 
-  la surface supérieure est libre, 
- une condition de glissement latéral libre (free slip) additionnée d’une condition de vitesse 

verticale nulle est fixée à la base. 
Il est clair que les conditions aux limites latérales ne sont pas les plus appropriées pour modéliser le 
manteau, mais dans la version actuel du code, il est difficile de laisser des conditions free slip en 
prenant en compte l’approximation de Boussinesq et une surface libre en surface.   
 

 
Les conditions aux limites thermiques sont fixées identiques pour tous les modèles: les bords latéraux 
correspondent à des interfaces sur lesquelles le flux thermique horizontal est nul, alors que sur les 
limites horizontales, la température est fixée à 0°C en surface et 1425°C à la base du modèle. 
 
Le géotherme initial correspond à un état stationnaire conductif jusqu’à l’isotherme 1300°C, fixée à 
200km sous le craton et à 120km sous la lithosphère normale, puis un gradient adiabatique est supposé 
jusqu’à la base des modèles à 400km [Turcotte and Schubert, 2002]. 

Figure 51 
Conditions aux limites rigides sur les bords latéraux. Surface libre au sommet et 
glissement libre à la base. La température est fixée au sommet et à la base des 
modèles. Les bords latéraux sont adiabatiques. 
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Figure 52 
Profils verticaux de 
viscosité pour les deux 
types de lithosphère 
présentée dans les modèles 
de cette étude. 
Il possède un minimum à la 
base de la lithosphère et 
varie sur 7 ordres de 
grandeur. 
Dans la perspective d’une 
rhéologie visco-élastique , 
et d’un temps 
caractéristique de 10 Ma 
pour les expériences 
présentées ici, il est 
possible de définir trois 
zones de comportement 
effectif long terme.  

B _    Paramètres Physiques  des expériences 

a)   Paramètres  rhéologiques  

a-i)   Profiles de viscosité 

Deux profiles rhéologiques, un pour le craton et un pour la lithosphère normale, ont été tracés en 
Figure 52 en se basant sur le géotherme initial. Dans ces modèles préliminaires, la viscosité est 
calculée en fonction de la température selon une loi exponentiellement décroissante (qui correspond à 
une loi de type Arrhenius habituelle si on considère que Tfold = Q/R  e.g.[Tackley, 1996]) et de la 
profondeur selon une loi puissance croissante en utilisant (128)   
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Où T est la température et z la profondeur, Tfold est la température à laquelle la viscosité est réduite 
d’un facteur e par rapport Vis0 et la dépendance à la pression est écrite pour permettre à la viscosité 
d’atteindre une valeur de 1021Pa.s à la base du modèle Tfold = 40° et Vis0 = 1027 Pa.s. 
 

 
 

a-ii)   Paramètres élastiques et densité  

Les paramètres élastiques choisis pour les différentes profondeur sont standards [Turcotte and 
Schubert, 2002] et varient selon les valeurs indiquées dans le Tableau 3 . 
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Paramètres élastiques et densité des phases selon la profondeur 
profondeur 0-200 km (craton) 0-200 km (normale) 200-400 km 
K (GPa) 120 120 170 
G (GPa) 60 60 80 
densité 3.3 3.32 3.4 

b)   Paramètres thermiques 
Dans tous les modèles, des paramètres thermiques typiques des roches silicatés ont été adoptés 
(Tableau 4). La diffusivité k augmente avec la profondeur. Le fait que le coefficient de dilatation 
thermique αv soit nul dans la croûte n’influe pas sur les résultats car la température de la croûte n’est 
pas affectée latéralement par la présence des panaches car les calculs sont menés sur une échelle de 
temps de 10 Ma seulement.   
Paramètres thermiques en fonction de la profondeur  
profondeur 0-30 km  30-130 km  130-400 km 
αv (K-1) 0 2x10-5 2x10-5 
k (Wm-1 K-1) 2 2 4 

c)   Caractéristiques des panaches 
Quatre types de panaches ont été utilisés dans les modèles. Le Tableau 5 présente leurs principales 
caractéristiques. Le paramètre ∆ T s’entend comme la différence de température entre la base du 
modèle (1425°C) et la température initiale du panache. 
Caractéristiques des panaches  
Type_pa Rayon (km) (a) ∆ T (°C) Vitesse de Stokes (129) 
N°1 50  200 3.66  cm/an 
N°2 75 200 8.25  cm/an 
N°3 50 300 5.5    cm/an 
N°4 75 300 12.3  cm/an 

d)   Calculs préliminaires 
Une série de calculs préliminaires a été conduite dans le but d’une part, de vérifier l’influence d’une 
surface libre dans un modèle visco-élastique, et d’autre part, de caractériser l’impact de la température 
du panache sur son étalement en base de lithosphère. 
Trois calculs seront présentés et discutés leurs paramètres sont dans le Tableau 6 . 
Paramètres des calculs préliminaires 

Modèles : CP1 CP2 CP3 
C.L. au sommet libre rigide libre 
Type de panache N°2 N°2 N°4 
 
La vitesse de Stockes Us  a été utilisée préférentiellement au nombre de Rayleigh pour caractériser 

dynamiquement les modèles car le nombre de Rayleigh dépend principalement (au cube) de 
l’épaisseur de la couche qui est constante dans les modèles. Les variations de température sur des 
panaches ne le font varier que d’un facteur 1.5 qui n’est pas vraiment significatif.  
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Tableau 3

Tableau 4

Tableau 5

Tableau 6  
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e)   Impact d’un panache à la bordure d’un craton : la série continent 
Cette série de calculs a pour but de comprendre l’interaction d’un panache avec la bordure d’un craton 
suivant leur position relative, la taille et la température du panache. Dans une première série 
d’expériences, les caractéristiques du panache restent fixes et sa position initiale varie (Tableau 7)    
Position du panache par rapport à la marge du craton 
Expérience :  Continent 1 Continent 2 Continent 3 Continent 4 Continent 5 
Position vs bordure -400 km -200 km 0 km 200 km 400 km 
 
Dans une seconde série de trois expériences, le panache est situé à l’aplomb de la marge mais ses 
caractéristiques changent en suivant les paramètres du Tableau 8. 
 
Type de panache situé à l’aplomb de la marge continentale 
Expériences :  Marge 1 Marge 2 Marge 3
Type_pa  N°1 N°2 N°3 
 

2 _    Résultats des calculs préliminaires 

A _    Effet de la prise en compte d’une rhéologie visco-élastique sur l’écoulement  
La Figure 53 représente les résultats des calculs CP1 et CP2. Il est notable, qu’aucune différence n’est 
observée entre un calcul possédant une condition au limite rigide et la solution possédant une surface 
libre (Figure 53 à gauche).  

 

 

Figure 53 
A gauche : Résultats des calculs CP1 (en haut) et CP2 (en bas) après 9.5 Ma d’évolution.
Aucune différence n’est observée  
A droite : évolution de la topographie réelle  du modèle CP1 au cours du temps (en haut) 
Comparaison entre les topographies déduites d’un calcul isostatique pour les deux modèles 
(en bas) 

Tableau 7

Tableau 8 
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Ce résultat qui peut paraître surprenant s’explique par la résistance élastique long terme de la 
lithosphère dans les modèles visco-élastiques. La présence du panache dans le manteau cause un 
soulèvement topographique de la surface libre dès les stades initiaux du calcul. La surface atteint alors 
un état d’équilibre avec force de poussée du panache puis se comporte comme une surface rigide une 
fois l’équilibre atteint (Figure 53 à droite).   
NB : L’amplitude des topographies isostatiques obtenues dépend de la profondeur du niveau de 
compensation.  La profondeur de 120 km a été choisie car elle donne des résultats similaires à la 
réponse élastique en terme d’amplitude. 

B _    Effet de la température du panache 
 
L’augmentation de la température du panache influe sur la vitesse de son ascension et sur sa 
température au moment de l’étalement. Les vitesses d’ascension des panaches numériques sont 
similaires aux vitesses prédites par la solution analytique [Turcotte and Schubert, 2002]  (cf. Tableau 
5).   
 

 

Figure 54 
Résultats en terme de température pour les modèles CP3 (à gauche) et CP1 (à droite) au 
cours du temps. 
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Un fois l’étalement terminé (à ~6Ma pour CP3 et 7-8 Ma pour CP1) des instabilités RT de petites 
longueurs d’onde (100km) se forment à la base de la lithosphère. Leur présence ne se marque pas dans 
la topographie (Figure 55) mais cela est peut être du au fait que les lois rhéologiques utilisées pour ce 
modèle sont simplistes et ne permettent pas de localiser la déformation dans la partie supérieure de la  
lithosphère.  
Durant l’étalement du panache sous la lithosphère, celui-ci reste chaud, le refroidissement s’accélère 
une fois l’étalement terminé (Figure 55 à droite). 

 

 
Après 6 à 7 Ma, les profils topographiques des modèles CP1 et CP2 sont identiques (~700m 
d’amplitude et 600km de longueur d’onde). Cet évènement se produit au moment où la température 
maximum de CP3 a diminuée suffisamment pour être égale à celle de CP1. Les panaches plus chauds 
montent plus rapidement sous la surface de la lithosphère et se refroidissent donc plus vite. 

C _    Conclusions 
Les topographies obtenues grâce aux modèles viscoélastiques possédant une surface libre sont plus 
réalistes que celles obtenues par des calculs d’isostasie locale mais l’écoulement sous-jacent n’est pas 
modifié par la présence de la surface libre. Cela est peut être lié à la taille du panache (rayon <100km). 
La présence de l’anomalie thermique en profondeur se reflète dans la topographie dès le début du 
modèle (t < 0.5 Ma) par un bombement de longueur d’onde importante. 
Le maximum de topographie se produit lorsque le panache atteint la base de la lithosphère. 
L’amplitude maximum de la topographie dépend de la vitesse de Stokes (i.e de la température du 
panache) mais la longueur d’onde du bombement topographique ne correspond pas à la taille de 
l’anomalie thermique mais dépend de la résistance de la lithosphère i.e. de son épaisseur élastique dans 
un premier temps et de son temps caractéristique de relaxation visqueuse par la suite. Pour cette 
raison, le bombement initial est plus large que le bombement à la fin de l’épanchement. 
   

Figure 55 
Evolution de la topographie pour les calculs CP1 (en haut) et CP3 (en bas) 
Les rectangles noirs indiquent les zones où la relaxation visqueuse de la flexure élastique est 
évidente. 
Le graphique de droite indique la température maximum au cours du temps et donne donc un 
aperçu du taux de refroidissement du panache 
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Après le pic de hauteur topographique, le bombement s’élargit mais cet élargissement signe à la fois 
l’effet de la relaxation visqueuse de la flexure élastique de la lithosphère et celui de l’étalement du 
panache.  
La relaxation viscoélastique de la topographie du bombement suggère donc qu’il est difficile d’utiliser 
les données topographiques pour contraindre directement le flux des panaches actuels.  
 
L’utilisation de modèles viscoélastiques ne prédit pas d’effet de surrection à petites longueurs d’ondes 
du à la formation d’instabilités RT secondaires à l’étalement d’un panache. Cela va à l’encontre de 
l’explication des zones de surrection sur les marges de la Norvège et de l’Ecosse proposée par [Van 
der Beek and Rohrman, 1996].  
 
Il faut cependant insisté sur le fait que la lithosphère de nos modèles ne permet pas de localiser la 
déformation et que le fait que les modèles ne prédisent pas de topographie liée à ces instabilités est 
sûrement un artéfact car [Burov and Guillou-Frottier, 2004] montrent clairement qu’avec des 
rhéologies localisante (e.g. plasticité) ces longueurs d’ondes peuvent aisément se développer.  

3 _    Résultats de la série continent 

A _    Effet de la position du panache par rapport à la marge cratonique 
Avec le profil de température et de densité établi pour le craton et la lithosphère normale, le niveau 
topographique de base se situe à 800m d’altitude pour les cratons et -400m d’altitude pour la 
lithosphère normale. Toute déviation de ces profils d’équilibres est due à la présence de l’anomalie 
thermique. Le panache utilisé pour cette série de calculs a les mêmes caractéristiques que le panache 
du calcul CP1.  
La présence de la marge entre le craton et la lithosphère normale induit une instabilité au niveau de la 
bordure du craton. Ce type d’instabilité est produite par un écoulement horaire qui remonte le long de 
la marge et érode la lithosphère la plus mince. Elle est du même type que les instabilités convectives 
modélisées par exemple par [Royden and Keen, 1980] pour expliquer l’amincissement lithosphérique 
sous les rifts continentaux. Il aussi notable que cet écoulement de coin ne tourne pas dans le même 
sens que  l’EDC calculé par [King and Anderson, 1998] en bordure de craton, ceci est très 
probablement dû au fait que l’isotherme 1300° de la lithosphère épaissie dans nos expériences 
numériques n’atteint pas 350km de profondeur mais seulement 250 km. En effet en bordure de 
panache, là où le contraste de température est important jusqu’à 300km de profondeur,  une EDC 
tournant dans le même sens que [King and Anderson, 1998] se met en place.  
Lorsque le panache est situé à 400 km de la bordure du craton (Figure 56), il est hors de portée de 
l’instabilité froide et les deux phénomènes n’interagissent pas durant les premiers temps jusqu’à 
~6Ma.  
A partir de ce moment : 
- la présence de l’instabilité de bordure de craton, tend à augmenter la largeur de l’épanchement du 
panache situé sous la lithosphère épaisse en l’entraînant à l’intérieure du courant froid. La couche 
chaude étant plus mince que pour un étalement normal, aucune instabilité ne se développe car taux de 
croissance de l’instabilité plus petit et la résolution numérique sans  trop faible (cf. benchmarks partie 
précédente). 
- L’instabilité de bordure de craton devient plus importante car elle se mélange avec les courants 
descendant créés par le panache. 
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Dans le modèle continent 5, la largeur d’épanchement, la topographie et le flux de chaleur lié au 
panache sont tout à fait similaires aux observations des calculs préliminaires.  
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Dans le cas d’un panache, situé à une distance comparable à sa taille (1.5 x a), de la bordure du craton, 
l’épanchement du panache sous la lithosphère est fortement influencé par l’instabilité de bordure du 
craton. Dès le début de sa remonté vers la surface, le panache est dévié vers la lithosphère amincie 
sous l’effet des courants secondaires  créés par l’instabilité froide.   
 
Lorsque le panache est situé du coté du craton, la distance horizontale, parcourue par l’épanchement, 
est augmentée par la présence de l’instabilité (800 km vs 600 km dans CP1). Cette augmentation est 
tout de même plus faible que dans le calcul Continent1 (1000km d’épanchement) et permet donc de 
développer une instabilité secondaire de type diapir. Cette instabilité, comme celles observées dans les 
calculs préliminaires, se marque dans le flux de chaleur mantellique mais n’a aucune influence sur la 
topographie (NB : cela peut encore être un artefact lié aux simplifications rhéologiques)  
Lorsque le panache est situé sous la lithosphère mince à 200 km de la marge du craton, la largeur de 
l’épanchement est  réduite comparée à celle de CP1 (400 km) et devient complètement asymétrique.  
La présence du panache n’influence pas du tout la stabilité du craton mais induit à sa bordure une 
traction vers le bas.   
 
Dans les deux cas, les mouvements verticaux liés à la remontée du panache sont du même ordre de 
grandeur que dans le cas CP1.  
 
Une autre observation intéressante concerne l’évolution de la topographie au niveau du craton et au 
niveau de la lithosphère normale. Tous les profils topographiques montrent que lorsque le panache 
s’épanche sous une lithosphère normale la topographie passe par un maximum et diminue rapidement 
(1Ma) pour atteindre un état stationnaire alors que dans les cas où le panache arrive sous la lithosphère 
cratonique, le temps de réponse de la topographie à la présence du panache est plus long. 
 

 

Figure 57 
Résultats (Température) des modèles Continent2 (à droite)  et Continent4 (à gauche). L’évolution 
du flux thermique mantellique et de la topographie est représentée à droite de la figure pour les 
deux modèles. 
Dans ce cas, le panache interagit avec l’instabilité de bordure de craton dès les premiers pas de 
calcul. Cela se marque dans le champ thermique par une dérive vers la lithosphère normale de 
l’apex du panache.  
 

Figure 56 
Résultats (température) pour les modèles Continent1 (à gauche) et Continent5 (à droite) dans 
lesquels le panache est situé à 400 km de la marge entre le craton et la lithosphère normale. Le 
flux thermique mantellique et la topographie de ces deux modèles sont représentés à droite de la 
figure. Le maximum de flux est de l’ordre de 120 mW/m2  
Dans le cas où le panache est situé sous la lithosphère normale, il n’interagit pas avec l’instabilité 
de bordure de craton. 
 Dans le cas où le panache est situé sous le craton, l’instabilité de bordure de craton augmente 
l’étalement du panache et empêche les instabilités secondaires de se former. 
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Dans le cas où le panache est initialement placé à l’aplomb du changement de lithosphère,  
l’écoulement du panache sous la lithosphère est très asymétrique. Le panache tout entier s’enroule à 
l’intérieur de l’instabilité de bordure de craton et « tourne » littéralement dans la direction de la 
lithosphère normale en l’érodant mécaniquement par sa base. Le contraste thermique engendré par la 
trace verticale le long de la bordure du craton engendre une EDC « normale » qui tend à approfondir 
l’isotherme 1300°C localement (Figure 58). Les variations de topographie liées à la présence du 
panache (Figure 56) sont très faibles (200m sur le craton) en comparaison avec celles obtenues pour le 
modèle CP1.  Cependant, elles marquent légèrement la propagation du panache vers la lithosphère 
mince. A partir de 6Ma, lorsque la propagation s’arrête, un diapir se forme à l’extrémité de l’anomalie 
chaude et induit un soulèvement topographique bien marqué dans la topographie où l’on voit un dôme 
secondaire de 300 m d’altitude et d’une longueur d’onde de 200km se former au coin du craton.   
La mise en place de ce diapir cause un second pic de flux de chaleur d’une intensité beaucoup plus 
importante (150mW/m2) que celui causé par l’arrivée du panache sous la lithosphère (80mW/ m2). Ce 
diapir est placé à 700 km de la bordure « remaniée » du craton et se produit 6 Ma après l’arrivée du 
panache. 
Un autre résultats surprenant de ce modèle est la courbe de refroidissement du panache (Figure 59 en 
bas à droite modèle marge 2). Elle indique clairement que durant l’étalement sous la lithosphère, le 
panache ne se refroidit pas même après 10 Ma. Cela explique pourquoi, contrairement aux 
observations faites dans tous les autres modèles, le diapir secondaire se marque dans la topographie. 

B _    Effet de la température et de la taille du panache 
 
Dans tous les cas, un diapir secondaire se forme à 300km de la bordure initiale du craton. 
 
Les taux de refroidissement (Figure 59) indiquent tous que l’interaction entre l’instabilité de bordure 
de craton et le panache induit une forte diminution du taux de refroidissement du panache lors de 
l’épanchement. Pour des panaches de petites tailles, le refroidissement par conduction est rapide dans 
les stades initiaux, mais diminue fortement une fois que les deux instabilités se couplent. Dans le cas 
d’un panache de plus gros volume, le couplage est instantané et le taux de refroidissement quasi nul.  

