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Figure 1  : Carte de répartition du flux de chaleur à la surface de la Terre en mW/m2. 
D'après Jaupart et Mareschal,  Cambridge University Press. 

Figure 2 : Les sources de chaleur terrestre 
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Figure 3 : subduction Nord-Ouest pacifique 
(in Renard et al., 2016))

Partie III ! La dynamique de la lithosphère océanique
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Figure 12.14 Les subductions du  Nord-Ouest pacifi que.

A. Tomographie sismique montrant le plongement du slab pacifi que sous l’Eurasie au niveau de la 
fosse du Japon (variations de la vitesse des ondes S, document Montagner, Ritsema, Van Heijst et al. 
IPGP). 
B. et C. Deux coupes tomographiques des subductions au niveau des Kouriles et des Mariannes. 
Comparez les pendages des slabs (adapté de Li et al., 2008).
D. Carte de la région du NO pacifi que montrant les zones de subduction, les arcs actifs et rémanents 
et les bassins d’arrière-arc en ouverture, ou fossiles (Parece Vela). Localisation des coupes B et C.

9782100778676_03.indd   324 3/22/18   8:05 AM
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Figure 4 : calcul du nombre de Rayleigh pour l’asthénosphère

Figure 5 : Transects de tomographies sismiques et leurs interprétations en terme de 
modèle de convection du manteau et d'événements aux limites de plaques. 

(in Segarra et al., à paraître) 
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Figure 6 : convection mantellique à une ou deux couches 
(in Renard et al., 2016)
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Chapitre 5 ! Composition et histoire de la Terre solide : géochimie globale et géochronologie 
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Figure 5.15 Modèle géochimique et dynamique du manteau terrestre.  
Comparer avec la figure 17.7.

A. Il existe de nombreuses images de la dynamique interne et il est illusoire de tenter de représenter conve-
nablement à la fois les systèmes convectifs, imagés par la géophysique, et les contraintes sur les échanges 
entre réservoirs qui nous sont imposées par la géochimie. Les modèles dynamique de la Terre sont donc im-
parfaits et loin d’être définitifs. La représentation proposée est une vision guidée par la géochimie, proposée 
par Paul Tackley en 2008. Les grands réservoirs géochimiques et les sites de l’extraction crustale y ont été 
replacés. Les panneaux de lithosphère plongeante sont soit défléchis sur la limite 660-670 km, soit intrusifs 
dans cette limite et s’accumulent pour former les cimetières de plaque à la limite manteau/noyau. Des masses 
de manteau enrichis en éléments incompatibles se forment alors. Elles sont poussées par le matériel des slabs 
s’accumulant à la limite noyau/manteau. Des panaches se forment à partir de ce matériel. On a représenté en 
bleu la circulation du manteau supérieur (petite convection) et en vert la circulation de l’ensemble du manteau 
(grande convection). On comparera utilement ce schéma avec les divers modèles de dynamique terrestre pro-
posés sur la base de la géophysique et sur leur confrontation avec les raisonnements géochimiques. Notons 
que ce modèle montre les deux types principaux de panaches mantelliques reconnus aujourd’hui. Les uns 
sont issus du manteau inférieur profond (proche de la limite noyau-manteau, couche D′′), et correspondent 
aux points chauds durables ayant produit d’énormes volumes de magmas (panaches primaires). Les autres 
sont issus de la limite manteau inférieur-manteau supérieur (670 km) et sont des structures non permanentes 
(panaches secondaires) (A. W. Hofman, 1997). On peut distinguer ces deux sources par les teneurs en isotope 
d’un gaz rare, l’hélium (3He), contenu dans le manteau et qu’on peut mesurer en analysant les verres volca-
niques. B. Photographies illustrant les représentants des réservoirs géochimiques du globe : OIB (manteau 
primitif et/ou manteau enrichi par les plaques subduites), MORB (manteau appauvri), laves des zones de su-
pra-subduction (arcs insulaires, cordillères) et croûte continentale (extraction à partir du manteau supérieur). 
Photos (de g. à d.) : M. Lagabrielle, Ifremer, S. Guillot, A. Mauviel.