Figure 58 
Résultats du modèle Continent3 en termes d’évolution de la topographie (en haut à gauche), de flux 
de chaleur mantellique (en haut à droite) et de température en bas. 
Le panache est entraîné dans le courant convectif instable de la marge du craton. Il s’étale en 
érodant la base de la  lithosphère normale. 
On peut voir la trace de l’érosion par la propagation du bombement topographique en surface. 
Lorsqu’il atteint une distance d’environ  300 km,  l’étalement cesse et une instabilité RT de type 
diapir, se met en place à courte longueur d’onde.   
Cet étalement en deux temps se marque par deux évènements thermiques distincts.  
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4 _    Conclusions et perspectives 
 
Conclusion de l’étude : 
 
Si les panaches sont situés à plus de 400 km de la bordure du craton, l’instabilité de bordure de craton 
et le panache se comporte comme deux phénomènes distincts. 
Dans tout les autre cas, la remontée du panache est affectée, dès les stades initiaux, par une dérive 
latérale tendant à les repousser vers la lithosphère normale. L’épanchement devient asymétrique.  
Il tend à s’élargir, dans le cas où le panache est initialement situé sous le craton, ou à se réduire, dans 
le cas où le panache est initialement situé sous la lithosphère normale.  
Le minimum d’épanchement est atteint lorsque le panache est initialement situé exactement à l’aplomb 
de la bordure. Il se réduit alors de moitié (300 km) par rapport aux calculs préliminaires qui prévoient 
un épanchement de 600 km.  

Figure 59 
Les trois panaches présentés ici diffèrent par leur taille et leur température.  
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Le maximum d’épanchement est atteint pour un panache situé à 350- 400 km de la bordure où l’on 
obtient un épanchement de 1000km. 
 
Plus l’épanchement est important, plus l’épaisseur de la couche est faible et plus le refroidissement par 
diffusion thermique est favorisé.  
Pour des épanchements « normaux », les instabilités secondaires affectent le flux de chaleur mais ne 
sont pas suffisamment chaudes pour affecter la topographie. 
 
Seul les modèles pour lesquels le panache est situé à l’aplomb de la bordure du craton permettent de 
limiter le refroidissement de l’écoulement de manière à ce que les instabilités gravitaires secondaires 
puissent affecter la topographie.  
    
 
Conclusion sur l’impact de l’utilisation d’une rhéologie viscoélastique :  
 
L’utilisation d’une rhéologie viscoélastique en association avec une vraie surface libre permet de 
modéliser des topographies beaucoup plus réalistes que celles issues de calcul d’isostasie locale.  
 
Les calculs préliminaires ont montré clairement qu’il n’est pas possible d’utiliser directement les 
données topographiques pour contraindre le buoyancy flux car le rapport entre la forme de la 
topographie et la forme du panache varie avec le temps. 
 
Un autre avantage, numérique cette fois,  de cette rhéologie est  qu’il n’est pas nécessaire d’imposer 
des limites de viscosité (cut-off), l’élasticité s’en charge ! 
 
Perspectives : 
 
Pour pouvoir réellement valider cette étude, il faudrait :  

- Raffiner le maillage dans la lithosphère de manière :  
! à pouvoir introduire la croûte dans le modèle 
! à pouvoir calculer des contraintes significatives   

- Utiliser une viscosité plus réaliste pour pouvoir localiser la déformation 
- Comparer avec des données géologiques comme par exemple celle de la marge du Groenland. 

Il serait aussi intéressant de conduire les mêmes calculs en 3 dimensions une fois que le problème du 
solver sera règlé. 
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CHAPITRE VII     
Conclusions et perspectives de développement numériques 
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Conclusion des études théoriques :  
 

- A l’échelle de la croûte et de la lithosphère :  
La rhéologie de la croûte est un paramètre clef pour la cinématique et la géométrie des rifts même 
à l’échelle lithosphérique. En changeant la répartition et l’épaisseur de couches plus ou moins 
réfractaires à la température, les trois principaux types de rifts en terme de symétrie de la 
déformation à l’échelle crustale et lithosphérique ont pu être obtenus (1- cisaillement simple à 
l’échelle de la lithosphère, 2 - cisaillement pur à l’échelle de la lithosphère,  3-  cisaillement 
simple dans la croûte et pur dans le manteau [Le Pourhiet et al., 2003b]). Les différences 
morphologiques, entre ces rifts, ne sont donc pas forcément reliées au moteur du rifting mais 
peuvent être obtenues avec les mêmes conditions limites (températures dans le manteau et vitesse 
d’extension) en tenant compte des caractéristiques de la croûte 
 Dans certains cas (lorsque la croûte et la lithosphère sont relativement bien découplées 
mécaniquement), les maxima de déformation crustale et lithosphérique peuvent aussi être 
significativement décalés sans pour autant impliquer un mode de déformation en cisaillement 
simple dans aucune des deux couches. 
Les modèles ont aussi montré que la présence d’une croûte inférieure très réfractaire favorise 
l’occurrence de zone de cisaillement à l’échelle lithosphérique et mais que l’asymétrisation de la 
déformation à cette échelle est contrôlée par la rhéologie de la croûte moyenne, c’est à dire 
l’existence ou non à mi-croûte d’un niveau de décollement.  
La présence de plusieurs couches compétentes dans la croûte peut provoquer une subsidence 
polyphasée car leur amincissement peut être décalé dans le temps. 
 
- A l’échelle du manteau supérieur :  
L’étude réalisée avec paravoz a montré que si un gradient fort existe entre l’extension dans la 
lithosphère et la divergence des courants dans le manteau supérieur, une instabilité convective se 
met en place à la base de la lithosphère et provoque une surrection sans qu’il soit nécessaire de 
supposer d’anomalie thermique positive dans les conditions initiales du modèle. 
Les calculs réalisés avec le nouveau code FEM [Le Pourhiet et al., 2004c], ont aussi montré que si 
une anomalie thermique mantellique importante existe, la localisation de la déformation en 
surface, et même à la base de la lithosphère, est contrôlée par la géométrie de la lithosphère qui va 
rediriger le panache vers l’extérieur du craton et éventuellement provoquer un étalement 
asymétrique du panache. 
En s’étalant, le panache érode thermiquement et  mécaniquement la base de la lithosphère mais les 
modèles ont montré que  l’érosion mécanique est généralement la plus importante. Cette érosion 
mécanique associée à l’étalement provoque la formation d’instabilités Rayleigh-Taylor 
secondaires aux frontières latérales entre la tête du panache et la lithosphère (drippings), si 
l’épaisseur de la couche anormalement chaude reste assez importante. Ces instabilités secondaires 
provoquent une deuxième phase de surrection environ 6Ma après l’impact de la tête du panache 
avec la lithosphère.  Elle se marque par un deuxième événement thermique qui peut être plus 
important que le premier. En effet, au moment de la formation des instabilités secondaires, la 
lithosphère, déjà érodée mécaniquement, est significativement moins résistante qu’au début de 
l’étalement. 
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Les deux parties de cette étude ont montré que la lithosphère impose sa marque mécanique sur les 
longueurs d’ondes topographiques mesurées grâce aux processus de relaxation viscoélastique et  
localisation de la déformation. En effet, les premiers bombements se forment bien avant la mise en 
place du panache à la base de la lithosphère et la longueur d’onde de ce bombement initiale dépend de 
la résistance élastique de la lithosphère et non de la largeur de la tête du panache. Avec le temps, et la 
relaxation viscoélastique, la topographie est de plus en plus contrôlée par la largeur d’étalement du 
panache. Cependant, même après 10 Ma, la topographie de la surface libre n’est toujours pas identique 
à celle calculée par isostasie locale. 
Comme les anomalies du géoïde constituent encore l’un des types de données les plus utilisées pour 
contraindre les processus mantelliques, la prise en compte d’une lithosphère viscoélastique dans les 
études géodynamiques globales est cruciale. La prise en compte de lithosphères continentales réalistes 
(possédant une croûte stratifiée et une rhéologie réaliste capable de localiser la déformation) est aussi 
très importante car ce sont ces paramètres qui, en contrôlant la distribution de failles et leur 
fonctionnement, forment la base des observations de terrain (géologie structurale, sédimentologie / 
géodesie/ GPS).  L’implémentation de loi rhéologique localisant de déformation (fragile etc) dans les 
modèles numériques est donc primordiale.  
 
Conclusion et perspectives en terme de développement numérique : 
 
Le nouveau code FEM, fonctionne et a montré son efficacité pour les simulations bidimensionnelles. 
La version 3D s’avère consommer énormément de mémoire vive, il faudra donc recourir à l’avenir à 
des algorithmes d’inversion matricielle plus efficaces  en terme de desparsing de la matrice de rigidité 
globale (N.B., Il n’est pas question de développer ces algorithmes mais de rechecher dans les 
bibliothèques mathématiques existantes des routines numériques appropriées à la forme de notre 
matrice de rigidité globale) 
 
L’autre défi est d’implémenter une loi de comportement localisant la déformation de manière réaliste 
(Mohr-Coulomb) dans ce code implicite. Cette implémentation apparaît comme nécessaire au vu des 
résultats de l’étude théorique. Une rhéologie visco-élasto-plastique entièrement consistante a déjà été 
dérivée et implémentée en 2D  mais les résultats sont pour l’instant insuffisants du point de vu de la 
vitesse d’exécution [Le Pourhiet et al., 2004b]. Pour converger, cette loi fortement non-linéaire 
nécessite de très petits pas de temps qui s’avèrent peu compatibles avec l’utilisation d’une méthode 
implicite. 
Une méthode itérative a été introduite mais elle n’améliore pas réellement le temps d’exécution et ne 
permet pas forcément de converger pour des pas de temps géodynamiquement intéressant. La stratégie 
actuelle consiste à réaliser une étude au point d’intégration de manière à caractériser sous la forme 
d’un paramètre adimensionné, la quantité de softening intrinsèque lié à l’utilisation de la rhéologie de 
Mohr Coulomb non associée. Ceci devrait permettre de prédire plus précisément l’état de contraintes à 
l’initiation de la plasticité, car c’est à ce pas de calcul que se concentrent tous les problèmes de 
convergence.   
 
A plus long terme, il faudra envisager de le paralléliser et d’implémenter un remaillage correct (les 
fonctions d’interpolation quadratiques devraient permettre d’interpoler les contraintes très facilement), 
des changements de phase, et les processus de surface si l’on veut faire de ce code, d’abord écrit dans 
un but «éducatif », un outil géodynamique satisfaisant.  
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De la théorie au terrain … 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

  SECONDE PARTIE : Héritage structural à l’échelle 
lithosphérique et crustale : Cas du golfe de Corinthe 



 

 

130

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



 

 

131

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

CHAPITRE I    Contexte géologique du golfe de Corinthe 



 

 

132

 
 
 
 



Contexte géologique du golfe de Corinthe 

 

133

L’approche menée dans le cadre de l’étude du golfe de Corinthe diffère de l’approche générale suivie 
en modélisation géodynamique. Il s’agit maintenant de revenir aux données et aux contraintes 
géologiques pesant sur le problème mécanique. Le golfe de Corinthe étant une structure récente, au 
centre d’un domaine géologiquement complexe, la mer Egée, il est nécessaire de s’attarder sur les 
données géologiques et géophysiques disponibles avant de commencer tout travail de modélisation. Ce 
premier chapitre commence par une description de la cinématique régionale et par un bref résumé des 
de l’histoire orogénique alpine de la région Egéenne. L’apport des données géophysiques sur la 
connaissance de la structure profonde de l’Egée sera ensuite discuté avant de recentrer la discussion 
sur le golfe de Corinthe. 

1 _    Cinématique actuelle de la région Egéenne 
La région Egéenne se situe dans la partie orientale de la Méditerranée. Située à la limite de quatre 
plaques tectoniques (Figure 60 A), cette région se déforme de manière plus ou moins distribuée depuis 
le début de l’orogenèse alpine sous l’influence des grands blocs qui la bordent. L’Eurasie et l’Afrique 
qui convergent selon une direction nord/sud, l’Arabie remonte vers le nord et l’Anatolie subit une 
extrusion vers l’ouest relativement à l’Europe.  
 
Les plaques Afrique et Europe convergent à une vitesse comprise entre 10 et 15mm/an, mais la 
géométrie de la limite de plaque étant fort complexe, on y observe des régimes de déformation 
s’étendant de la collision continentale (dans les Alpes, les Hellénides et les Dinarides), à la subduction 
océanique (arc hellénique). La vitesse de subduction au niveau de la Fosse Hellénique est de 40 à 50 
mm/an (Figure 60 A) soit 30mm/an de plus que la vitesse de convergence. Cette différence est 
attribuée selon les auteurs à l’extrusion de l’Anatolie [Le Pichon et al.,1993; Mc Kenzie, 1972; 
Jackson et al.,1994 ;Le Pichon et al.,1995] ou au retrait du slab océanique [Gautier et al., 1999; Jolivet 
et al., 1994; Jolivet and Faccenna, 2000; Jolivet et al., 1999]. Le gradient de vitesse brutal, séparant les 
zones de collision de l’arc Egéen, est accommodé actuellement sur la faille de Céphalonie par un 
cisaillement dextre actif  depuis 1,5 Ma [Cocard et al., 1999].  
 
Le mouvement relatif vers l’ouest de l’Anatolie par rapport à l’Europe est très localisé au nord, le long 
de la Faille Nord Anatolienne (NAF ; Figure 60C), et distribué partout ailleurs en Egée par un 
cisaillement dextre à grande échelle [Tayzman et al., 1991]. 
 
Cinématiquement la Grèce continentale correspond donc actuellement à une grande zone de transfert 
entre deux segments décrochants : La NAF et la Faille de Céphalonie tandis que le Péloponnèse subit 
une rotation horaire mise en évidence par la microtectonique [Le Pichon and Angelier, 1979] et le 
paléomagnétisme [Duermeijer et al., 2000]. Cependant, les mesures GPS  [Mc Clusky et al., 2000] 
indiquent, clairement, que l’Egée et la plaque Anatolienne ne se comportent pas comme des blocs 
rigides, ce qui explique pourquoi le Péloponnèse subit une rotation horaire par rapport à l’Europe fixe 
et anti-horaire par rapport à la Grèce continentale fixe [Briole et al., 1999]. Comme l’Egée ne peut pas 
être considérée comme une plaque rigide, l’utilisation de modèles cinématiques simples pour 
comprendre la géodynamique régionale s’y avère dangereuse. 
 
La compréhension complète de la néotectonique de l’arc égéen et donc, du golfe de Corinthe, doit 
passer par l’utilisation de modèles mécaniques prenant en compte l’héritage structural complexe de 
l’histoire alpine de la région.  C’est ce que nous avons essayé de faire, en s’attachant d’abord, à 
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trouver les structures orogéniques pouvant produire un contrôle sur la cinématique des failles 
néotectoniques. 
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2 _    Histoire alpine 

A _    Phase compressive 
Les Hellénides font partie des chaînes alpines périméditerranéennes mises en place lors de la collision 
Afrique Eurasie depuis l’Eocène. On reconnaît classiquement 3 unités principales dans la chaîne des 
Hellénides: les zones externes, intermédiaires et internes. Elles sont décrites en plus amples détails 
dans l’encadré unités paléogéographiques des Hellénides. 
Conformément à leur polarité, les charriages sont de plus en plus récents vers l’ouest : Eocène dans le 
Pinde et la zone Pélagonienne, fini Oligocène à Miocène dans le Gavroro et la zone Ionienne [Aubouin 
et al., 1970], le chevauchement de la zone Ionienne sur la zone Préapulienne s’est produit au Pliocène 
inférieur entre 4 et 5 Ma [Mercier et al., 1976].  
Toutes ces nappes n’ont pas la même nature pétrologique. Chaque rampe met en contact des unités de 
différentes lithologies et permet de créer un contraste latéral de rhéologie. 
On trouve à l’affleurement des roches métamorphiques présentant un faciès haute pression basse 
température (Figure 61) dans le massif du Rhodope, dans les îles des Cyclades, en Turquie et en Crète 
([Bonneau and Kienast, 1982; Gautier et al., 1999]). Les minéraux correspondant au pic de pression 
dans ces roches (phase compressive) ont été datés et présentent des âges décroissants vers le sud 
indiquant le retrait du prisme de subduction vers le sud à partir du Miocène (25Ma). 

B _    Extension (syn- et post-orogénique) 
L’extension post-orogénique débute à 25 Ma au centre de la chaîne (mer Egée actuelle) ([Gautier et 
al., 1999; Jolivet et al., 1994; Jolivet and Faccenna, 1999]) et à 1.5Ma au niveau de la faille de 
Céphalonie [Cocard et al., 1999]. Le début de l’extension au centre de la chaîne correspond au début 
du retrait de la fosse vers le sud. Ce qui implique que le retrait de la fosse et l’extension en Égée sont 
liés soit par un processus d’extension arrière arc [Le Pichon and Angelier, 1979] soit par un 
écroulement gravitaire généralisé à la suite d’une transition d’un type de subduction andine 
(subduction continentale de l’Apulie) à un type de subduction type Mariannes (début de la subduction 
de la Mésogée [Jolivet and Faccenna, 2000; Jolivet et al., 1999])).  
Cette extension laisse derrière elle une croûte continentale amincie d’épaisseur extrêmement 
hétérogène formant un bassin presque totalement immergé et parfois profond (2 km de profondeur 
d’eau en mer de Crête) : La mer Egée. 

Figure 60 
Déformation instantanée en Egée :   A : Carte de la Méditerranée Orientale mettant en évidence 
les limites de plaques et les vitesses (cinématique globale) à leurs limites. L’Eurasie, l’Anatolie, 
l’Arabie et l’Afrique peuvent être considérées comme des blocs « rigides » alors que l’Egée ne peut 
pas être considéré comme une micro-plaque au sens classique (i.e. sans déformation interne) de la 
tectonique des plaques. 
B :   La micro-sismicité,  même si elle se concentre sur les limites de l’Egée, indique elle aussi que 
la déformation n’est pas vraiment localisée 
C et D vecteurs GPS [Mc Clusky et al., 2000] représentés par rapport à l’Eurasie fixe montrent 
clairement l’extrusion de l’Anatolie de long de la Faille Nord Anatolienne. La représentation par 
rapport à l’Anatolie fixe met en évidence la déformation interne en Egée et dans le sud de 
L’Anatolie. 
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Dans les Cyclades (Figure 61), une abondance de roches métamorphiques de faciès granulite à 
amphibolite (Haute Température Moyenne et Basse Pression) caractéristiques de l’extension post-
orogénique et du rifting ont été exhumées le long de détachement pendant faiblement vers le nord. Les 
linéations d’extension et les sens de cisaillement sont bien contraintes sur ces failles normales à faible 
pendage indiquant un cisaillement simple dirigé N30 à N50 vers le nord [Gautier et al., 1999; Jolivet, 
2001; Jolivet et al., 1994; Patriat, 1996]. 
 
Dans le Péloponnèse, il existe aussi des fenêtres tectoniques importantes. La limite entre les Phyllades 
de la zone Ionienne (métamorphisée dans le faciès schiste bleu) et la nappe du Gavroro (non- 
métamorphique) correspond à un fort gap de pression indiquant la présence d’un détachement 
Miocène syn-orogénique au sud du Péloponnèse [Trotet, 2000]. Une fenêtre existe aussi au sud du 
golfe de Corinthe mais elle n’a pas encore été datée. Dans cette fenêtre, la direction d’exhumation 

Figure 61  
Carte géologique du domaine Egéen : Cette carte met en évidence à la fois, les structures alpines et 
leur évolution post-orogénique, et la  néotectonique de l’arc égéen.  Elle prouve l’importance des 
directions héritées. Les grabens localisant l’extension actuellement (en Eubée, dans le Rhodopes à 
Corinthe, en Turquie sont plus ou moins alignés sur les structures orogéniques.  Il est aussi notable 
que l’extension active se localise à la fois en Turquie et en Grèce dans les zones où la  croûte du 
domaine Egéen a gardé une certaine épaisseur.   
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indique une direction de cisaillement N30 à N50 [Ghorbal, 2002] semblable à celle enregistrée lors de 
l’événement syn-orogénique du sud du Péloponnèse [Trotet, 2000]. 

 
 
 

DESCRIPTION DES UNITES PALEOGEOGRAHIQUES 
DES HELLENIDES (voir Figure 61) 

 
! Zones externes : 
Le Préapulien constitue l’autochtone relatif du Péloponnèse. Il correspond à la marge de la 

Thétys dans sa partie Céphalonienne et, plus au sud du Péloponnèse, au talus du bassin 
océanique. Cette unité a subit un métamorphisme de faciès shistes verts. 

Le Ionien constitue l’autochtone relatif de la Crète. Il est constitué d’une série évaporitique 
surmontée d’une série de calcaire qui s’épaissit vers les sud: les Plattenkalks. Cette série 
présente un gradient d’intensité du métamorphisme important depuis des faciès schistes bleus
en Crète jusqu’à des faciès schistes verts voire une simple diagenèse au nord du Péloponnèse 
[Thiebault, 1982]. 

Le Gavroro est une nappe non métamorphique constituée de sédiments carbonatés de plate 
forme qui se sont déposés du Trias à l’Eocène supérieur. Elle est surmontée d’un flysch Eocène 
supérieur (Pribonien) à Miocène inférieur (Aquitanien).  

La nappe des Phyllades correspond au flysch ionien pour sa partie inférieure et au 
soubassement Permo-Triasique de la nappe de Gavroro pour sa partie métamorphique. Elle a 
servi de niveau de décollement durant l’exhumation syn-orogénique au sud du Péloponnèse 
[Trotet, 2000].  

 

! Zones intermédiaires : 
Le Pinde : paléo-bassin profond sédimentation pélagique du Trias à l’Eocène entrecoupé 

d’épisodes terrigènes au Trias supérieur et à la limite Jurassique/Crétacé 
Le Parnasse constituait un haut fond sur lequel s’est déposée une sédimentation néritique 

du Trias au Crétacé supérieur surmontée d’un flysch Eocène. [Celet, 1961] 
 

C’est entre les unités intermédiaires et les zones internes que se situe la semelle ophiolitique.  
 

! Zones internes : 
La zone Pélagonienne qui constitue le centre de la chaîne, depuis écroulée. Elle affleure 

dans les Cyclades au nord de la Grèce continentale et au Rhodopes dans un faciès schistes
bleus caractéristique du métamorphisme haute pression basse température des zones de 
convergences. L’âge de ce métamorphisme diminue vers le sud depuis 60-40Ma dans le 
Rhodopes, 45Ma dans les Cyclades et jusqu'à 20 Ma en Crête [Jolivet, 1997]. 

 
Plus au nord-est, on trouve les zones du Vadar et Serbo-Macédonienne qui n’interviennent 

pas dans le cadre de la présente étude. 
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3 _    Structure profonde de l’Égée actuelle 

A _    Contraintes sismologiques 
L’image tomographique [Spakman et al., 1988] (Figure 62 C-1) donne un aperçu de la géométrie du 
slab à grande échelle. Celui-ci plonge depuis la Crète jusqu’à une grande profondeur (600km) avec un 
pendage assez fort vers le nord. A son front, il existe une anomalie de vitesse négative indiquant une 
température assez élevée à la base de la croûte, ce qui suppose un gradient thermique fort dans la 
croûte.  
 En travaillant à une échelle lithosphérique (200 km de profondeur), [Tibéri, 2000] a permis d’observer 
la structure thermique (par analogie avec les vitesses des ondes sismiques) du manteau lithosphérique 
et de la croûte profonde du Péloponnèse et de l Grèce continentale avec plus de détails que ne le 
permettaient des études globales (Figure 62 C-2). On peut ainsi distinguer le slab africain à partir de 
70 km de profondeur. Cela ne signifie pas qu’il n’est pas présent au-dessus, par contre, il est possible 
que l’anomalie de vitesse soit trop faible ou/et que le « slab » soit horizontal et non détectable par 
tomographie télé-sismique. Au nord du golfe de Corinthe le panneau plongeant africain a un pendage 
de 50° et une orientation nord-ouest/sud-est. La perturbation de vitesse due au « slab »  est de 5%. Les 
séismes profonds (Figure 62 C-2) permettent d’avoir une vision tridimensionnelle de la géométrie du 
« slab ». On voit ainsi qu’il n’a pas le même azimut que le golfe de Corinthe. 

B _    Flux de chaleur 
Le flux de chaleur est un paramètre important pour la modélisation thermomécanique à l’échelle de la 
lithosphère. La Grèce est le lieu de forts contrastes topographiques. Ils induisent des circulations 
hydrothermales importantes qui biaisent localement les mesures du flux de chaleur terrestre 
(augmentation ou diminution,eg. [Husson and Moretti, 2002]). De plus, il n’existe pas de données 
précises sur le golfe de Corinthe même, car aucun puits assez profond pour s’affranchir des effets de 
surface n’a encore été foré.  
Cependant, plusieurs études européennes menées dans le cadre de la recherche de nouvelles énergies 
après le choc pétrolier de 1974 ont permis la publication de carte de flux de chaleur notamment en 
Grèce. La carte présentée ici [Fytikas and Kolios, 1979], (Figure 62 A) indique un flux de surface 
moyen (entre 50 et 60mW/m²) au niveau des golfes de Patras et de Corinthe, ce qui est inhabituel pour 
un rift actif. Cependant, à l’est de l’isthme de Corinthe, le flux de chaleur est élevé et l’on peut noter la 
présence de fumerolles et de sources chaudes importantes. Cette anomalie ne semble pas 
génétiquement liée au golfe de Corinthe car elle se trouve dans la continuité d’une structure à plus 
grande échelle qui rejoint la Turquie en longeant le sud des Cyclades. Une autre anomalie positive 
(100mW/m²) est localisée au niveau du rift d’Evvia. Une comparaison rapide avec la carte de la 
topographie du Moho indique que les anomalies positives du flux de chaleur se situent bien dans les 
zones où la croûte continentale est amincie, mais pas dans toutes. On remarque que les grabens actifs 
d’Evvia et de Corinthe ne présentent aucune anomalie. Cela peut être lié à deux phénomènes : d’une 
part la lenteur du transport par conduction de la chaleur et d’autre part les phénomènes de blanketing 
[Lucazeau and Le Douaran, 1985] liés à la sédimentation syn-rift. 
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Figure 62 
Structure profonde de l’Egée actuelle : 
A : carte du flux de chaleur par [Fytikas and Kolios, 1979]. Cette carte à grande échelle reflète 
particulièrement bien les zones de tectonique active depuis plus de 3 Ma,  avec des flux 
importants sous la mer de Crète à l’aplomb de l’extension arrière arc, au niveau du golfe 
d’Evvia et à l’ouest de l’anatolie. Mais aussi dans la zone de propagation de la NAF. On 
n’observe aucune anomalie chaude dans le Golfe de Corinthe ou dans ces équivalents turques.  
B : Modèle gravimétrique de la profondeur du Moho dans la région de Corinthe [Tiberi et al., 
2001] Cette carte basée sur une inversion de l’anomalie de Bouguer (Airy) indique :  
 Qu’il existe un gradient est-ouest important en terme d’épaisseur de la croûte en Grèce depuis 
des épaisseurs de plus de 40 km à l’ouest jusqu’à 25 km à l’est (voire aussi [Makris, 1978])    
 Que la croûte serait plus épaisse sous le golfe de Corinthe que sous les épaules du rift…  
C-1 : Modèle tomographique indiquant en bleu le slab hellénique [Spakman et al., 1988] 
C-2 : Modèle tomographique au niveau du golfe de Corinthe [Tibéri, 2000] 
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4 _    Le golfe de Corinthe 

Le golfe de Corinthe (Figure 63) se situe entre le Péloponnèse et la Grèce continentale sur la 
« plaque » Egéenne. L’azimut du golfe est approximativement N130 alors que les failles majeures sont 
orientées N100-110 et que l’extension est clairement nord-sud. Le golfe est plus large à l’ouest (40 km 
à Corinthe) qu’à l’est (quelques kilomètres à Rio). La tranche d’eau s’approfondit vers l’est de 70 m à 
Rio, 400 m à Aigion , 800m à Akrata  puis reste constante jusqu’à la hauteur de la ville de Corinthe. 
L’épaisseur de sédiment dans le bassin augmente aussi d’ouest en est depuis 1.5km à Akrata jusqu’à 
2.4km à Xylocastro [Clément, 2000]. [Flotté, 2002] propose que cet approfondissement soit lié à la 
diminution de l’épaisseur de la croûte, et non à la quantité d’amincissement durant le rifting 
Quaternaire. 

A _    Sédimentation syn-rift 
Sur la marge nord du golfe, les plus vieux dépôts syn-rift ont été évalué par corrélation de découpage  
séquentiel d’âge Pliocène [Lykousis et al., 1998]. Ce qui suggère que la marge était déjà en subsidence 
à cette époque. Mais l’extension du rift au sens strict, a débuté plus tôt, par le dépôt en alternance de 
conglomérats continentaux et de brèves incursions marines sur la marge sud qui sont datées 
paléontologiquement  à 1,2Ma maximum [Malartre et al., 2004].  
En surface, les rives du golfe présentent une asymétrie visible à tous les niveaux (Figure 63): 

Figure 63  
Carte topographique et structurale (néo-tectonique) du golfe de Corinthe reproduite de [Moretti et 
al., 2003] 
Cette carte met en évidence le changement brutal de style structural au niveau d’Akrata. A l’ouest, 
l’espacement entre les failles est de l’ordre de 5-7 km, au centre, la sédimentation se fait dans un 
graben symétrique bordé de plusieurs failles. Au niveau de Corinthe, le style change et le nombre 
de failles augmentent à nouveau. 
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Sédimentaire : 
 
 Il existe des dépôts de conglomérats quaternaires au sud alors qu’au nord, ce sont les calcaires 
Mésozoïques qui sont souvent directement à l’affleurement, les dépôts quaternaires se limitant aux 
parties immergées du rift. On trouve cependant localement des sédiments de plage, soulevés d’une 
centaine de mètres par rapport au niveau marin actuel, et déposés en discordance sur les calcaires au 
niveau de la Baie d’Andréas (située dans une péninsule au sud-est de Delphes P sur la carte).  
 
Tectonique :  
 
La rive sud du golfe est découpée sur 30 km de large par une série de failles pendant vers le nord et 
cumulant beaucoup de déplacement vertical ce qui n’est pas le cas de la rive nord.  
 
Après avoir subsidé, le flanc sud est donc globalement en surrection durant le Quaternaire supérieur 
alors que la position de la marge nord semble stable ou subside très lentement depuis le début du 
rifting. La surrection de la rive sud du golfe permet d’étudier la cinématique de la déformation plus 
précisément à l’aide des terrasses et plages soulevées par rapport aux lignes de rivage actuelles.  
A Corinthe (ville), les terrasses les plus soulevées sont vieilles de 300 ka [Armijo et al., 1996] 
indiquant une surrection totale de 1.2 mm/an durant cette période. Lykousis et al. [Lykousis et al., 
1998] ont travaillé en mouvement relatif entre les deux marges du rift et ont mis en évidence un 
mouvement différentiel vertical de 10 mm/an. 
 
Les mouvements verticaux disponibles dans la bibliographie indiquent que durant les derniers 300ka 
1.2mm/an de rejets vertical a été observé sur la faille de Xylocastro [Armijo et al., 1996], un taux 
comparable (1.5mm/an) a été mesuré sur la faille d’Héliké [Stewart and Vita-Finzi, 1996] mais des 
mesures faites à plus court terme (125 ka ; [De Martini et al., 2002]) indique 2.6 mm/an ce qui semble 
indiqué une accélération du rejet vertical de la faille. La faille d’Aigion indique une surrection totale 
de 4mm/an [Ghisetti et al., 2001] dans laquelle il ne faut pas oublier la part de surrection régionale du 
Péloponnèse.  
 
Selon [Collier et al., 1992] qui considère que les terrasses marines de Xylocastro sont situées sur le 
hangingwall de la faille, celle ci est d’au moins 0.4mm/an. [Armijo et al., 1996] considèrent que les 
terrasses sont situées sur le footwall de la faille, la composante régionale alors égale au maximum à 
0,5mm/an. L’étude de [Mariolakos and Stiros, 1987] indiquait une surrection de 1600m du Nord du 
Péloponèse depuis 1 Ma soit 1.6mm/an. 
 
La sédimentologie indique aussi que durant la phase d’ouverture du rift ‘sensu stricto’, les failles du 
sud du golfe étaient actives avant celles du nord et qu’elles ont contrôlé la sédimentation [Ori, 1989; 
Savage and Sebrier, 1977]. Ori [Ori, 1989] a ainsi  mis en évidence deux grandes phases de subsidence 
(Figure 64). 
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B _    Géométrie et cinématique de la formation des failles  
 
Dans le Tableau 9 [Causse et al., 2004] sont reportés des datations effectuées sur des calcites liées à la 
tectonique. Bien sur, la formation de la calcite est post-tectonique mais si l’on considère qu’une fois 
que le vide créé par le jeu de la faille est colmaté le système devient clos alors dans un système 
carbonaté comme à Corinthe, on peut considérer ces datations comme celles du jeu de la faille.  
Tableau 9 
échantillons Age (ka) 2 σ Lieu Commentaires 

1a 380 1.41 Route d’Akrata au lacTsivlos Veine dans un 
conglomérat  

2 >600 &<1000  Route d’Akrata au lacTsivlos  
3 >600 &<1000  Route d’Akrata au lacTsivlos  
4 561 4.83 Route de Kato Potamia à 

Voutsimos 
 

5   Route de Kato Potamia à 
Voutsimos 

 

6a 124.3 3.00 Faille de Doumena , sud-
ouest du village de Doumena  

 

6b 138.3 1.21 contact carbonate Crétacé 
/synrift 

 

9b   Route de Platanos à 
Kalamias 

 

12a 43(A0) 35(A1)  5.00 Route Kalabrita-Diakofto au 
carrefour de Doumena 

Fracture dans un 
conglomérat synrift  

16a 112.3 0.40 Faille de  Xylokastro Ano Loutro N80 –67°N 
16b 108.2  0.90 Faille de  Xylokastro  500 m au sud d’Ano 

Loutro 
17b >600 &<1000   même site que # 16 
17c >600 &<1000   

 

Fracture dans  le pied de la 
faille de Xylokastro à qq. 
Mètres du plan de faille 
principal  

 

19 360 1.63 50 m  au sud de 17 c  
23 >1000  

  
Rive nord près d’Itéa Faille normale 110° 55S 

 
 

Figure 64 :  
La sédimentation dans le golfe de 
Corinthe comporte deux phases 
d’accélération de la subsidence. 
D’après [Ori, 1989] 
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Les informations contenues dans ce tableau contredisent l’hypothèse d’une migration continue de la 
zone de faille vers le nord proposée par [Sorel, 2000] et [Flotté, 2002]). Elles ont été commentées et 
intégrées dans un nouveau schéma du golfe par [Moretti et al., 2003] et [Causse et al., 2004]. 
 
L’échantillon 23 indique que la cote nord subissait déjà l’extension il y a plus d’un million d’années. 
Cependant cette information doit être relativisée car cette calcite peut être le fruit de l’extension tardi-
Miocène. Les informations les plus intéressantes sont sur la cote sud du golfe. En effet les datations 
faites sur la faille de Douména indiquent des ages très récents à l’encontre de la théorie de [Sorel, 
2000] et [Flotté, 2002] qui considèrent que ce système n’est plus actif actuellement. 
 
L’activité actuelle de la faille de Douména implique que certaines failles dans le golfe se forment hors 
séquence.  

C _    Activité sismique et déplacement instantané 
 
Le golfe de Corinthe est actuellement un des lieux les plus sismiques en Europe. A l’ouest du golfe 
des clusters de sismicité ont été enregistrés entre 5 et 10km [Rietbrock et al., 1996; Rigo et al., 1996] 
et la sismicité semblent en générale se limiter à cette profondeur Figure 65-b. En profondeur la 
géométrie de la zone sismogénique s’enfonce vers le nord depuis une profondeur de 5-8km sous la 
marge sud jusqu’à 10km sous la marge nord. Les plans nodaux des séismes enregistrés dans cette 
partie du golfe indiquent qu’en profondeur les plans de failles ont un pendage soit très fort (70/80°) 
soit très faible (10-30°). 
 
Cette observation n’est a priori pas compatible avec la mécanique andersonienne [Anderson, 1951] qui 
prévoit que les failles normales se forment avec des pendage de 60°. Ces mécanismes au foyer 
atypiques peuvent s’expliquer par l’existence en profondeur d’une faille à faible pendage ou d’un 
niveau de décollement sur lequel le cisaillement simple serait assez fort pour réorienter les contraintes 
principales [Melosh, 1990].  
 
 
A l’est, la géométrie semble toute différente. Les failles, en surface, indiquent des pendages de 40 à 
60°, les mécanismes au foyer des séismes de 1981 ont des plans nodaux pendant à 45° et aucune sorte 
de plan à faible pendage ne semble se dessiner. Les auteurs s’accordent pour prendre en compte une 
croûte élastique de 12 km environ [Jackson et al., 1982; Roberts and Gawthorpe, 1995].  
 