Deux modèles de dynamique globale établis depuis les années 1970-1980 rendent compte des 
GLIIpUHQWHV�FRQWUDLQWHV�JpRFKLPLTXHV�HW�JpRSK\VLTXHV�DFFXPXOpHV�SDU�OHV�VFLHQWLÀTXHV��/H�SUHPLHU�
fait appel à une convection à deux couches séparées par la zone de transition entre manteau supérieur 
et inférieur à 670 km. Dans le second modèle, la convection affecte l’ensemble du manteau, la descente 
des plaques subduites étant couplée à la remontée des panaches. 

Voir chap. 17

Voir chap. 6 
et 8

Voir chap. 11

9782100778676_02.indd   133 3/22/18   6:48 AM
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Figure 7 : répartition mondiale des séismes 
(in Larroque et Virieux, GB, 2001; in Renard, 2016)
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Figure 6.9 Carte de la  sismicité mondiale (compilation logiciel GMT, UMR Dynamique de la Lithosphère, Université Montpellier/CNRS).

La répartition des séismes souligne les zones de déformation active dans les océans ou sur les continents. 
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Figure 8 : forces agissant sur les plaques lithosphériques 
(in Renard et al., 2016)

Figure 9 :  construction du géotherme 
(source : planet-terre.ens-lyon.fr)

Utilisation des gradients adiabatiques du 
manteau et du noyau externe

Le géotherme : un modèle de l’évolution de T 
en fonction de la profondeur
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Figure 10 : Rappel : gravité et champ de pesanteur 

A la surface de la Terre, l’accélération de la gravité est d’environ 9,81ms-2 (donc g = 981 000. mgal) 
et elle est dirigée vers le centre de la Terre. Cependant un fil à plomb ne se dirige pas exactement 
vers le centre de la Terre. Pourquoi ? La Terre tourne sur elle-même en un jour : il existe donc une 
force axifuge qui dévie le fils à plomb de la verticale. La résultante de la gravité et de la force 
axifuge s’appelle la pesanteur  

 

- gravité : elle résulte de l’attraction définie par la 2ème loi de Newton : deux masses m et m’ 
s’attirent avec une force proportionnelle aux masses m et m’ et inversement proportionnelle 
au carré de la distance  

FN = G (m.m’)/d2 

- force axifuge : 	 	 	 Fax = 2πω2p 
 avec ω la vitesse angulaire et p la distance à l’axe de rotation de la Terre  
à cette force est nulle aux pôles et maximale à l’équateur.  

D’après le principe fondamental de la dynamique, ΣF = m.a  : tout point M de masse m en 
mouvement sous l’action d’une force F, subit une accélération a à laquelle F est proportionnelle. 
D’où : F = mg = G (M.m)/d2   avec M la masse de la Terre et r son rayon 
On obtient donc :  

g = G.M/r2 

Remarque :  
L’accélération de la pesanteur dépend d’un potentiel U = géopotentiel et on a : 
 g = -∂U/∂z, avec z compté selon la verticale.  
Une équipotentielle du champ de pesanteur correspond à une surface sur laquelle U = constante. 
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Figure 11 : Historique

Méthode de la triangulation :  inventée par Frisius (1508-1555) en 1533. 
Elle consiste à relier les deux lieux d'un méridien (cercle passant par les 2 
pôles)  dont on veut connaître la distance par une chaîne de triangles. Les 
sommets successifs des triangles sont bien marqués et visibles de proche en 
proche. En mesurant la longueur d'un côté de départ -la base- et 
l'ensemble des angles, on peut par trigonométrie établir la longueur de 
tous les côtés des triangles. Il reste à orienter le réseau de triangles par 
rapport au méridien pour connaître par projection la distance entre les 
deux lieux.  

1617  : Snellius (abbé hollandais qui avait trouvé la relation  d’optique 
appelée en France loi de Descartes) mesure un arc de méridien dans son 
pays à il trouve une valeur de 107 km par degré, ce qui est relativement 
imprécis. 

C'est surtout l'abbé Picard (1620-1682) qui développe avec succès la 
triangulation géodésique en 1669-1670. L'arc qu'il entreprend de mesurer 
s'étend de Malvoisine (à 30 km au sud de Paris) jusqu'à Sourdon (à 20 km 
d'Amiens) et comprend treize triangles principaux. Grâce à une 
instrumentation perfectionnée par ses soins, il peut effectuer des mesures 
précises et obtient pour le degré du méridien une longueur de 57 060 
toises, soit un peu plus de 111 km. Picard peut vraiment être considéré 
comme le père de la géodésie géométrique.