 
Ce contraste est-ouest existe aussi pour les vitesses d’extension instantanées [Billiris et al., 1991; 
Briole et al., 1999] qui indiquent une diminution de la vitesse d’ouverture de 15mm/an à l’ouest du 
golfe jusqu’à 5mm/an à l’est (Figure 65). 
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D _    Contraintes gravimétriques 
Au premier ordre on observe, sur la carte de la profondeur du Moho (Figure 61 B), un fort gradient 
est-ouest que l’on attribue aisément à la subduction en cours au niveau des îles Ioniennes et à 
l’extension post-orogénique en Egée centrale.  Au deuxième ordre la gravimétrie met en évidence des 
variations périodiques d’une longueur d’onde de 70 km selon la  direction  N30. Elles peuvent être 
interprétées en terme de profondeur du Moho [Tiberi et al., 2001] ou en terme de variation de densité 
en surface [Tsokas and Hansen, 1997]. Dans le premier cas, ces anomalies se traduisent alors par des 
variations d’épaisseur crustale d’une amplitude de 10km le long des profiles N30. Mais surtout, elles 

Figure 65 
A : Vecteur GPS par rapport au Péloponnèse fixe [Briole et al., 1999]. Ils indiquent une 
diminution de la vitesse d’ouverture du Golfe depuis 1.5cm/an à l’ouest jusqu’à 5mm/an à l’est. 
B : Sismicité à l’ouest du golfe de Corinthe d’après [Rigo et al., 1996]. La micro-seismicite se 
loclise sous forme de Cluster entre 5 et 10 km de profondeur. Certains mécanismes au foyer 
indiquent des plans nodeaux sub horizontaux. Cependant, les clusters s’alignent plutôt avec des 
failles à géométrie planes. 
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suggèrent la présence d’une croûte plus épaisse sous le centre du golfe de Corinthe que sous ses deux  
flancs. 
 
L’interprétation de [Tiberi et al., 2001] en termes de variation de profondeur du Moho est discutable 
car elle ne prend pas en compte la structure de l’encaissant du golfe : Les Hellénides. Dans sa partie 
sud, le golfe est bordé par des roches métamorphiques dont la densité a été sous évaluée dans le 
modèle, donc les variations d’épaisseur ont pu être surévaluées. Cela pourrait aussi expliquer pourquoi 
ces amincissements importants, et considérés comme anciens, ne se marquent par aucune anomalie 
thermique. 
 
Les variations d’épaisseur de la croûte en Grèce continentale et au Péloponnèse misent en évidence par 
[Tiberi et al., 2001] n’ont pas la même direction que celle du slab tel qu’elle a été mise en évidence par 
la tomographie sismique (Figure 62-C). Les relations spatiales entre le slab et les parties épaissies de 
la croûte peuvent induire des variations latérales sur la dynamique de l’extension dans le golfe de 
Corinthe. De plus, les conditions initiales notamment en terme de flux thermique à la base des parties 
épaissies de la croûte sont gravitairement instables (différence de densité entre le manteau (3.3) et la 
croûte (2.7)). Cette instabilité peut jouer le rôle d’un moteur dynamique interne au rift qui serait plus 
ou moins indépendant des conditions aux limites. 
 

E _    Héritage tectonique possible 
 
Le socle acoustique du golfe de Corinthe est constitué d’un empilement de nappes dont le charriage est 
dirigé vers l’ouest : les Hellénides. Malgré une direction générale de charriage d’est en ouest (à 
l’échelle des Hellénides), les observations, cartographiques et de terrain montrent qu’au niveau de 
Corinthe plusieurs nappes affleurent selon des directions qui ne sont pas propres à la chaîne. En effet, 
sur une coupe nord/sud au niveau d’Akrata (Figure 66), on observera successivement à l’affleurement 
du sud vers le nord : 
 
• la nappe des phyllades (constituée de pélites métamorphisées dans le  faciès des schistes verts 
avec quelques reliques du faciès métamorphique des schistes bleus) d’une épaisseur de 1 à 2 km et qui 
affleure au sud du golfe de Corinthe au niveau du mont Khelmos au centre d’une fenêtre tectonique 
• la nappe de Gavroro (constituée de calcaire massif non métamorphique et surmontée d’un 
flysch Eocène) d’une épaisseur de 4 km 
• la nappe du Pinde (constituée d’une alternance de calcaires et de radiolarites et d’un flysch 
sommital) dont la puissance est à peine 1 km mais qui présente plusieurs chevauchements (comme 
celui mis en évidence lors du carottage à Aigion en 2002 où les radiolarites se trouvaient au dessus des 
carbonate contrairement à leur position stratigraphiques eg.[Micarelli et al., 2003]) 
• la nappe du Parnasse, constituée à sa base d’ophiolite qui n’affleure que sur la rive nord du 
golfe. 
 
Au niveau du Mont Khelmos, le pendage du contact Gavroro/Phyllades est de 30° vers le nord-est (30-
50°NE, [Ghorbal, 2002]). Cette fenêtre a été exhumée à la faveur d’un détachement sur lequel les 
directions des linéations d’extension varient de N30° à N50°. Les minéraux formés durant cette phase 
d’exhumation n’ont pas été datés mais les directions d’extension diffèrent de la direction actuelle 
d’extension dans le golfe (N00°) et sont par contre fortement compatibles avec les directions 
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observées au sud du Péloponnèse [Ghorbal, 2002; Trotet, 2000], en mer Egée [Jolivet, 2001; Jolivet et 
al., 1994; Patriat, 1996], et au sud de la presqu’île d’Eubée [Gautier and Brun, 1994]. Trois coupes 
N00 simplifiées du Péloponnèse ont été réalisées durant cette thèse (Figure 67). Elles tiennent compte 
des informations tirées de la gravimétrie [Tiberi et al., 2001]. 
 

 
 
Ces nappes ont des lithologies, donc des comportements mécaniques différents. Les deux objets 
pouvant causer des contrastes mécaniques intéressants sont d’une part, la nappe des Phyllades qui 
constitue un niveau de faiblesse à cause de sa teneur en minéraux phylliteux et d’autre part la base de 
la nappe du Parnasse dont la composition ophiolitique induit une inversion de densité à petite échelle.  
 
 

 

Figure 67 
Coupes sériées, simplifiées et orientées N-S dans le socle de la Grèce continentale et du 
Péloponnèse.  
Le sud du Péloponnèse est le lieu de grand détachement plat exhumant des roches métamorphiques 
de haut grade (présence de carpholite) [Trotet, 2000]. En remontant vers le nord, les unités à 
l’affleurement dans le Péloponnèse sont de moins en moins métamorphique, c’est seulement au sud 
du golfe de Corinthe qu’un dôme affleure approximativement à l’emplacement de l’anomalie 
gravimétrique indiquant une croûte amaincie mise en évidence par Tibéri [Tiberi et al., 2001]. 
Ces coupes sériées mettent bien en évidence les variations latérales dans le socle du golfe de 
Corinthe situé environ au kilomètre 240 des profils.   

Figure 66 
Carte Géologique du golfe de Corinthe 
Cette carte met en évidence que les variations structurales néotectoniques le long du golfe 
dépendent largement de la géologie du socle du golfe de Corinthe. On voit aussi apparaître la 
fenêtre tectonique de Zarouchla ou la nappe des phyllades (en rose) affleurent avec des directions
de linéation N30°/N50°. 
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CHAPITRE II    Influence de la présence de variations d’épaisseur 
crustales héritées en position d’arrière arc 
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L’inversion gravimétrique de [Tiberi et al., 2001] indiquait un résultat intrigant : Le rift de corinthe 
correspondrait à une zone relativement épaissie de la croûte allongée selon la direction N120.  Cette 
configuration ne pouvant pas être associée à l’extension dans le golfe de Corinthe, il est apparu 
intéressant de comprendre le comportement d’une telle structure en extension. Par ailleurs, Les 
données tomographiques indiquent que le panneau plongeant Egéen subducterait à plat sous le 
Péloponnèse jusqu’au niveau du golfe de Corinthe où il plonge soudainement avec une direction 
différente de celle des épaississements crustaux. 
A l’aide de trois modèles représentant des coupes verticales 2D sériées le long du golfe de Corinthe, 
nous avons tenté de comprendre les interactions entre ces deux types de structures. 
L’approche numérique utilisée ici diffère de l’approche classique car au lieu de varier les conditions 
aux limites, ce sont les géométries initiales des modèles qui varient en se basant sur les données 
géophysiques. 
Ce travail, commencé lors de mon DEA, a été finalisé durant cette thèse. Il fait l’objet d’une 
publication à Tectonics jointe. Ici ne figure qu’un petit résumé pour l’homogénéité de la discussion. 
Pour tous les modèles, les conditions aux limites sont représentées en Figure 68 , la vitesse d’extension 
étant fixée à 1cm/an. 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Trois géométries différentes correspondant à trois positions relatives clefs le long de la direction du 
golfe de Corinthe ont été établie en se basant sur les modèles tomographiques et sismologiques. 
 
 
 

Figure 68 
Conditions aux limites : 
Mécaniques :  
L’extension est appliquée aux limites de manière asymétrique en fixant horizontalement la limite 
droite (« nord ») du modèle et en appliquant une vitesse horizontale constante à gauche (« sud »). 
Ces deux limites sont libres de glisser verticalement. Au sommet du modèle, une vraie surface 
libre est appliquée. A la base du modèle, la réponse isostatique de Wrinkler (réponse d’un fluide 
visqueux de densité donnée) est calculée et utilisée comme condition aux limites.  Localement, la 
vitesse verticale est fixée pour simuler le « slab pull » exercer par le panneau plongeant egéen. 
Thermiques :  
La température est constante au sommet et à la base des modèles. Les faces latérales 
correspondent à des surfaces de flux thermique horizontal nul.  
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Ces trois modèles (Figure 69) diffèrent par la position du panneau plongeant par rapport aux parties 
épaissies de la croûte qui sont déjà gravitairement instables (flèches verticales) à cause de la différence 
de densité qui existe entre le manteau (3.3) et la croûte (2.7). Plus qu’une contrainte cinématique, elles 
imposent sur les modèles une contrainte sur l’état thermique initiale et donc sur la stabilité des 
structures. 
 
Les résultats des modèles ont montré que les épaississements crustaux mis en évidence par l’étude de 
[Tibéri, 2000] ne sont pas stables et créent localement une composante dynamique à l’extension qui 
s’ajoute à la composante cinématique imposée aux limites des modèles. Par ailleurs, les structures 
finales peuvent se révéler asymétriques ou symétriques selon la position relative du coin du panneau 
plongeant et des parties épaissies de la croûte. Le coin asthénosphérique chaud amplifiant les taux de 
déformation enregistrés sur les bandes de cisaillement s’y enracinant. 

Figure 69 
Géométries et flux de chaleur initiaux à la base de la croûte continentale. Le point A correspond à 
l’emplacement ou le slab entame sa plongée dans le manteau. C’est donc à ce point qu’une 
variation latérale de flux thermique existe  à la base de la croûte. 
Dans le modèle A, le flux thermique est important sous la partie épaissie de la croûte. 
Dans le modèle B, le flux thermique est faible sous la partie épaissie de la croûte continentale 
mais il reste important latéralement 
Dans le modèle C, le flux thermique est homogène et faible. 
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Ces modèles mettent donc en évidence une localisation de la déformation en deux temps : 
- D’abord purement gravitaire répartie sur une zone large. 
- Puis thermique grâce à la remontée de matériel chaud à la base de la croûte supérieure 
 

La Figure 71 décrit les différentes étapes menant à la localisation de la  déformation  
 

Figure 70 
Résultats des trois modèles à différents stades d’évolution. 
A 400 ka, le taux de déformation dans la croûte indique qu’il n’y a pas de localisation dans la 
croûte inférieure mais plutôt du glissement localisé au niveau du Moho qui est à ce stade le plus 
fort contraste de viscosité dans le modèle. Dans la croûte supérieure la déformation cassante est 
répartie de manière diffuse à l’aplomb des zones épaissies. Ces zones sont instables en extension 
et permettent de localiser la déformation spatialement. 
A 750 ka, le champ thermique montre que les zones épaissies en s’écroulant gravitairement ont 
créé des anomalies de température chaude et localisé à la base de la croûte qui sont plus ou 
moins alignées avec le pic thermique du coin asthénosphérique du manteau. 
A 1.5 Ma,  la déformation est localisée dans la croûte inférieure le long de bandes de cisaillement 
qui bordent les anomalies thermiques chaudes misent en place lors de l’écroulement gravitaire 
initial. Ces bandes sont plus ou moins actives selon la température du manteau à leur base. Plus 
le manteau est chaud (et donc faible) et plus les bandes localisent la déformation. Dans le cas B, 
le manteau chaud est décalé de la zone d’extension active en surface. La bande de cisaillement de 
droite (pendant vers le nord) est privilégiée.      
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Dans le golfe de Corinthe, les trois modèles présentés en Figure 70 correspondent à trois coupes N30 
sériées le long de l’azimut du rift (est-ouest). En prenant en compte le retrait du panneau plongeant au 
cours du temps ils peuvent aussi correspondre à la même coupe à différent stade d’évolution.  

Figure 71 
Localisation de la déformation dans une croûte d’épaisseur hétérogène. 
La première étape correspond à l’écroulement gravitaire des structures qui se marque en surface 
par une zone de faille de la largeur des parties épaissies et qui conduit à la remontée locale de 
matière chaude du manteau à la base de la croûte. 
Dans un second temps, ces anomalies thermiques localisées entraînent des variations importantes 
de la viscosité permettant de mettre en place des bandes de cisaillement intra-crustale. La 
déformation se localise alors en surface.   
Le taux de déformation que ces bandes de cisaillement enregistrent est affecté par la résistance du 
substrat mantellique où elles s’enracinent. Si la température du manteau est uniforme, deux 
bandes de cisaillement symétriques se forment. Si il existe un gradient horizontal de température 
dans le manteau l’une des bandes est favorisée et la déformation de la croûte devient asymétrique.  
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Un modèle d’ouverture du golfe de Corinthe a pu être proposé à partir de ces résultats. Il permet 
d’expliquer la symétrie des structures à l’est du golfe et leur asymétrie à l’ouest. De plus si on prend 
en compte une propagation de l’ouverture du golfe vers l’ouest, il permet d’expliquer pourquoi les 
taux d’extension sont plus importants à l’ouest du golfe (1,5 cm/an) où la croûte est encore épaisse 
(donc en train de s’écrouler) qu’à l’est où le Moho est déjà aplani. 
Cependant, il est très compliqué de vérifier la validité de ces modèles car leur résolution est trop faible 
pour pouvoir comparer les résultats aux données structurales très précises disponibles dans le golfe de 
Corinthe. De plus, les épaississements initiaux de la croûte sont très instables et donc mécaniquement 
improbables. Il faut peut être remettre en cause les résultats de l’inversion gravimétrique de la 
topographie du Moho. Cette inversion prend en compte un socle pré-rift d’une densité homogène de 
2.7, ce qui n’est pas le cas dans le Péloponnèse où des nappes, de densité très variable, sont empilées 
les unes sur les autres. 
Il est donc probable, qu’à l’échelle de la croûte supérieure d’autres structures puissent avoir contrôlé la 
géométrie et la cinématique des failles. 

Figure 72 
Le profile 1 correspond à la partie du golfe de Corinthe ou des structures asymétrique et un fort 
taux d’extension sont observés.  Dans l’optique d’une propagation vers l’ouest de l’ouverture du 
golfe, l’augmentation de la vitesse d’ouverture peut être expliqué par le fait que les 
épaississements crustaux de l’ouest du Golfe sont en train de s’écrouler. L’asymétrie des 
structures à l’ouest pourrait alors être expliquée par  un gradient thermique latéral dans le 
manteau. 
Le profile 2 correspond à la partie du golfe ou la croûte est la plus mince et ou le Moho est le plus 
plat à l’heure actuelle.  C’est aussi le lieu d’une extension localisée sur des grabens symétriques.  
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CHAPITRE III    Influence de la nappe des phyllades sur la 
cinématique de l’ouest du golfe de Corinthe : le concept du 
« dipping pie » 
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1 _    Problématique et concept du « dipping pie »: 

A _    Influence de l’héritage structural : l’idée   
Les nappes misent en place lors des processus orogéniques ne sont pas toutes de même nature 
lithologique. Leur comportement mécanique n’est donc pas identique. Soumises aux mêmes 

contraintes régionales, les nappes les 
plus faibles accommodent plus de 
déformation que les nappes 
compétentes. Le problème discuté ici 
ne concerne pas la réactivation de 
chevauchement au sens d’une 
ancienne faille. Il concerne plutôt le 
problème de l’utilisation préférentielle 
de contrastes lithologiques forts qu’ils 
soient sédimentaires (alternance 
argile/sable, calcaire/flysch) ou, 
induits par la tectonique (différentes 
nappes allochtones). L’étude 
présentée ici est très différente en 
terme de modélisation des approches 
habituelles. Généralement, les 

modèles de rifting considèrent un milieu homogène ou transverse isotrope (« layered cake »). Le but 
des expériences numériques est alors de contraindre, en terme de localisation de la déformation, la 
sensibilité des modèles à des facteurs adoucissants.  
L’optique de ce travail est différente. Il s’agit de prendre en compte une légère modification dans le 
modèle de départ habituel en considérant simplement que notre cher « jelly sandwich » à subit un petit 
basculement initial pour reproduire des couches géologiques de lithologies différentes possédant un 
certain pendage. Ce modèle fort simple prendra dès maintenant le nom de « dipping pie ».  

B _    Analyse qualitative : 
 
Lorsqu’on trace les enveloppes rhéologiques de la nappe et de l’encaissant le problème de l’utilisation 
d’un contraste lithologique se pose clairement. Au premier abord, on peut définir quatre zones en 
fonction de la profondeur (Figure 74-A).  
La première correspond au sommet de l’enveloppe où les deux lithologies se déforment selon la même 
loi de comportement : la loi de Byerlee [1978]. La seconde se situe dans la partie où la nappe faible se 
déforme selon une loi qui est fonction du taux de déformation, tandis que l’encaissant se déforme 
encore selon la loi de Byerlee [1978] donc en fonction de la quantité de déformation. Cette partie ne 
peut en aucun cas être stable. On définira ici ce phénomène comme une instabilité de type I. 