En 1666 : Newton formule la loi de l’attraction universelle qu’il publia 10 ans 
plus tard 

En 1672, Richer, un horloger français transporte une horloge parfaitement 
réglée de Paris à Cayenne (Guyane). A son arrivée, elle retarde de 2mn et 30 
secondes /jour. Newton attribue ce retard à une diminution de g à la Terre 
ne doit pas être une sphère mais un ellipsoïde de révolution aplati 
suivant l’axe des pôles  (comme un pamplemousse)  

Newton

Ces résultats s’opposent à ceux de Cassini père et fils (astronomes) dont les résultats montraient que la Terre 
était un ellipsoïde de révolution allongé suivant l’axe des pôles  (comme un ballon de rugby).  

Pour lever l'indécision sur la figure de la Terre et faire cesser la querelle, l'Académie des Sciences décide 
d'envoyer, sous ordre du roi Louis XV, deux missions géodésiques afin de mesurer des arcs de méridien à des 
latitudes très différentes, ce qui doit faciliter les comparaisons : 

- Clairaut et Maupertuis allèrent dans le Golfe de Botnie (Laponie, 1736) 
- Bouguer et La Condamine allèrent en équateur (Pérou, 1735) 

Les résultats confirmèrent la théorie newtonienne :  
à 1° pôles <1° latitude équateur à rayon pôle < rayon équateur d’environ 21km 
On en déduisit que la Terre était aplatie de 21/6378 =1/298  

Conclusion :  la Terre est une sphère aplatie aux pôles d’environ 1/300 è
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Figure 12 : ellipsoïde de Clairaut (1743) = ellipsoïde de référence 

La sphère aplatie correspond à la forme qu’aurait la Terre du modèle PREM, qui est une 
succession d’enveloppes avec des viscosités et densités réalistes et soumises à la vitesse de 
rotation de la Terre.  
On définit ainsi un ellipsoïde de référence déterminé par l’équation de Clairaut (1743) : 

r = a / (1 + ε cos ϕ) 
- r est le rayon à la latitude ϕ 
- a : rayon terrestre 6378,137 km au pôle (pour ϕ = 90°, r=a) 
- ε  coefficient d’aplatissement = 1/298,2572236 
-

Cette surface est également appelée GRS pour surface de référence du géoïde (GRS 80 est le 
géoïde de référence).  
Sur cette surface, le champ de pesanteur ne dépend que de la latitude :  

g = g0 (1 + bsin2ϕ + b’ sin22ϕ) 

avec b et b’ deux coefficients à déterminer à partir d’observations et g0 valeur à l’équateur (ϕ = 0 à 
g = g0)

Figure 13 : Le géoïde est la forme qu’aurait la Terre si elle  
était complètement recouverte d’océans au repos. 

 (in Poirier, Masson1996)
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Figure 15 : système DORIS (Détermination d'Orbite et Radiopositionnement  
Intégré par Satellite) 

DORIS est un système radioélectrique Doppler 
qui effectue des mesures de vitesse relative entre 
un satellite en orbite et un réseau permanent 
de 51 balises émettrices dites "d'orbitographie".  
Les signaux radioélectriques émis  en 
permanence par les balises au sol, sont reçus 
par le récepteur du satellite avec une 
fréquence décalée par rapport à la fréquence 
émise (effet Doppler). Ils fournissent ainsi une 
mesure de la vitesse relative du satellite par 
rapport à la Terre. 
De l'analyse de ces mesures, on déduit la 
trajectoire précise du satellite ainsi que la 
position des balises et leurs déplacements à la 
surface terrestre.
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On peut ainsi représenter sur une carte les écarts (positifs ou négatifs) du géoïde par rapport à un 
ellipsoïde de référence (fi g. 4.11 A). À grande échelle, au niveau d’une coupe méridienne (vers 
��Ý�(�  fi g. 4.11 B), le géoïde a la forme d’une poire avec un écart de plus de 10 m au pôle Nord et de 
–30 m au pôle Sud par rapport à l’ellipsoïde.

Les  ondulations du géoïde présentent des longueurs d’onde de plusieurs ordres (entre 10 000 km et 
quelques kilomètres). (OOHV�UHÁ�qWHQW�GHV�GLIIpUHQFHV�GH�PDVVH�G·DXWDQW�SOXV�SURIRQGHV�DX�VHLQ�GX�
globe que la longueur d’onde de l’ondulation est grande. La carte obtenue est donc très dépendante 
de la longueur d’onde à laquelle on travaille.