Figure 73 
Effet d’une nappe faible sur la transition fragile ductile 
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Puis vient la troisième partie, dans laquelle les deux lithologies se déforment suivant des lois similaires 
mais avec des viscosités effectives différentes. On se retrouve dans le même domaine d’instabilité que 
celui du boudinage. C’est à dire, si l’interface est perpendiculaire à la contrainte principale (cas de la 
nappe horizontale), alors la déformation est stable. Dans les autres cas, des différences de pression 

Figure 74 
A : sur un profil 1D vertical, on peut définir quatre zones selon la profondeur correspondant à 
quatre types d’interactions possibles. Certaines sont stables (1 & 4) d’autres instables (2 & 3) et 
mènent à la localisation de la déformation. 
B : la présence d’une nappe faible introduit un découplage dans le modèle entraînant une 
réduction l’épaisseur élastique équivalente (EET). Si la nappe faible possède un pendage on 
observera forcément des variations latérales de résistance qui induisent alors une possibilité de 
localiser la déformation. 
C : Les lois de fluage peuvent avoir des formes différentes si l’on considère l’énergie d’activation 
ou le facteur pré-exponentiel. L’une ou l’autre des zones instables peut alors être favorisée.    
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entre l’encaissant et la nappe vont provoquer une déformation instable dont il est à priori difficile 
d’établir la géométrie. Nous l’appellerons type II. 
Enfin, en profondeur les deux lithologies ont des viscosités effectives toujours différentes mais si 
faibles que la déformation va rester stable aux vitesses de déformation possibles dans la croûte. 
Après avoir défini les deux types d’instabilités que nous pouvons attendre dans nos modèles. Il est 
possible de prévoir leur impact en terme d’épaisseur élastique équivalente. On observe que plus le 
pendage de la nappe faible augmente et plus la zone de diminution de l’épaisseur élastique équivalente 
diminue (Figure 74-B). On peut s’attendre à voir un rift très localisé se former autour de cette nappe. 
Pour le cas de la nappe horizontale, on comprend rapidement que seul un type d’instabilité peut 
exister. Si la nappe se trouve à faible profondeur, les interactions cassant-ductiles de type I 
prédominent alors que si elle se trouve à forte profondeur, sa présence favorise le boudinage de la 
croûte. 
La nature du matériau a aussi une importance majeure en terme d’énergie d’activation (Figure 74-C). 
Deux matériaux peuvent avoir leur transition cassant ductile à la même profondeur mais des natures 
cristallines différentes. Dans ce cas, les conditions correspondent au cas 3, et seules les instabilités de 
type II peuvent se développer. 

2 _    Paramétrisation de l’étude thermomécanique 2D 

A _    Conditions initiales 
Une chaîne de montagne possède plusieurs 
unités (nappes) superposées le long de 
structures en plat et rampe constituant au final 
une pile de nappes de différentes rhéologies qui 
peuvent influer sur la géométrie des structures 
post-orogéniques.  
Pour simplifier l’interprétation des résultats, 
une seule nappe, plus faible que celles qui 
l’entourent, a été considérée dans les modèles 
présentés ici. Le but final de l’étude étant 
d’étudier le golfe de Corinthe, l’épaisseur de la 
nappe a été fixée à un kilomètre et demi pour 
représenter l’unité des Phyllades. 

B _    Conditions aux limites 
La température est fixée au sommet et à la base 
de la boîte tandis qu’une condition de flux nul 
est appliquée sur les bords latéraux. 
Sur les parois latérales, la vitesse horizontale est 
fixée alors que verticalement les modèles sont 
libres de glisser. Le sommet est une surface 
libre. La réponse d’un substrat visqueux infini 
est calculée et appliquée à chaque pas de temps à 
la base des modèles. La vitesse aux limites peut 
varier dans les différents modèles. 
 

Figure 75 
Géométrie initiale en plat et rampe  

Figure 76 
Conditions aux limites thermiques (haut) et 
mécaniques (bas) 
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C _    Remaillage 
 
L’algorithme de remaillage utilisé pour les modèles présentés ici consiste à recadrer le modèle 
latéralement et à ajouter de la matière à la base du modèle à chaque remaillage. 
Cette manipulation permet, tout en appliquant une vitesse de déformation constante de garantir aussi 
un taux de déformation constant au cours de l’extension. 
Elle peut, par contre, créer un décalage des structures par rapport au centre du modèle au cours du 
temps (notamment en Figure 86). 

D _    Paramètres 

a)   Rhéologie 
Les rhéologies utilisées pour modéliser la croûte supérieure sont généralement les lois de fluage non 
newtoniennes (12) du quartz, de la quartzite ou du granite. Des lois de fluage pour la calcite, ou le 
marbre sont également disponibles dans la littérature (Tableau 10).  
Tableau 10 

 A (Pa-n) E (Jmol-1) n Auteurs 

Marbre 1 2.51x1043 4.18E+05 7.6 
[Kirby and 

Kronenberg, 1987] 

Marbre 2 6.30x1018 4.27E+05 4.2 
[Kirby and 

Kronenberg, 1987] 
     
     

Quartz/granite 2 1.26E-07 1.34E+05 2.7 [Koch et al., 1989] 

Quartz/granite 3 5.00E-12 1.90E+05 3 
[Brace and 

Kohlstedt, 1980] 

Quartz/granite 4 2.00E-10 1.42E+05 2 
[Hansen and Carter, 

1982] 
Quartz/granite 5 6.81E-06 1.56E+05 2.4 [Ranalli, 1987] 

 
Après avoir tracé les enveloppes rhéologiques correspondantes, il s’avère rapidement que le choix 
arbitraire d’une loi rhéologique ou d’une autre entraîne de grandes différences lorsqu’on travaille à 
l’échelle de la croûte supérieure. 
 
Par ailleurs, ces rhéologies ne représentent que les phénomènes de fluage dislocation, la rhéologie des 
roches à l’échelle de la croûte est beaucoup plus complexe (adoucissement, fluides, anisotropie). Il est 
donc apparu nécessaire d’utiliser la rhéologie comme le paramètre principale de notre étude.  
 
Pour simplifier la comparaison entre les modèles, quatre phases ont été définies. Leur énergie 
d’activation (Q) est fixée à une valeur représentative des valeurs expérimentales obtenues pour le 
quartz présentée dans le Tableau 10. Leur coefficient de non linéarité (n) est fixé à 3 (valeur 
représentative pour les roches en générale). Seul leur facteur pré-exponentiel (A) varie comme indiqué 
dans le Tableau 11 qui liste les propriétés mécaniques de ces quatre phases. Les variations de A 
paraissent importantes mais ces valeurs doivent être relativisée du fait de la faible épaisseur de la 
nappe utilisée pour nos expériences.  
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Tableau 11  
 Densité et paramètres rhéologiques des phases 
Phase Dens., ρ 

kg.m-3 
A 

MPa-n 
n Q 

 kJmol-1 
Coef 
Pois. 

M.Young, 
E  GPa 

C0  
MPa  

Dil.Ψ, 
 ° 

Fric., φ,  
° 

1 2600 5×103 3 190 0.25 75 20 0° 30° 
2 2600 5×100 3 190 0.25 75 20 0° 30° 
3 2600 5×10-3 3 190 0.25 75 20 0° 30° 
4 2600 5×10-6 3 190 0.25 75 20 0° 30° 
 
 

b)   Autres paramètres … 
Le taux d’extension aux limites, le pendage de la nappe et l’intensité de l’érosion ont aussi pu varié au 
cours des expérimentations. L’influence de ces deux derniers paramètres n’a pas été incluse dans [Le 
Pourhiet et al., 2004a] mais les résultats seront brièvement commentés ici.  
 

c)   Plan d’expérience 
 
Si les résultats les plus importants ont été publiés [Le Pourhiet et al., 2004], une étude de sensibilité 
préliminaire avait été conduite au préalable. Plusieurs paramètres ont été testés. Dans une première 
partie, l’étude s’est concentrée sur la sensibilité du modèle aux conditions initiales3 sur la cinématique 
des failles. 
 
Puis, dans une seconde partie, la sensibilité du modèle aux conditions aux limites a été étudiée, 
notamment l’influence de la vitesse d’extension appliquée et de la direction dans laquelle elle est 
appliquée (vers la gauche, vers la droite ou symétriquement). L’influence de l’érosion a aussi été 
testée.  
                                                      
3 pendage de la nappe faible et contraste de compétence entre la nappe et l’encaissant 

Figure 77 
Détails d’enveloppes 
rhéologiques pour le quartz et le 
marbre dans la croûte supérieure 
en tension 
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Le Tableau 12 présente les paramètres des calculs  portant sur l’influence du contraste de compétence  
entre l’encaissant et la nappe qui ont  été décrits et analysés en détails dans l’article. Les conditions 
aux limites étaient constantes mais sont indiquées ici pour comparaison avec les calculs 
supplémentaires. 
  
Tableau 12 : paramètres des calculs présentés dans l’article 2  
Modèle 1a 1b 1c 2a 2b 3a 3b 3c 
Phase 
encaissante 

4 4 4 4 3 4 3 2 

Phase de 
l’hétérogénéité 

1 1 1 2 1 3 2 1 

Vitesse aux 
limites (cm/an) 

1 1.5 0.5 1 1 1 1 1 

Pendage 20° 20° 20° 20° 20° 20° 20° 20° 
Direction S S S S S S S S 
Erosion N N N N N N N N 
 
 Où  S signifie que la vitesse aux limites est appliquée symétriquement (1/2 sur chaque bord), 
D/G signifie que la vitesse aux limites est  appliquée vers la droite/gauche, O/N signifie que le modèle 
est soumis à une érosion forte/ érosion très faible 
 
Les paramètres des modèles secondaires qui seront présentés ici et qui ne sont pas décrits dans l’article 
2 sont inscrits dans le Tableau 13. 
 
Tableau 13 : paramètres des calculs complémentaires 
Modèle 4a 4b 4c 4d 4e 4f 4g 4h 4i 4j 
Phase 
encaissante 

4 4 4 4 4 4 3 3 3 4 

Phase de 
l’hétérogénéité 

2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 

Vitesse aux 
limites (cm/an) 

1 1.5 1.5 1 1 1 1 1 1 1 

pendage 20° 20° 20° 10° 20° 30° 10° 20° 30° 20° 
direction S S S D D D D D D G 
érosion O O N N N N N N N N 
 
 

3 _    Résultats 
 
Tous les résultats sont présentés sous la forme de graphiques représentant un coupe verticale 
bidimensionnelle de la déformation plastique cumulée (ps sur les figures) ou du second invariant des 
contraintes déviatoriques (tau sur les figures). La première forme de représentation (ps) a été choisie 
car elle est représentative des données issues de la géologie structurale. La seconde (tau) car les 
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déformations observées dans la première sont génétiquement liées aux contraintes déviatoriques, mais 
aussi pour obtenir en un clin d’oeil un très bon aperçu des zones résistantes et de l’intensité de la 
flexure élastique dans les modèle. Pour être complet, il sera parfois nécessaire d’examiner la pression 
(mécanique σii ) dont dépend le critère de rupture de Mohr-Coulomb. 
 
Le comportement rhéologique de l’hétérogénéité et de l’encaissant sont les paramètres principaux de 
cette étude. C’est pourquoi, l’influence des conditions initiales sur le modèle sera considérée en 
premier lieu, avant même d’aborder l’influence des conditions aux limites. 
Dans un second temps, la géométrie, en particulier le pendage, ainsi que l’influence de paramètres 
secondaires, comme le taux de déformation ou l’érosion, seront discuté brièvement. 
 
Dans la description des résultats, les failles dites « synthétiques » ont un pendage dans la direction de 
la nappe faible. Les failles dites « hors séquences » se forment dans le footwall de la faille active 
enracinée le plus à l’avant de la nappe faible. 

A _    Influence du contraste de compétence (voir [Le Pourhiet et al., 2004a] pour les 
détails) 
 
L’étude paramétrique a montré que la compétence de l’encaissant contrôle la dimension spatiale des 
structures, et que le contraste de compétence contrôle la cinématique et le style structural. Comme les 
effets de ce dernier paramètre sont mieux marqués pour un pendage de 20°, l’analyse détaillée des 
structures et de leur évolution est basée sur les modèles 1a, 2a et 3a. La problématique de l’influence 
du pendage de la nappe est ensuite abordée à la lumière des résultats précédents. 
 
Le contraste de compétence entre la nappe et l’encaissant crée une zone dans laquelle les 
discontinuités rhéologiques provoquent (1) des discontinuités de vitesse, (2) des discontinuités de 
contraintes perpendiculaires aux interfaces. Selon l’importance du contraste différents types 
structuraux apparaissent. Au stade initial, un faible contraste rhéologique (modèle 3a) entraîne une 
discontinuité de vitesse en profondeur. Le premier graben, qui se forme, est large et assez symétrique. 
Pour un contraste plus important (modèles 1a et 2a), la première structure est un demi graben 
s’enracinant à faible profondeur sur la nappe. La nappe sert alors de rampe à faible pendage qui 
favorise l’occurrence de déformation en roll-over de petite envergure. Ce type de déformation 
sédimentaire ne serait pas prédominant dans le cas d’un faible contraste de compétence.      
 
Lorsque l’extension finie augmente, les modèles possédant un faible contraste de compétence (Figure 
79-3) évoluent rapidement vers des structures de plus en plus localisées au fur et à mesure que du 
matériel chaud, provenant de la croûte inférieure s’installe, à l’aplomb du graben en formant une sorte 
de dôme.  
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Figure 78 
 Influence du contraste de compétence pour un encaissant compétent 
Tous les modèles présentés (1a,2a,3a) ont subi le même taux de déformation moyen (1×10-15s-1), 
seul le contraste de compétence entre la nappe et l’encaissant varie. Les résultats numériques sont 
représentés par le second invariant des contraintes déviatoriques à différents stades d’étirement
fini (5, 10, 20 et 30%). La couleur pourpre indique les zones de fortes déviations de l’étatde 
contrainte isotrope. En bas de chaque colonne, la déformation plastique cumulée est représentée 
après 30% d’étirement fini. Les failles actives (déterminées à partir du taux de déformation, non 
représenté ici) sont indiquées en pointillés.    
Stade initial 5% d’étirement: 
 La présence de la nappe induit dans tous les modèles une réduction de la résistance totale* de la
croûte supérieure (*intégrale des contraintes déviatoriques sur un profil vertical si l’on suit la 
définition basée sur les enveloppes rhéologiques [Brace and Kohlstedt, 1980]). La première faille 
se met en place là où la résistance de la croûte supérieure est la plus faible. 
Plus la nappe est faible et plus la résistance intégrée en deux dimensions est faible. Le modèle2a 
n’a pratiquement aucune résistance. 
10-20% d’étirement:  
1) modèle 1a et 2a: entre 10 et 20% d’étirement le bassin migre vers la droite du modèle. Le 
nombre de failles actives augmente au cours du temps. Deux niveaux de décollement sont actifs, la 
nappe et la transition cassant ductile de l’encaissant. Certaines failles traversent la nappe, mais le 
système peut être aussi complètement découplé.  
2) modèle 3a : La largeur du bassin ainsi que le nombre de failles actives, se réduisent au cours 
du temps jusqu’ à  une seule faille à fort pendage dans la direction initiale de la nappe. Le 
footwall de la nappe subit très peu de fracturation et se déforme par rotation passive.  
30% d’étirement :  
1) modèle 1a : La nappe est quasiment horizontale à l’arrière du graben le plus actif. Toutes les 
failles (sauf la première) sont encore actives certaines s’enracinent sur la nappe à l’arrière des 
bloc supra-crustaux qui se soulèvent le long des grandes synthétiques. La déformation plastique 
cumulée indique que quatre grandes failles synthétiques se sont formées durant l’extension. La 
transition cassant ductile de l’encaissant est horizontale. 
2) modèle 2a : Un changement de style structural s’est opéré. La déformation est maintenant 
localisée spatialement, le nombre de faille active a diminué. La résistance de la croûte diminue 
localement sous le graben car un flux de matière chaude remonte pour compenser isostatiquement 
le graben. 
3) modèle 3a : 
La déformation est complètement localisée le long d’une faille qui se branche sur la nappe, la 
rotation passive de la nappe à l’arrière de cette faille est maintenant si importante que la 
direction de la pente est inversée causant la formation de failles antithétiques sur la partie à faible 
pendage de la nappe.      
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Au contraire, dans le cas d’un fort contraste de compétence (Figure 78-1), la zone d’extension active à 
tendance à s’étendre lorsque la quantité d’extension augmente en formant des demi grabens au dessus 
du niveau de décollement ou des horst asymétriques permettant d’accommoder la flexure dans le 
footwall de la faille. Ces horsts découpent la nappe en petites bandes à faible pendage et la soulèvent 
rigidement par endroit permettant la formation de petits demi-grabens hors séquences.  
 
Dans le cas d’un contraste de compétence intermédiaire (Figure 78-2), la cinématiques des failles est 
d’abord dominée par un système de demi-grabens mais l’extension tend peu à peu à se localiser à 
l’échelle crustale après 25 à 30% de déformation.    
 

 
Finalement, il existe dans ces modèles trois différents types de failles hors-séquences (Figure 79). Les 
failles de Type I correspondent aux antithétiques décrites par  [Axen and Bartley, 1997] pour expliquer 
un certain type de « rolling hinges » dans les Basins & Ranges dans lesquelles la rotation passive à 
l’arrière de la faille principale est accommodée sur des failles. Les failles de type II sont synthétiques 
et caractéristiques d’un fort contraste de compétence. Elles se forment lorsque la nappe se soulève 

Figure 79 
Type de cinématique attendue 
La figure présente quatre types de géométries du réseau de failles en fonction du contraste de 
compétence (Aencaissant/ Anappe) et de la compétence de l’encaissant. La compétence de l’encaissant 
contraint la longueur d’onde de la déformation alors que contraste de compétence contraint la 
cinématique des failles et le style strucural à l’arrière de la faille normale principale (1). Pour un 
faible contraste de compétence la flexure est accommodée sur la nappe par glissement flexural 
(2*). Pour un fort contraste de compétence, la flexure du footwall est accommodée par de petites 
failles antithétiques (2). 
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rigidement à l’intérieur des horsts se formant à l’arrière de la faille normale majeure. Les failles de 
type III se forment dans les stades très avancés de la déformation pour des modèles à faible contraste 
de compétence lorsque le pendage de la nappe s’inverse. 

B _    Interprétations et mécanismes mis en jeu 
Il apparaît clairement que la profondeur de la transition cassant ductile de la nappe contrôle la largeur 
du graben initial alors que le contraste contrôle la symétrie de ce même graben. Si le premier effet de 
la présence de la nappe d’explique simplement par le fait que la discontinuité de vitesse se situe plus 
en profondeur, le deuxième effet n’est pas si intuitif. 
L’asymétrie des structures dans le cas d’un fort contraste s’explique par le fait que la nappe constitue 
un niveau de décollement très favorable sur une longueur non négligeable. Elle peut alors être utilisé 
comme une bande de cisaillement à faible pendage. Pour un faible contraste de compétence, la nappe 
ne constitue pas une bande de cisaillement crustale mais au contraire crée une double discontinuité de 
vitesse très localisée.   
 
Des questions subsistent :  
 
(1) Pourquoi, dans le cas d’un faible contraste de compétence, le style structural correspond à celui 
d’un  metamorphic core complex  après 30% de déformation, alors que la croûte est initialement 
résistante ce qui favorise selon la classification de [Buck, 1991] la formation d’un  narrow rift . 
  
(2) Pourquoi les modèles comportant un fort contraste rhéologique évoluent vers un système de type  
wide rift  [Buck,1991] ? Ce qui revient à se poser la question du ou des mécanisme(s) responsable(s) 
du durcissement local qui provoque la migration des failles. Quelles sont en fait les différences 
majeures entre le concept du dipping pie et celui du wide rift ? 
 
Pour répondre à la question (1), il faut rappeler d’une part que dans le modèle de Buck, le mode 
narrow rift correspondait au cas où l’extension adoucissait très localement la croûte (c’est-à-dire à la 
verticale du graben puisque le modèle est unidimensionnel vertical) et d’autre part que le mode 
metamorphic core complex était prédit lorsque la croûte inférieure pouvait fluer facilement. 
 
Dans le cas d’un compétence importante de l’encaissant en profondeur,  la présence de la nappe faible 
facilite une remontée effective rapide du matériel infra-crustal qui ne pourrait pas se produire sans la 
présence de la nappe. De plus, dans les modèles à forte compétence présentés ici, l’adoucissement de 
la croûte n’est jamais local ; en effet, sous l’effet de la rotation passive de la nappe, la croûte s’adoucit 
aussi latéralement. C’est ce deuxième effet qui rend, petit à petit, la déformation asymétrique en 
formant d’une part une bande de cisaillement d’échelle crustale et d’autre part de petites failles qui 
migrent dans les stades initiaux vers le bassin et dont la polarité peut s’inverser dès que le sens de la 
pente de la nappe s’inverse.  
Pour répondre à la question (2), il faut se rappeler qu’une nouvelle faille se crée lorsqu’il est 
énergétiquement moins coûteux de casser ailleurs. La Figure 80 met en évidence que dans le cas d’un 
fort contraste de compétence, la courbe des variations latérales d’épaisseur élastique possède deux 
minima qui correspondent à l’emplacement de la première et de la seconde faille. Sans expliquer la 
raison de la formation d’un wide rift cette courbe montre que dès le début de la déformation, pour un 
fort contraste de compétence, la zone active est encline à migrer. Il faut aussi noter que la présence 
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d’une nappe très faible entraîne une chute drastique de la résistance de la croûte. Un très léger 
durcissement peut alors entraîner la migration du système de failles. 

 
 

 

Figure 80 
Les profils d’épaisseur 
élastique équivalente (EEE), 
montrent que dans les deux cas 
extrême, l’emplacement de la 
première faille synthétique 
correspond au minimum des 
courbes. Pour un faible 
contraste de compétence, la 
croûte supérieure n’est pas 
découplée alors que pour un 
très faible contraste, la 
résistance globale de la croûte 
est sérieusement affectée par 
la présence de la nappe. Dans 
ce cas, le profile d’EEE 
possède deux minima. Le 
second minimum correspond à 
l’endroit où la prochaine faille 
s’enracinera.    

Figure 81 
Pression, espacement, et activité des 
failles 
Modèle 1b 
La nappe est en état de surpression 
importante dans la partie résistante de 
l’encaissant alors que les failles actives 
correspondent alternativement à des 
zones de sous- et de sur- pression 
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Dans le cas d’un très fort contraste rhéologique, on remarque que les failles sont des zones de sous 
pression tectonique (Figure 81) tandis que la nappe lorsqu’elle ne se déforme pas plastiquement est le 
lieu de très importantes surpressions tectoniques car l’encaissant est très résistant. Ces surpressions 
apparaissent lorsque la nappe flue rapidement dans le canal qu’elle forme (P~ 2µε) suivant le même 
principe que celui décrit par [Mancktelow, 1995]. Le fluage, dans la nappe à la base des failles 
normales actives, entraîne localement un durcissement à la déformation plastique coulombienne 
correspondant à une translation horizontale du cercle de Mohr.   
La déformation plastique ne pouvant pas se propager dans la nappe, c’est la rhéologie de l’encaissant 
qui domine l’espacement entre les failles normales. Ceci explique pourquoi contre toute intuition, la 
taille des blocs n’augmente pas vers la droite des modèles. On notera, qu’en profondeur (là où 
l’encaissant n’a plus de résistance), la nappe subit une déformation plastique beaucoup plus importante 
qu’en surface.   
Une autre remarque intéressante concerne la circulation des fluides. En se basant simplement sur le 
principe que les fluides suivent les gradients de pression, il est possible de tirer quelques conclusions 
quant à leur circulation dans ce modèle. Il est notable que certaine faille (celles qui sont en jaune sur le 
graphique de la pression) ainsi que la nappe forme des barrières latérales pour les fluides. 

C _    Influence des paramètres secondaires  

a)   Pendage de la nappe faible 
Le pendage de la nappe influe sur la largeur initiale des grabens, sur le style structural et la surrection 
du hanging wall.  

 

Figure 82 
Pendage vs contraste de compétence dans les stades précoces   
Quel que soit le contraste de compétence, plus le pendage de la nappe faible 
augmente et plus le footwall de la nappe se soulève sous l’effet de la flexure. 
Pour un faible contraste de compétence l’asymétrie des flancs est moins marquée 
(la faille antithétique est relativement plus marquée) formant alors un graben 
beaucoup plus symétrique que dans le cas d’un fort contraste de compétence. 
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L’influence du pendage prend différentes formes selon le contraste rhéologique entre la nappe et 
l’encaissant. Ces deux paramètres sont intimement liés car ils définissent à eux deux la largeur sur 
laquelle la résistance du modèle est amoindrie c’est-à-dire la projection horizontale de la zone ou les 
instabilités de type 1 et 2 peuvent se produire (cf. Figure 74).  
Dans tous les cas, pour une quantité de déformation horizontale donnée, l’augmentation du pendage de 
la nappe cause géométriquement une surrection plus importante du footwall de la nappe (Figure 83). 
 
Pour un contraste de compétence intermédiaire à fort (Figure 83) :  
 
Si la nappe possède un faible pendage (modèles 4d et 4e), le bassin migre globalement dans le sens du 
pendage de la nappe. 
 
Lorsque le pendage augmente (i.e. 30°), la nappe  se comporte comme une bande de cisaillement 
unique et la déformation ne migre pas, une flexure élastique très importantes se développe. 
 

 
 
Dans le cas d’un faible contraste de compétence (Figure 84) :  
 
Dans les modèles où la nappe possède un faible pendage (modèles 4g et 4h), un « rolling hinge » 
[Axen, 1992] se développe très rapidement. 
 
Pour des pendages supérieurs à 30°, les failles antithétiques accumulent relativement beaucoup moins 
de déplacement et la nappe devient horizontale et permettant au bassin de migrer avant que la 
déformation ne soit complètement localisée par la remontée de matière chaude de la croûte inférieure.  
 

Figure 83  
Influence du pendage de la nappe pour un contraste de compétence intermédiaire 
Plus le pendage de la nappe augmente et plus la largeur du graben initial diminue. Pour un faible 
pendage, la largeur du modèle n’est pas suffisante pour conclure, cependant, plus le pendage 
augmente et plus le glissement flexural sur la nappe est favorisé au dépend de la migration de la 
zone en extension. 
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En conclusion, une variation du pendage de 10 à 20° n’induit pas de changements majeurs dans la 
cinématique des failles se formant autour de la nappe faible. Par contre, pour des pendages supérieurs 
à 30°, la cinématique des failles change de manière drastique. En effet, la nappe devient alors assez 
bien orientée pour que le niveau de décollement qu’elle constitue absorbe toute la déformation. La 
première faille du système accumule alors beaucoup plus de déformation dans les stades initiaux.  

b)   Influence des conditions aux limites 
Trois paramètres ont été testés : l’influence du taux de déformation (Figure 85), celle de l’orientation 
des vitesses d’extension aux limites (Figure 86) et celle de l’intensité de l’érosion (Figure 87). Aucun 
d’entre eux n’entraînent de changement drastique sur les résultats finaux, mais ils peuvent retarder ou 
accélérer les processus de localisation ou de migration des bassins. La présence de la nappe dans les 
modèles créant une discontinuité mécanique orientée, le sens de la vitesse appliquée aux limites a une 
influence sur la cinématique sur les modèles.   
 
Plus le taux de déformation augmente, plus la déformation plastique cumulée sous la nappe augmente 
en terme de quantité et de profondeur (Figure 85). La topographie est aussi  beaucoup plus importante 
lorsque le taux de déformation augmente. Dès lors que la déformation plastique à lieu dans le footwall 
de la nappe, le taux de déformation ne contrôle plus la largeur finale du graben. 
 
Les tests portant sur le sens de la vitesse appliquée aux limites (Figure 86) ont montré que ce 
paramètre a une influence dynamique sur les modèles où le hanging wall et le footwall sont 
mécaniquement découplés (fort contraste de compétence).  
Dans ce cas, le fait de tirer sur le footwall favorise la déformation visqueuse au niveau de la nappe car 
le bloc se trouve en profondeur alors qu’en tirant sur le hanging wall de la nappe, la déformation 
élasto-plastique est favorisée, la température est plus faible et les contraintes ne peuvent pas se relaxer 
en fluant. 

Figure 84  
Influence de la nappe pour un faible contraste de compétence 
Plus le pendage augmente et plus la déformation se localise dans les stades initiaux. La 
déformation migre rapidement dans tous les cas jusqu’à ce la déformation se localise dans la 
croûte inférieure. 
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La déformation, une fois localisée dans le footwall, peut se propager vers le bas sous l’effet de 
l’augmentation locale du taux de déformation dans le bloc sus-jacent. Le sens d’application des 
conditions aux limites n’influe que sur le timing de la migration de la zone de faille, le style de 
déformation obtenu après 30% de déformation reste inchangé.     

 
 
 

 
Le dernier paramètre testé, l’érosion, n’est pas à proprement parler une condition aux limites, mais il 
agit comme tel. Les modèles flexuraux (e.g. [Heiskanen and Vening Meinesz, 1958]) prédisent que 

Figure 86 
Influence du sens d’application des conditions aux limites 
De droite à gauche modèle 4j ,2a et 4e 
L’application des conditions aux limites sur le hangingwall de la nappe favorise la migration du 
bassin dans la direction du pendage de la nappe en limitant le déplacement sur les failles 
antithétiques dans les stades précoces du rifting mais n’influe pas sur le style de déformation et la 
cinématique globale. 

Figure 85 
Influence du taux de déformation 
De haut en bas modèles : 
 1c, 1a et 1b 
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l’érosion produit une rétroaction positive sur la surrection du footwall des failles normales en retirant 
la masse en excès et en la déposant sur le hangingwall, à l’échelle de la croûte supérieure, dans les 
modèles présentés ici, il en va tout autrement : l’existence d’une forte érosion limite la localisation de 
la déformation. Dans les modèles de la Figure 87 , l’érosion réduit le nombre de failles et élargit les 
blocs, mais elle fait aussi disparaître la dépression topographique qui est le moteur de la remontée du 
dôme de matière chaude qui permet de localiser la déformation dans nos modèles.    
 

 

D _    Conclusion sur l’étude paramétrique 
 
L’existence d’une nappe de lithologie plus faible dans l’encaissant d’un rift impose une contrainte 
importante sur la cinématique et la géométrie des failles. Le contraste rhéologique est le paramètre de 
contrôle majeur du type de cinématique. Les autres paramètres, comme le taux de déformation, 
l’érosion ou le pendage de la nappe influencent aussi la déformation finie mais n’en changent pas le 
style. 
 
Deux types de géométries finales sont prédits par les modèles.  
 
-  Pour de faibles contrastes rhéologiques entre la nappe et l’encaissant, la déformation forme d’abord 
un bassin symétrique mais se localise rapidement sur la nappe pour former un rolling hinge flexural 
évoluant sur le long terme vers la formation d’un metamorphic core complex. Cette situation est 
amplifiée par une faible érosion ou un fort taux de déformation ; deux paramètres qui favorisent la 
remontée rapide de matière chaude sous la nappe. 
-  Pour de forts contrastes, la déformation ne se localise pas et des failles hors séquences apparaissent. 
L’espacement entre les failles est contrôlée en grande partie par la profondeur de la transition cassant 
ductile de l’encaissant qui reste horizontale durant toute l’histoire de la déformation du fait de la 
migration rapide des bassins qui ne laisse pas à la croûte inférieure le temps de remonter sous l’effet 

Figure 87 
Influence de l’érosion :  
L’érosion limite la localisation spatiale de la déformation en limitant la remontée localisée de 
matériel chaud en provenance de la croûte ductile. La transition cassant ductile reste plate.  
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de l’isostasie locale. Ce type de cinématique est favorisé par le faible pendage de la nappe, par un fort 
taux de déformation et par un fort taux de sédimentation car ces deux facteurs retardent la formation 
d’un dôme localisant sous la nappe. 
 
Seule la première de ces géométries pourrait être obtenue sans la présence d’une hétérogénéité dans la 
croûte en utilisant un fort adoucissement visqueux. Cependant, même dans ce modèle, il serait 
nécessaire d’ajouter une graine ou quelques autres artefacts numériques (ex : discontinuité de vitesse) 
pour localiser la déformation. La présence d’une nappe permet, elle, d’expliquer la localisation de la 
déformation simplement. Le second type de cinématique nécessite une nappe préexistante. Ce type de 
structure initiale se rencontre souvent dans les domaines d’extension post-orogéniques.  

4 _    Application au golfe de Corinthe 
 
Dans le golfe de Corinthe, la nappe des Phyllades possède une lithologie fort différente de celles du 
Pinde et de Gavroro. Les échantillons recueillis sur le terrain ont montré en lame mince une abondance 
de minéraux phylliteux (chlorite, muscovite…)[Ghorbal,2002] qui sont connus pour avoir des 
rhéologies localisant la déformation. Des travaux récents ont mis en évidence que la transformation 
d’un milieu originellement homogène en un milieu enrichi en mica était un facteur adoucissant 
important [Gueydan et al., 2003]. 
 

 

 
 
 
 

Figure 88 
Comparaison entre la déformation plastique finie et la micro-sismicité du golfe de Corinthe. Dans 
le cas d’un faible contraste de compétence (à droite), les essaims de sismicité observés dans le 
Golfe se situent au niveau de la masse de matière chaude qui remonte isostatiquement. Seul un 
bassin se forme le long d’une faille principale alors que dans le Golfe, chacune des failles 
majeures représentées ici contrôlent la formation de grands éventails alluviaux ou marins. 
Dans le cas d’un fort contraste, l’espacement entre les failles et, le nombre de failles, sont 
réalistes. L’espacement diminue vers le centre du Golfe comme dans la réalité. Comme la 
déformation ne se localise pas spécialement, il est possible après 30% de déformation d’obtenir 
une déformation plastique type Mohr Coulomb à 8-10 km de profondeur.   
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CHAPITRE IV    Extension du concept à trois dimensions : Modèles 
numériques 2D vs modèles analogiques 3D 
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Cette étude a été menée en collaboration avec Luca Mattioni à l’IFP, je remercie les techniciens qui se 
sont occupés de nos expériences et qui ont aussi eu la gentillesse d’accueillir les étudiants de maîtrise 
de Paris VI durant les manips. Les résultats ont fait l’objet de deux extended abstracts [Le Pourhiet et 
al., 2004d ; Mattioni et al., 2004],  qui ont été présentés à Geomod 2004 à Emetten en Suisse et seront 
soumis pour publication en octobre. 

1 _    D’une étude thermomécanique à son équivalent 
analogique… 

 
Pour comprendre l’effet sur le rifting de la présence d’une nappe rhéologiquement faible dont 
l’orientation n’est pas perpendiculaire à la direction d’extension, le choix a été d’utiliser des modèles 
analogiques sable-silicone. Ce changement de méthode de modélisation entraîne l’obligation de 
simplifier le  protocole  expérimental  notamment les conditions aux limites et la géométrie de 
l’hétérogénéité (Figure 89). 
 
L’étude thermomécanique précédente avait montré que seul un fort contraste de compétence 
permettait d’expliquer la cinématique et l’espacement des failles dans le golfe de Corinthe. Le modèle 
possédant un fort contraste rhéologique a donc été choisi comme base pour la géométrie initiale des 
modèles analogiques. 
 
Le sable et le pyrex ont été utilisés en remplacement des parties élasto-plastiques et viscoélastiques à 
fort temps de relaxation de Maxwell alors que la silicone remplace les parties viscoélastiques à faible 
temps de relaxation de Maxwell.  
 
La transition d’un modèle thermomécanique vers un modèle mécanique, dans lequel il est impossible 
de faire varier la rhéologie d’une phase avec la profondeur ou le temps, impose un réarrangement de la 
géométrie des phases dans le modèle. Les phases ne correspondent plus à des propriétés lithologiques 
mais à leur comportement mécanique effectif. 
La nappe a été remplacée par du sable au sommet et par de la silicone à la base. La limite entre les 
deux matériaux étant directement déduite de la valeur de la viscosité effective dans les modèles 
thermomécaniques.  
L’encaissant a été remplacé par un assemblage bicouche sable/silicone en suivant le même principe. 
 
Comme la taille de la boîte de bois (structurator 2) est fixée par la largeur du scanner médical utilisé 
pour l’acquisition des données 4D et qu’il n’est pas encore possible d’utiliser une centrifugeuse sous 
un scanner  pour modifier l’accélération de la pesanteur, le dimensionnement des modèles analogiques 
se réduit à calculer la vitesse d’extension aux limites pour que la viscosité de la silicone mise à 
l’échelle de la terre soit d’un ordre de grandeur raisonnable.       
 
Durant les expériences, la vitesse d’extension a varié prenant la valeur de 1 ou 2cm/heure. Les deux 
dimensionnements correspondants sont dans l’encadré qui suit. 
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1 cm dans le modèle correspond à 4 Km dans la nature                                  "   L* = 2.5 x 10-6

L’accélération de la pesanteur est la même dans le modèle et dans la nature "  g* = 1 
Le sable et la silicone sont 1.5 à 3 fois plus légers que les roches                    " ρ* ~ 0.5  
En terme de dimension s :    σ* = ρ* L*2 T* -2  = ρ* g* L*                            " σ* = 1.25 x 10-6 

 
On a considéré que dans la nature l’extension est de 1cm/an. 
Dimensionnement pour les modèles à 1 cm/heure "  V*   = 104 
V* = L*/T*                                                             "  T*   = 2.5 x 10-10 

ε' * = 1 / T*                                                             "  ε' *  = 0.4 x 1010 
η*  = σ* / ε' *                                                          "  η*   = 3.125 x 10-16 
À l’échelle  naturelle                                                                                " η = 0.64 x 1020 

Figure 89 
En se basant sur les résultats des modèles thermomécaniquement couplés, les parties à faible temps 
de relaxation de maxwell ont été remplacées par de la silicone alors que les parties à fort temps de 
relaxation des contraintes ont été remplacées par du sable de Fontainebleau. Près du sommet de la 
boite un banc de pyrex  de 3mm a été disposé pour servir de marqueur de la déformation dans les
plans verticaux. L’angle de pendage apparent de la nappe dans la direction d’extension a été gardé
constant pour toutes les manipulations. La boîte de bois structurator 2 impose une discontinuité de 
vitesse au centre des modèles, les bords latéraux sont en caoutchouc pour limiter les discontinuités 
latérales de vitesse. 
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Figure 90 
Le tableau indique les paramètres des expériences analogiques. Il est entouré des 
photographies, en vue du dessus, de chacun des modèles à la fin de l’expérience 
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Un calcul 2D a été mené. Hormis la vitesse d’extension, la géométrie latérale de la nappe a varié au 
cours des expériences (Figure 90). 
 