NP
P

océan

montagne

Géoïde = 
surface théorique, mesurée 
et calculée. C’est une 
équipotentielle du champ 
de force de la pesanteur 
coïncidant avec la surface 
des mers au repos. 

Ellipsoïde = 
surface théorique simple, calculée,   
approchant au mieux la surface du géoïde

Surface topographique = 
surface réelle de la Terre, elle est visible et mesurable. 
C’est le sommet de la lithosphère.

La Terre

M

N = normale à l’ellipsoïde
direction de P (pesanteur) = verticale

= normale au géoïde
déviation de la verticale au point M 

verticale 1 verticale 2

plaine

montagne

déviation

A

B
Figure 4.10  Géoïde,  ellipsoïde et  verticale.

A. Les diff érentes surfaces décrivant les formes de la Terre. 
B. La déviation de la verticale par les reliefs.

Aux très grandes longueurs d’onde (10 000 km) la carte obtenue (fi g. 4.11) est celle du modèle dit en 
balle de tennis avec un creux au sud de l’Inde et une bosse au niveau de l’Atlantique nord (–90 m au sud 
de l’Inde et +50 m au sud de l’Islande). Ces très grandes ondulations du géoïde sont considérées comme 
OH�UHÁ�HW�GH�GLIIpUHQFHV�GH�PDVVH�GXHV�j�GHV�FLUFXODWLRQV�FRQYHFWLYHV�GDQV�OH�PDQWHDX�LQIpULHXU��&HV�
anomalies, qui auraient une durée de vie de l’ordre de 100 Ma, coïncident remarquablement avec les 
données de la tomographie sismique (atténuation des ondes S). Cette caractéristique fait de la Terre une 
planète à part. En effet, les grandes ondulations du géoïde ne sont pas calquées sur les grandes variations 
GH�OD�WRSRJUDSKLH�WHUUHVWUH��&HFL�SHUPHW�GRQF�G·DIÀ�UPHU�TXH�OD�circulation convective (qui entretient 
dynamiquement les différences de densité) est active dans le manteau.

Des ondulations à moyenne longueur d’onde (de l’ordre de 1 000 km) et d’amplitudes plurimé-
triques permettent de visualiser des hétérogénéités de densité, plus nombreuses, situées à des profon-
GHXUV�GH�����j�����NP��%LHQ�YLVLEOHV�DX�GHVVXV�GX�3DFLÀ�TXH��HOOHV�VRQW�RUJDQLVpHV�HQ�OLQpDWLRQV�HW�VRQW�
interprétées comme la marque d’une convection active dans le manteau supérieur (rouleaux de 
FRQYHFWLRQ�VLWXpV�DX�GHVVRXV�GH�OD�OLWKRVSKqUH�HW�DFFRPSDJQDQW�OH�JOLVVHPHQW�GH�OD�SODTXH�3DFLÀ�TXH�
sur l’asthénosphère vers le NW) (fi g. 4.11D).

­�FHWWH�pFKHOOH��OD�GRUVDOH�GX�3DFLÀ�TXH�VH�PDUTXH�SDU�XQ�ERPEHPHQW�GX�JpRwGH�TXL�VLJQLÀ�H�TXH�VRQ�HQUD�
cinement dans le manteau est assez profond. La signature gravimétrique de la dorsale Atlantique est  beaucoup 
PRLQV�QHWWH��HOOH�UpVXOWH�GRQF�GH�SURFHVVXV�EHDXFRXS�SOXV�VXSHUÀ�FLHOV��GDQV�OH�PDQWHDX�VXSpULHXU�

Voir chap. 6 
et 8
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Figure 14 : géoïde, ellipsoïde et topographie 
(in Renard et al., 2016)
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Un observateur immobile sur le trottoir 
constatera que le son qu’il perçoit varie selon 
la position du véhicule : il est plus aigu 
quand le véhicule se rapproche et plus grave 
quand il s’éloigne. Ce changement de 
fréquence du son tient au déplacement de la 
source sonore. Par analogie, on peut donc, 
en analysant la fréquence d’une onde radio, 
définir la position de son émetteur. C’est ce 
qu’on appelle l’effet Doppler, du nom du 
physicien autrichien qui a expliqué ce 
phénomène au 19ème siècle. 
D’après www.cnes.fr

Effet Doppler ???