2 _    Résultats 
Dans tous les modèles analogiques, la bande de silicone sert de niveau de décollement et localise 
fortement la déformation dans la couche de sable sus-jacente (Figure 91). Dans les stades précoces, un 
système de failles normales conjuguées à fort pendage se forme à l’apex de la couche de silicone. Puis, 
dans un second temps, la déformation se décale dans la direction du pendage de la nappe pour former 
un graben plus ou moins symétrique qui peut être bordé, selon les cas, d’un bloc supplémentaire 
séparé de la partie non faillée du hanging wall de la nappe par une faille synthétique.  
 

 

Figure 91 
La figure représente les acquisitions 2D verticales au scanner et des coupes interprétatives des 
profil AA’, BB’ de la Figure 92 (merci à Luca Mattioni). Le profil du haut représente la 
déformation finie au dessus de la nappe de silicone. On y voit clairement que la silicone permet de 
localiser la déformation en formant un graben d’abord symétrique qui, la déformation 
augmentant, s’asymétrise passivement sans migrer ni crée de nouvelles failles. 
Le profile du bas représente une coupe dans la partie du modèle où la nappe n’est pas présente. 
Deux grabens (+ deux autres sur les bords) plus larges et quasi-symétriques se forment  

Dimensionnement pour les modèles à 2 cm/heure "  V*   = 2. x 104 
V* = L*/T*                                                             "  T*   = 1.25 x 10-10 

ε' * = 1 / T*                                                             "  ε' *  = 0.8 x 1010 
η*  = σ* / ε' *                                                         "  η*    = 1.6 x 10-16 
À l’échelle  naturelle                                                                                      " η = 1.25 x 1020 
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Lorsque la déformation augmente (Figure 91), le rift s’élargit en glissant sur la couche de silicone. Les 
failles synthétiques formées à fort pendage durant les stades initiaux de l’extension se couchent 
horizontalement pour accommoder la déformation. Une relation linéaire relie alors l’élargissement et 
l’approfondissement du graben (Figure 93). Cette relation linéaire est en accord avec les observations 
faites en Figure 85 avec les modèles thermomécaniques. Si le footwall de la nappe ne se déforme pas 
plastiquement, alors la largeur du graben est proportionnelle par l’extension aux limites du modèle. 

Figure 92 
La nappe impose une discontinuité mécanique forte sur les modèles en entraînant la localisation 
d’un graben asymétrique mais aussi à grande échelle la réorientation du champs de contraintes
horizontales dans tout le domaine où elle se trouve oblique à l’extension. 
Au dessus de la nappe, les failles se forment en échelons et deviennent sigmoïdales lorsque la 
déformation augmente. 
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 Les blocs bordés de failles antithétiques se séparent en blocs antithétiques plus petits mais la 
déformation ne se propage pas dans le hanging wall de la faille qui continue à se déformer par flexure. 
Le rift devient progressivement asymétrique avec des failles à faible pendage du coté surélevé et des 
failles antithétiques conservant un pendage conséquent du coté abaisser.  
 
La déformation cartographique (Figure 90, Figure 92) montre que la direction globale du graben 
correspond à celle de la nappe faible dans la zone où elle existe. Cependant, les failles qui bordent le 
graben ne lui sont pas forcément parallèles lorsque la direction d’extension est oblique. Dans ce cas, 
dès les stades initiaux, les failles synthétiques se forment bien parallèlement à la nappe, mais les failles 
antithétiques soulignent le fait que l’extension n’est pas appliquée perpendiculairement à la direction 
de la nappe. Elles se forment en échelon avec une direction intermédiaire entre la direction de la nappe 
et celle de l’extension. Lorsque la quantité d’extension augmente, ces failles antithétiques en échelon 
prennent une forme sigmoïdale marquée par des segments parallèles à la nappe et d’autres 
perpendiculaires à l’extension. Seules les failles synthétiques formées très près de l’apex de la nappe 
gardent une direction parallèles à la nappe. Les autres failles plus centrales subissent peu à peu une 
rotation anti-horaire bien marquée par la déformation du quadrillage. 

 
Dans tous les modèles où l’extension est appliquée obliquement à la nappe, on observe aussi à l’arrière 
et à l’avant de la nappe, la propagation de failles normales d’abord perpendiculaires à la direction 
d’extension puis perpendiculaire à la nappe quand elle s’en approche, témoignant d’une rotation locale 
du champ de contraintes (Figure 90). Ces failles normales s’enracinent sur la silicone basale et forment 
des grabens ou des demi-grabens. Dans les modèles où la nappe n’est pas présente sur toute la 
longueur de la boîte, on voit clairement que ces failles normales se trouvent dans le prolongement de 
larges grabens formés perpendiculairement à la direction d’extension (Figure 92). 

Figure 93 
Les bassins se 
formant au dessus de 
la nappe subissent 
d’abord une phase de 
subsidence rapide. 
Puis, la subsidence 
devient 
proportionnelle à 
l’élargissement du 
bassin.  
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3 _    Comparaison des résultats analogiques et 
thermomécaniques 

 

 
 
Dans les expériences analogiques, même 2D, la géométrie du réseau de faille est très différente de 
celle obtenue dans le modèle thermomécanique sur lequel était basé le design des expériences 
analogiques (Figure 94, fort contraste de compétence 1a).  
La zone de faille est beaucoup moins large, et le foot wall de la nappe enregistre beaucoup plus de 
déformation flexurale que dans les modèles thermomécaniques. 
Est ce la précision du code numérique qui est en jeu ? Ou l’une des simplifications imposées par 
l’utilisation d’une méthode analogique (conditions au limites, rhéologie, température, etc. …) ? 
Ou encore le fait que le dimensionnement, des modèles analogiques, ne prend pas en compte le 
caractère élastique du sable ? 
Pour tenter de donner une réponse à ces questions, des benchmarks numériques ont été conduits. 
Contrairement aux calculs thermomécaniques décrits dans la partie précédente, ces nouveaux calculs 
numériques sont purement mécaniques, ils prennent en compte des rhéologies simples et les conditions 

Figure 94 
La comparaison entre les modèles analogiques et thermomécaniques indique que la zone de failles 
est beaucoup plus importante dans les modèles thermomécaniques. En effet, dans les modèles 
thermomécaniques, la flexure liée à la présence de la nappe était accommodée à la fois dans le foot
wall et dans le toit de cette dernière, causant une diminution de son pendage et participant à la 
migration des bassins. Ici, le foot wall ne se déforme pas et la zone de faille active est deux fois plus 
petite. 
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aux limites ont été adaptées pour être aussi proches que possible des conditions imposées dans les 
expériences analogiques. 

4 _    Discussion sur l’interprétation des modèles analogiques 
à l’aide de Benchmarks numériques … Sur simplifications ? 

Tous les benchmarks numériques découlent du Modèle REFERENCE (Figure 95) qui est constitué de 
deux phases qui suivent deux lois de comportement différentes. En bleu, une phase élasto-plastique 
respectant une rhéologie de type Mohr Coulomb non associée qui possède comme le sable un angle de 
friction de 34° et un angle de dilatation de 0°. Comme les coefficients élastiques du sable ne sont pas 
mis à l’échelle, ils ont été choisis pour modéliser des roches (Poisson = 0.25, module de cisaillement G 
= 3x1010 Pa). En rose, une phase viscoélastique de type maxwell de viscosité 1.25x1020 équivalente à 
la viscosité de la silicone dans les modèles analogiques. Comme la silicone se comporte de manière 
visqueuse (et non viscoélastique) les coefficients élastiques de la phase rose sont élevés comparés à 
ceux des roches à la même profondeur sur terre pour assurer un temps de relaxation de Maxwell très 
faible et donc un comportement effectivement visqueux. 

 
La densité des deux phases a été fixée à 2700 kg/m 3 assumant par là que la différence de densité entre 
la silicone et le sable dans les expériences analogiques est négligeable aux échelles de temps des 
déformations considérées (2 à 4 heures). 
Tous les modèles ont des dimensions de 102km en largeur. L’épaisseur de la zone élasto-plastique est 
constante d’une valeur de 16 km, par contre l’épaisseur de la couche visqueuse basale varie de 4km à 
8 km. 
L’extension appliquée aux limites est toujours de 5 mm/an sur chaque bord (soit 1 cm/an au total) 
mais les conditions aux limites à la base du modèle peuvent varier. 

Figure 95 
Les modèles utilisés pour faire les tests mécaniques découlent tous du modèle REFERENCE dessiné 
ici. Ce modèle est la réplique numérique 2D d’une coupe transversale au niveau de la nappe dans les 
modèles. Il est constitué de deux phases ; en bleu la phase élasto-plastic et en rose la phase 
viscoélastique à comportement effectif visqueux (fort coefficient élastique pour une rhéologie de type 
maxwell). Les conditions aux limites reproduisent la discontinuité de vitesse basale autant que 
l’approche lagrangienne le permette (sans pour autant remailler à chaque pas). 
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Plusieurs « Séries » de calculs ont été réalisées dans le but de tester : 

- L’influence d’une sur/sous – estimation (Test1/Test2) du module élastique du sable par 
rapport à celui des roches en utilisant les conditions aux limites du modèle REFERENCE 
(série A). 

- L’influence des conditions aux limites basales sur la déformation (Figure 96 ; série B). 
- L’influence de la déformation hors plan sur les failles observées le long de coupes dans la 

direction d’extension (série C) 

Figure 96 
Les conditions aux limites pour les modèles de la série B diffèrent de REFERENCE 
seulement par rapport à la condition imposée à la base. Certains modèles diffèrent aussi 
géométriquement (B5, B6). Ils possèdent en effet 4 km de plus de phase visqueuse (rose) à 
leurs bases. Les petits cercles indiquent une condition de glissement libre, les ressorts, un 
substrat visqueux infini. 
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- L’influence de paramètres secondaire tels que l’érosion ou la capacité de la nappe à rompre 
plastiquement (série D) 

a)   REFERENCE (Figure 97 au centre et Figure 98 en haut):  
Quatre failles se forment durant les stades précoces de la déformation (avant 500 ka; Figure 97) et 
restent actives jusqu’à la fin. La déformation cumulée indique que le pendage des bandes de 
cisaillement diminue de 60° à 30/40°. Très peu de contraintes s’accumulent à l’aplomb de la zone de 
faille. 
La nappe s’amincie au niveau de la zone située entre les deux discontinuités de vitesse. 
Il est probable que les zones d’accumulation et de non accumulation de contraintes situées sous la 
nappe soient des artéfacts correspondant à deux cas :  
-  la direction de la déformation imposée à la base est dans le sens du déplacement autour de la nappe 
alors peu ou pas de contraintes déviatoriques sont accumulées (lobe bleu  à gauche ; Figure 98) 
- la direction imposée à la base est contraire à la direction de glissement sur la nappe alors, une 
suraccumulation de contraintes se produit (lobe rouge à droite ; Figure 98). 

b)   SERIE A :  
Paramètre : coefficient élastique de la phase élasto-plastique 
 
La faible largeur de la zone de faille observée au scanner suggère, à la vue des résultats numériques, 
que l’utilisation du sable même remis à l’échelle, sous estime les coefficients élastiques de la croûte. 
 
Cependant, la topographie des modèles numériques montrent que plus les coefficients élastiques sont 
importants plus l’amplitude du rejet topographiques augmente (Figure 97). Or, les rejets 
topographiques observés dans les modèles analogiques sont toujours plus importants que ceux calculés 
numériquement, ce qui suggère cette fois-ci que les coefficients élastiques seraient surestimés dans les 
modèles analogiques.  
L’opposition entre ces deux observations peut avoir plusieurs explications : 
La première provient de la technique d’acquisition. Le scanner permet de visualiser les bandes de 
cisaillement en mesurant leur dilatance alors que les résultats numériques indiquent la quantité de 
déformation cisaillante. Or, pour un sable non consolidé, ou sous consolidé, la dilatation peut être 
précédé d’une phase de compaction très faible qui ne serait quasiment pas détectable au scanner. Elle 
se marquerait par des zones claires que les expérimentateurs ne remarqueraient sans doute pas. 
 
Après une étude détaillée des benchmarks, il apparaît dans notre étude que toute la déformation 
plastique cumulée dont l’intensité de cisaillement ne dépasse pas 0.1/0.15 en numérique n’apparaît 
jamais au scanner même si les résultats ont l’air très similaire par ailleurs. 
La seconde explication peut provenir d’une mauvaise calibration d’autres paramètres élasto-plastiques 
du sable utilisé lors des expériences et qui n’ont pas été testé dans cette série de calculs : 
-  l’angle de friction sous estimé dans les modèles numériques 
-  angle de dilatation non communiqué et fixé par défaut à 0 en numérique 
-  le coefficient de Poisson 
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Une dernière explication pourrait être simplement liée au fait que la rhéologie de Mohr-Coulomb et la 
mécanique des milieux continus dans son ensemble ne conviennent pas à la description exacte du 
comportement des matériaux granulaires secs [Claudin, 1999] même si elle peuvent en reproduire la 
plupart des comportements.  
Pour pouvoir trancher, il faudrait conduire des benchmarks beaucoup plus simples qui ne sont pas dans 
le cadre de l’étude du golfe de Corinthe.  
On pourra simplement retenir de cette série de test que :  

Le sable surestime la rigidité élastique des roches de la croûte supérieure pour un taux 
d’extension de 2 cm/heure 

Cette surestimation n’est pas la cause des différences majeures observées entre 
l’approche thermomécanique et l’approche numérique 

Il est très probable que l’acquisition au scanner induisent une sous estimation de la 
largeur de la zone de faille car elle ne permet pas de discerner les bandes de cisaillement non 
dilatantes. 

c)   SERIE B :  
 

Figure 97 
La largeur de la zone de faille et le rejet topographique du graben augmentent avec la valeur des 
modules élastique de la phase élasto-plastique.  La largeur de la zone de faille analogique 
correspond à un module élastique faible mais la topographie semble mieux refléter un module 
élastique fort ?? Ces résultats contradictoires mettent en évidence le problème de scaling des 
paramètres élastiques  
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Tous les modèles de la série B sont représentés ici (Figure 98) de manière à ce que les conditions aux 
limites à la base soient de plus en plus libres de haut (REFERENCE) en bas (cas isostatique). Les 
modèles qui  possèdent une discontinuité de vitesse à la base possèdent tous une pseudo faille 
synthétique anormale au front de la zone de déformation. Cette faille se forme sous l’effet d’une bande 
de cisaillement ductile parasite qui se forme à la base des modèles et qui correspond à l’interaction de 
la discontinuité de vitesse liée à la nappe et de celle imposée par les conditions aux limites. Cette 
interaction parasite empêche aussi les failles antithétiques de se développer.  
 
Le fait que la vitesse verticale soit nulle à la base de tous les modèles sauf dans le cas isostatique, 
empêche toute forme de flexure de se développer dans le foot wall de la nappe et crée un surplus de 
flexure dans le hanging wall qui glisse passivement sur la silicone sans se rompre. Dans les modèles 
où le foot wall peut se déformer, le pendage de la nappe diminue, le hanging wall ne peut plus migrer 
passivement et la zone d’extension active doit migrer en formant de nouvelles failles. Les calculs ont 
montré que pour une couche de silicone deux fois plus épaisse à la base du modèle, cet effet se ressent 
déjà. 

Figure 98 
1. Résultats de la 

série B,  taux de 
déformation 
(échelle 
logarithmique)  

2. Test 1 : couche 
visqueuse de 
4km à la base, 
libre de glisser 
horizontalement, 
vitesse verticale 
nulle 

3. Test 5 : couche 
visqueuse de 
8km à la base, 
discontinuité de 
vitesse 
horizontale, 
vitesse verticale 
nulle 

4. Test 6 : couche 
visqueuse de 
8km à la base, 
libre de glisser 
horizontalement, 
vitesse verticale 
nulle 
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Les conditions de glissement libre selon x ou/et l’épaississement de la couche ductile basale favorisent 
l’élargissement et la migration de la zone de rift. On retrouve alors le vieux problème de 
l’interprétation mécanique ; est-ce :   

-  La mise en place de conditions aux limites plus réalistes qui en faisant diminuer les effets de 
bords et permet au rift formé au sommet de la nappe d’accumuler une plus grande partie de la 
déformation appliquée aux limites ? 
-  La disparition des rétroactions négatives qui défavorisaient l’élargissement du rift, qui font 
diminuer les effets de bord latéraux ? 

La question reste ouverte. 
 
En conclusion de cette série de test, on notera que les conditions aux limites très fortes appliquées à la 
base de nos modèles analogiques empêchent la migration par bond et la formation de nouveaux 
grabens de la zone de faille que l’on observait dans les modèles thermomécanique mais favorise 
fortement l’élargissement d’un graben unique.   

d)   SERIE C :  
Trois calculs bidimensionnels (CT1-3) ont été réalisés en complément de REFERENCE dans le but 
de : 

-   Vérifier si l’assomption 2D plane strain posée pour réaliser les modèles thermomécaniques 
de [Le Pourhiet et al., 2004a] est valide.  
-  Comprendre les interactions 3D le long de la nappe et au niveau de la discontinuité crée par 
l’extrémité de la nappe. 

 
Ces calculs permettent aussi de constater l’influence de la discontinuité de vitesse basale sur la 
topographie selon son emplacement relatif à la nappe faible. 
 
Les variations de géométrie du graben le long de la nappe sont assez limitées (Figure 99). La largeur et 
la profondeur du graben sont approximativement constantes.  La seule différence se marque dans la 
géométrie du hanging wall de la nappe. 
Sur le profil AA’ le hanging wall se déforme uniquement par flexure en glissant sur la nappe. Le rejet 
sur la faille antithétique bordière n’augmente plus à partir de 6% d’extension. Sur le profile central 
(BB’), le graben  est un peu plus large et un petit horst jouxte la dépression flexurale du hanging wall. 
Le profil CC’ est assez similaire à celui obtenus en AA’, le petit horst a disparu, mais la dépression 
flexurale est plus importante. 
 
Les modèles numériques reproduisent assez bien dans l’ensemble les résultats obtenus 
analogiquement. Seul le petit horst n’apparaît pas sur les profils numériques. Il peut être la marque de :  

- la propagation d’une des failles normales perpendiculaire à la nappe faible 
- la discontinuité de vitesse basale 
- la traversée d’un segment de failles sigmoïdales perpendiculaire à l’extension 

 
Quoi qu’il en soit, ce petit horst est sans doute la seule structure réellement tridimensionnelle se 
formant au dessus de la nappe. 
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Lorsque la nappe faible n’est pas présente (profil D; Figure 100), la taille des grabens et leur 
espacement indiquent une assez bonne similitude entre le benchmark numérique et le modèle 
analogique. Cependant, il existe des différences marquées au niveau (1) de la quantité de déformation 
absorbée par chacun d’entre eux  et (2) du timing de la déformation. 
Dans le modèle analogique, un premier graben apparaît dès les stades précoces. Il se place dans 
l’alignement du graben formé au dessus de la nappe. 