http://www.cnes.fr
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Figure 16 : altimétrie satellitaire (à savoir par coeur) 

La mesure altimétrique est la mesure de distance par radar entre le satellite et la surface de la mer. 
L'orbite du satellite servant de référence, l'altimétrie permet de déterminer la surface topographique 
moyenne des océans, dont les hauteurs sont rapportées à l’ellipsoïde de référence (voir figure page 5) 

Hauteur surface de la mer = altitude du satellite (orbite) – mesure altimétrique 

- altitude du satellite : déterminée par système DORIS 
- mesure altimétrique : mesurée par le signal radar : le satellite envoie 

des impulsions à une fréquence déterminée et enregistre le signal réfléchi 
par la surface de l’océan 

Schéma du principe de mesure :  

En 1975 puis en 1978, l’agence spatiale américaine (NASA) lança successivement deux satellites  : 
Geos 3 et Seasat munis de radars dans l’objectif  de mesurer avec une haute résolution les ondulations 
du niveau marin. 
D’autres missions ont suivi : Geosat (1985) puis ERS1 (1991) et TOPEX/POSEIDON (1992). 

Dans toutes les régions océaniques, le géoïde a pu être déterminé avec une précision 
et une résolution excellentes (précision de 2cm). 
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Figure 17 :  anomalies du géoïde 
(in Renard, 2016) 
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Chapitre 4 ! Forme et structure de la Terre solide : géodésie et gravimétrie 
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Figure 4.11 La surface du  géoïde.

A. La carte du géoïde, écarts positifs (en rouge) ou négatifs (en bleu), en mètres, par rapport à un 
ellipsoïde d’aplatissement 1/298,252. Cette carte des ondulations à très grandes longueurs d’onde 
(10 000 km) correspond au modèle dit en balle de tennis (en référence à la forme de la couture) avec 
un creux au sud de l’Inde (–90 m) et une bosse au niveau de l’Atlantique nord (+50m). Le géoïde est la 
 surface équipotentielle de pesanteur en coïncidence avec le niveau moyen des océans. Si la Terre était 
parfaitement homogène en densité, la valeur de la  pesanteur serait constante sur toute la surface de 
l’ellipsoïde. Or la répartition des masses internes est hétérogène. De plus, ces masses sont animées de 
mouvements (convection, rebond post-glaciaire, subsidence des bassins, surrection des montagnes). 
Aussi, une surface équipotentielle de pesanteur n’est pas un  ellipsoïde de révolution, mais une surface 
quelconque présentant des anomalies par rapport à l’ellipsoïde et dont la signifi cation est à rechercher 
dans la dynamique du globe. Les  ondulations du géoïde à très grande longueur d’onde sont dues à 
des mouvements de convection dans le manteau inférieur. Les « bosses » du géoïde coïncident gros-
sièrement avec les régions « chaudes » vues par la tomographie sismique à 2 850 km de profondeur. 
B. Comparaison d’une section méridienne (à 60° E) du géoïde (courbe noire) et de l’ellipsoïde de réfé-
rence (la représentation des hauteurs en mètres est exagérée). 
C. Il a existé plusieurs versions du géoïde, de plus en plus précises. Une des dernières est calculée grâce au 
satellite GOCE de l’ESA, lancé en 2009 et dont l’objectif est le calcul précis du champ de gravité terrestre par 
l’analyse de la trajectoire du satellite et par capteurs internes (GOCE signifi e Gravity fi eld and steady-state 
Ocean Circulation Explorer). GOCE est ré-entré dans l’atmosphère et s’est désintégré naturellement, après 
une mission bien remplie, le 11 novembre 2013. Auparavant, la mission Gravity Recovery And Climate Ex-
periment (GRACE) de la NASA avait permis d’obtenir des cartes précises des variations du champ de gravité. 
D. Extrait de la carte des anomalies du géoïde terrestre autour de la dorsale Est-Pacifi que (document 
GRGS). Dans les moyennes longueurs d’onde (> 2 000 km), on distingue des linéations d’amplitude 
20 mGal qui pourraient être la marque d’une convection à petite échelle, sous la lithosphère océanique, 
perpendiculaire à la direction de l’accrétion.
E. Le satellite GOCE de l’ESA.