Figure 99 
Les profiles topographiques varient relativement peu le long de la nappe et sont bien 
reproduits par leurs analogues numériques, mis à part sur le profile B où un petit horst se 
forme dans les expériences analogiques…   
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Figure 100 
Lorsqu’il n’y a pas de nappe, le nombre de graben produit en numérique est similaire à 
celui des modèles analogiques mais leurs emplacements sont différents. La nappe crée 
une discontinuité de vitesse latérale favorisant l’extension sur les grabens centraux 
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Ce n’est que plus tardivement, au stade où la déformation commence à se localiser dans le modèle 
numérique que les autres grabens apparaissent (Figure 100-3).  
 
Dans le modèle numérique, les grabens viennent se brancher de part et d’autres de la discontinuité de 
vitesse et principalement sur les bords du modèle. Puis, très rapidement les grabens bordiers 
deviennent prédominants. Dans le modèle analogique, alors qu’habituellement les effets de bords y 
sont plus marqués, ce sont les grabens centraux, situés au niveau de la nappe qui accumulent le plus de 
déformation.  
 
Cette soudaine atténuation des effets de bords (la déformation se localise au centre et non sur les 
bords) dans le modèle analogique n’est pas un hasard. Elle est liée aux fait que la nappe localise la 
déformation au centre du modèle en créant une discontinuité de vitesse latérale.  
 
Conclusion pour la Série C :  
 
L’hypothèse du 2D pour modéliser l’influence d’une nappe faible sur la déformation du graben sus-
jacent est justifiable car :  
 
• Les failles néoformées (toutes sauf la première) se forment en échelon par rapport à la direction de 

la nappe. 
• La largeur du graben modélisé en 2D est similaire à celle du graben 3D selon la direction 

d’extension aux limites 
La seule structure que nous n’avons pas pu reproduire est de petite échelle.  
 
Cependant, la présence de la nappe induit des effets 3D non négligeables à l’échelle régionale : 
• Une rotation de la direction des contraintes principales 
• Une discontinuité de vitesse latérale qui permet de localiser préférentiellement les grabens latéraux 

dans l’axe de la nappe. 
 
Cela qui signifie qu’il n’est pas raisonnable de réaliser des modèles 2D sériés pour comprendre en 
détails les changements de style structural observés d’Est en Ouest dans le golfe de Corinthe.  

e)   SERIE D : 
 
Dans les modèles thermomécaniques, l’espacement des failles était contrôlé en partie par le 
durcissement de la nappe durant le fonctionnement des failles normales. Pour vérifier si la 
simplification de la rhéologie de la nappe peut être le facteur annihilant de la migration des bassins, un 
calcul a été mené avec une rhéologie visco-élasto-plastique pour la nappe.  
Ce calcul montre qu’en terme de contrainte déviatorique, cette sur-simplification n’affecte pas les 
résultats. Le fait que la nappe puisse se rompre :  

- réduit la largeur de la zone de faille en supprimant la formation de failles parasites 
- augmente la sensibilité du modèle à la discontinuité de vitesse basale annihilant complètement 

la migration des bassins.  
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5 _    Conclusion des benchmarks 
Les benchmarks entre modèles analogiques et numériques ont principalement montré que certains 
effets de bords dans les modèles analogiques ne sont pas facilement discernables de véritables 
résultats :    
 
" La discontinuité de vitesse à la base des modèles interfère avec celle créée par la présence de la 
nappe et cause la formation de failles parasites qui aplanie la topographie du hanging wall de la nappe  
" La condition de vitesse verticale nulle à la base et la faible épaisseur de la couche de silicone ne 
permet pas au foot wall de la nappe de la nappe de se soulever flexuralement et annihile la migration 
du bassins 
 
Par contre, ces benchmarks ont aussi mis en évidence que la surestimation des coefficients élastiques 
dans les modèles analogiques ne change pas significativement les résultats à l’échelle de cette étude et 
que le fait de négliger la possibilité de la nappe de se rompre plastiquement affecte peu les résultats. 
 
SI LA MODELISATION ANALOGIQUE est une technique très limitée en terme de : 

- Choix de conditions aux limites 
- Compréhension des processus mis en jeu (seule la déformation finie au cours du 

temps et la topographie sont disponibles) 
 
Cette méthode permet de VALIDER ou d’invalider l’hypothèse de DEFORMATION PLANE 
nécessaire à la réalisation de modèles numériques thermomécaniques possédant une résolution 
suffisante pour produire des résultats réalistes.  
 

Figure 101 
L’utilisation d’une rhéologie Visco-Elasto-Plastique pour la nappe ne change pas 
crucialement la topographie et les résultats. En laissant la nappe se casser au 
niveau de la discontinuité de vitesse, cette rhéologie amplifie même les effets de 
bords  et limite d’autant plus les possibilités de faire migrer la déformation. 
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D’autre part, l’utilisation de BENCHMARKS numérique des expériences analogiques pourrait 
permettre à l’avenir de :                              

CALIBRER les coefficients élastiques qui ne sont jamais paramétré dans les 
expériences sable/silicone 

TESTER et METTRE EN PLACE à faible coût des conditions aux limites pour les 
modèles analogiques en utilisant au maximum les calibrations numériques (moins chères).   



 

 

225

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

CHAPITRE V    Conclusions quant à la formation du golfe de 
Corinthe 
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Pour expliquer la formation du golfe de Corinthe, le modèle proposé par [Sorel, 2000] consiste en une 
série de failles listriques formées en séquence et s’enracinant à faible profondeur [Flotté, 2002] sur un 
détachement plat. 
Si ce modèle permettait d’expliquer les occurrences de dépôt en roll-over observées dans  certains des 
deltas alluvio-marins du golfe, les niveaux de décollement calculés géométriquement dans la thèse de 
[Flotté, 2002] se trouvaient :  

- à des profondeurs variables s’approfondissant vers le bassin actuel 
- à des profondeurs beaucoup plus faibles que celles des essaims de micro-sismicité relocalisés 

entre Pirgaki et Helike 
De plus, en imaginant un simple niveau de 
décollement s’approfondissant vers le nord, Il 
était difficile d’expliquer pourquoi 
l’espacement des failles diminuait au fur et à 
mesure de l’approfondissement du niveau de 
décollement.  

 
 
Durant cette thèse des travaux ont été menés à toutes les échelles d’espace pour comprendre comment, 
et pourquoi, le golfe de Corinthe s’est formé. C'est-à-dire comprendre la localisation spatiale de ce rift, 
les différences structurales est-ouest et la cinématique des failles dans la partie ouest du golfe.  
 
La première étude concernant le golfe de Corinthe a été menée à l’échelle lithosphérique [Le Pourhiet, 
2003a]. La résolution des calculs était trop faible pour permettre de valider les résultats obtenus, à 
l’aide des données acquises dans le golfe. 
Cette étude a néanmoins montré que si la déformation se localisait dans la croûte au niveau du golfe, 
le fort gradient thermique créé par le slab hellénique à la base de la croûte adoucirait thermiquement 
les bandes de cisaillement pendant vers le nord et pourrait provoquer l’asymétrie de l’extension dans 
la partie ouest du golfe à l’échelle de la croûte toute entière. 
Dans ce modèle, la présence de variations d’épaisseurs crustales héritées, mises en évidence par 
inversion gravimétrique, a été prise en compte. Les parties épaissies, gravitairement instables, 
permettent de localiser la déformation au niveau du golfe de Corinthe. Cependant, quelques détails ont 
mené à questionner l’existence même de ces variations de second ordre. 
 
D’une part, les flux de chaleur enregistrés en surface de nos modèles sont très importants et cela ne 
correspond pas aux quelques données disponibles dans le golfe de Corinthe. 
D’autre part, ces structures qui correspondent à des directions tectoniques héritées du Miocène dans la 
région disparaissent pratiquement après seulement un million d’années d’extension. Nous avons alors 
pensé que la base de la croûte est peut être de nature plus basique et que l’utilisation d’une lithologie 
de diabase eût été plus approprié. Mais dans ce cas, le contraste de densité au niveau du Moho devant 

Figure 102 

Paradoxe de l’espacement des failles qui se 
réduit alors que la profondeur du 
décollement augmente 



Conclusions quant à la formation du golfe de Corinthe   

 

228

être considéré à la baisse, il aurait fallu considérer une amplitude de variations d’épaisseur deux fois 
plus importante, soit 20 km ! Sans commentaire …   
Enfin, dans la plupart des cas,  il est apparu que les parties « amincies » de la croûte correspondaient à 
la présence à l’affleurement de roches métamorphiques de haut grade exhumées le long de zones 
mylonitiques à faible pendage fourbies de mica et autres phyllosilicates peu résistants. 
 
 
Nous avons donc délaissé l’hypothèse du rôle majeur joué par les variations d’épaisseur crustale pour 
nous intéresser à l’influence de ces zones mylonitiques sur la néotectonique de l’arc Egéen et 
principalement sur le golfe de Corinthe.   
 
 
 
Pour avoir un contrôle plus important sur nos modèles,  l’échelle des simulations a alors été réduite à 
celle de la croûte supérieure pour introduire le concept du « dipping pie ».  
 
L’idée de base consiste simplement à considérer que les couches lithologiques constituant la croûte 
supérieure ne sont pas horizontales, surtout dans les zones ayant subi de fortes déformations 
tectoniques. Or, selon leur lithologie, ces couches sont plus ou moins réfractaires et vont donc avoir, 
pour un gradient thermique homogène, des propriétés mécaniques différentes menant à des variations 
latérales de la profondeur de la transition cassant ductile. Ces variations si elles sont importantes 
résultent en une diminution localisée de la résistance de la croûte et vont permettre de localiser la 
déformation.       
 
Au sud du golfe de Corinthe, la nappe des Phyllades, une unité tectono-métamorphique très déformée  
placée sous les unités du Pinde et du Gavroro qui a été exhumée durant l’extension syn-orogénique 
Miocène, apparaît comme une hétérogénéité lithologique majeure. Cette unité n’est pas présente à l’est 
du golfe où le socle correspond aux zones internes de la chaîne des Hellénides. 
 
A l’aide de modèles thermomécaniques prenant en compte la présence de cette hétérogénéité à faible 
pendage dans le socle pré-rift de l’ouest du golfe de Corinthe, il a été possible d’expliquer :  

 
- la cinématique des failles  à l’ouest du golfe (notamment les failles hors séquence) 
- la réduction de l’espacement entre les failles vers le nord alors qu’elle s’enracine sur un 

détachement pendant lui-même dans cette direction  
- le contraste entre les données sismologiques indiquant des failles planes s’enracinant à 8-

10km de profondeur alors que la sédimentologie indique des failles listriques s’enracinant sur 
un niveau plat à  3 -5 km  
 

…dans l’ouest du golfe de Corinthe.  
 

Les modèles thermomécaniques indiquent en effet que pour un fort contraste de compétence, deux 
niveaux de décollement possibles sont activés. Le premier au niveau de la nappe sur laquelle des 
failles de surface peuvent s’enraciner à plat et causer la formation de variations de pendage de type 
roll-over dans les dépôt syn-rift. Le second au niveau de la transition cassant ductile de l’encaissant 
qui correspond au niveau ou se concentre les essaims de séismes. A cette profondeur, compte tenu de 
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la présence de la nappe qui se déforme en cisaillement simple, l’orientation principale du tenseur des 
contraintes n’a plus aucune raison de contenir l’axe vertical. Il est alors facile d’expliquer les plans 
nodaux à faible pendage observés au niveau de la transition cassant ductile.    
 
Une autre des questions, relatives au golfe de Corinthe, était d’expliquer les variations structurales 
importantes le long d’un profile ouest-est.  
 
Si dans l’ouest, le golfe est très asymétrique, dans l’est, sa structure s’organise autour de grabens 
symétriques tandis que la cote nord du golfe est découpée latéralement par de petits grabens 
perpendiculaires à l’axe d’allongement général.   
Seule la modélisation analogique pouvait permettre d’obtenir une compréhension tridimensionnelle de 
la structure du golfe de Corinthe.  
 
Nous avons donc retranscrit nos modèles numériques bidimensionnels en un équivalent 
rhéologiquement simplifié fait de sable et de silicone. 
 
Les modèles analogiques ont tout d’abord montrés que l’approximation de déformation plane utilisée 
dans les modèles thermomécaniques était valable car la nappe impose un très fort contrôle sur les 
structures 
Mécaniquement, ils ont permis de mettre en évidence qu’au delà du contrôle vertical imposé par la 
nappe sur la résistance de la croûte, un contrôle latéral du champs de contraintes existe aussi. Le 
niveau de faiblesse créé par la nappe faible impose régionalement une rotation des axes principaux des 
contraintes. Ce phénomène peut s’expliquer de deux façons :  
 

- la nappe découple complètement le foot wall et le hanging wall du modèle et crée localement 
une sorte d’  « effet de bord » sur lequel les structures viennent se brancher 
perpendiculairement  

- la nappe crée dans le modèle une zone verticale à l’intérieure de laquelle les contraintes 
déviatoriques sont d’au moins un ordre de grandeur inférieur au reste du modèle. Cette zone 
agit comme une surface libre verticale et force un des axes principaux des contraintes à 
s’orienter perpendiculairement.  

 
La seconde hypothèse est validée par les benchmarks mécaniques.  
 
Géologiquement,  la cinématique des failles sur la nappe de silicone est franchement différente de 
celle des failles de l’ouest du  golfe de Corinthe. Par contre, le contraste de cinématique entre la partie 
des modèles contenant la nappe et celle ne la contenant pas latéralement est très similaire à celui 
existant entre le style tectonique au niveau de l’isthme et celui observé au niveau d’Aigion. 
De plus, la rotation de l’axe des contraintes mise en évidence dans ces modèles 3D est tout à fait 
compatible avec l’orientation des failles normales placée à l’arrière de la nappe des Phyllades et avec 
celles des petits grabens qui découpent la côte nord du golfe.  
 
 
Il a alors été possible de montrer que : 

- L’absence de la nappe de Phyllades au niveau de l’isthme de Corinthe permet d’expliquer le 
contraste de styles tectoniques entre l’est où de grands grabens bordés de failles planes 
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localisent la déformation et l’ouest où la déformation est asymétrique répartie sur de multiples 
demi-grabens. 

- La nappe localise la déformation dans l’ouest du golfe et entraîne un gradient de vitesse latéral 
suffisant pour localiser rapidement la déformation à l’est là où elle n’est pas présente.   

- La non colinéarité de la pente de la nappe et de la direction d’allongement régionale pouvait 
expliquer :  

! La structure en échelon de la partie ouest du golfe. 
! La néoformation de grabens N30 dans le foot wall comme dans le hanging 

wall de la nappe. 
 
 
Les modèles thermomécaniques comme les modèles analogiques indiquent que la présence d�une 
nappe orientée N120° dans le substrat de l�ouest du golfe de Corinthe permet d�expliquer la 
géométrie et la cinématique des failles du golfe de Corinthe � 
 
 

� à condition que le contraste rhéologique 
prééxistant entre la nappe faible et le reste des 
nappes soit très important. 

 
Si cela n’était pas le cas, la présence avérée de la nappe dans le socle aurait favorisé pour les taux 
d’extension actuel la formation d’un rolling hinge flexural et toute la déformation se serait localisée au 
niveau d’une faille majeure ce qui n’est pas le cas. 
 
Des conclusions générales peuvent être tirées de l’étude du rift très particulier qu’est celui de Corinthe. 
 
D’une part, quand il existe dans la croûte supérieure des contrastes rhéologiques latéraux très 
importants, ces contrastes, s’ils possèdent un pendage, réduisent considérablement la résistance 
globale de la croûte supérieure, et ce, de manière très localisée. 
 
D’autre part,  ces contrastes planaires, placés dans un contexte néotectonique, vont introduire une 
rotation des axes principaux des contraintes et produire dans un rayon assez limité des structures aux 
orientations a priori non compatibles avec le champ de contraintes régional. 
 
Cette dernière remarque est importante en terme d’analyse micro-tectonique ou sismo-tectonique. Les 
structures formées avec un azimuth N30 perpendiculairement à la nappe faible sont néotectoniques, 
tout à fait synchrones de l’extension N00 et ne correspondent à aucune direction héritée propre. 
 
L’étude paramétrique a aussi montré que ce contraste pouvait se réduire d’un facteur 10 si : 

- Les processus d’érosion-sédimentation devenaient importants    
- L’extension était orientée préférentiellement vers le nord.  

 
Ces deux conditions sont sûrement remplies si l’on s’attache d’une part aux grands deltas marins et 
alluviaux de la vallée de la Vouraïkos ou à ceux qui se déposent actuellement à fleur d’eau dans le 
golfe lui-même ; et d’autre part aux résultats des modèles réalisés à l’échelle lithosphérique qui avait 
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montré que la géométrie du slab hellénique imagée par tomographie sismique favorisait cette 
direction. 
   
Conclusions et perspectives : 
 
 
Le signal gravimétrique N120° pourrait correspondre à d’anciens metamorphic core complexes (MCC) 
plutôt qu’à des épaississements crustaux qui serait trop instables mécaniquement pour persister jusqu’à 
l’épisode néotectonique correspondant à la formation du golfe de Corinthe.  
 
Dans cette hypothèse, le facteur localisant la déformation à l’échelle crustale devient la zone 
mylonitique héritée de l’exhumation des MCC. Il est alors possible de justifier la position de la plupart 
des grabens actifs ou jeunes de la zone Egéenne que ce soit en Grèce (Evvia, Corinthe, et dans le sud 
du Péloponnèse) ou dans le sud ouest de l’Anatolie. 
 
La nappe des Phyllades, par sa lithologie pélitique, constituait déjà au Miocène un niveau faible sur 
lequel s’est localisé l’exhumation de tout les MCC du Péloponnèse. Durant ce stade de déformation, 
elle a subi une forte déformation et des transformations métamorphiques importantes menant à 
l'établissement d’une anisotropie structurale et à un enrichissement important en phyllosilicates qui 
l’ont rendue mécaniquement extrêmement faible.  
 
Plus récemment, l’extrusion de l’Anatolie le long de la Faille Nord Anatolienne a provoqué un 
changement de conditions cinématiques dans tout le domaine égéen qui résulte dans l’ouverture de 
bassins réutilisant les directions d’extension syn- et post-orogéniques.  
Dans la région du golfe de Corinthe, la nappe des Phyllades constitue une zone de faiblesse majeure et   
contrôle la localisation de la déformation ainsi que la cinématique des failles. 
 
Il reste à expliquer le gradient de vitesse d’ouverture est-ouest mis en évidence par les données GPS. 
Plusieurs hypothèses sont possibles …  
     

- Artéfact du GPS car il y a plus de déformation asismique à l’ouest qu’à l’est  
- Effet gravitaire lié aux variations d’épaisseur crustale depuis la chaîne des Hellénides jusqu’au 

bassin de la mer Egée  
- Forces constantes aux limites mais variations latérales de résistance dans la croûte liées à la 

présence de la nappe et aux variations d’épaisseur crustale    
 
Aucun de nos modèles ne permet pour l’instant de trancher…. 
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