Voir chap. 6
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Figure 18 : carte de la surface moyenne de la mer 
(in Larroque et Virieux, GB, 2001) 

Figure 19 : anomalie du géoïde au niveau d'une zone de subduction 
(in Lallemand et al, Vuibert 2005)
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Figure 20 :  Calcul des corrections et anomalies gravimétriques 

ATTENTION : ne pas confondre CORRECTION et ANOMALIE !!! 
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Anomalie Δg :  
Δg = (gmesurée + correction) - gthéorique 

3 corrections :  

1. Correction à l’air libre

2. Correction de plateau 

La correction à l’air libre néglige la matière 
qui se trouve entre ER et la surface où se 
trouve le point considéré. 
On considère que l’espace contenu entre la 
surface de référence et celle passant par le 
point considéré est rempli par un 
matériau de densité 2,67 (moyenne de la 
densité des roches crustales). Le volume 
considéré forme un plateau à d’où le nom 
de correction de plateau.

La valeur de g mesurée est ramenée sur la 
surface de référence où la valeur théorique de g 
est g0. On considère qu’il n’y a pas de masse 
entre le point considéré et la surface de 
référence (d’où le nom air libre)

COR air libre = 0,3086 mgal /  m

La correction est positive pour les stations situées au-dessus du niveau de référence et négative pour 
celles au-dessous. 

COR plateau = 0,1118mgal /  m 

La correction  de plateau est négative pour les stations situées au-dessus du niveau de référence et 
positive pour celles au-dessous. 

3. Correction de topographie 
La correction de plateau néglige les irrégularités 
topographiques de la surface terrestre. 
Il faut donc réaliser une dernière correction fine de 
la topographie locale. On utilise des logiciels 
informatiques.
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Figure 21 : anomalie gravimétrique à l’air libre au niveau d'une zone de subduction 
(in Lallemand et al, Vuibert 2005)

Figure 22 : anomalie de Bouguer
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Figure 23 : 2 modèles d'isostasie  
 (in Renard et al, 2016)

Partie II ! La dynamique de la Terre solide : géochimie et géophysique globales

96

4.6 L’INTERPRÉTATION DES ANOMALIES GRAVIMÉTRIQUES : 
ISOSTASIE ET MOUVEMENTS VERTICAUX DE LA LITHOSPHÈRE

4.6.1 La théorie de l’isostasie

Comme nous l’avons vu ci-dessus, une montagne de densité d1 ne produit pas l’attraction gravitation-
nelle que devrait produire un simple relief posé sur un plateau de densité constante d2. Il existe deux 
façons d’interpréter cette observation : soit la densité des colonnes formant le relief est plus faible que 
celle du plateau, soit ses parties profondes ont une densité inférieure à celle du milieu environnant, 
formant ainsi une racine légère, atténuant très fortement l’anomalie de pesanteur que l’on s’attendrait 
à mesurer.
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Figure 4.16 L’isostasie.

A. et B. Les modèles de compensation gravimétrique de Pratt (1854) et Airy (1855). Le mo-
dèle de Pratt est adapté au cas de la lithosphère océanique dont la densité croit avec l’âge. Le 
modèle d’Airy convient pour les chaînes de montagne dont l’origine est la superposition tec-
tonique de croûtes continentales de densités quasi identiques. Si le manteau était parfaite-
ment fluide, on pourrait positionner la surface de compensation immédiatement sous la croûte. 
C. Les modèles de Pratt et Airy tels qu’ils sont présentés de façon synthétique et pédagogique par 
Alfred Wegener en 1937. 
D. Le modèle de compensation régionale de Veinig-Meinesz. Il intègre un paramètre supplémentaire : 
l’élasticité de la lithosphère qui permet une compensation isostatique régionale, et non plus par co-
lonnes de roches indépendantes. Exemple pour une surcharge par une calotte glaciaire. L’élasticité à 
l’échelle régionale rend compte de la subsidence de vastes domaines autour de la charge (fronts des 
chaînes de montagne, gouttières autour des îles volcaniques).

L’analyse des anomalies gravimétriques conduit donc à l’idée d’une « compensation » de la topo-
graphie. Tout se passe comme si la densité des roches était plus faible que prévu sous les montagnes 

Voir chap. 8
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Figure 28 : rebond post-glaciaire en Scandinavie 
(in Larroque et Virieux, GB, 2001)

Figure 26 : subsidence thermique de la lithosphère océanique
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Figure 27 : isostasie au niveau d’un rift (à savoir par coeur!)
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a) Mouvement des plaques sur une sphère : les axes et pôles eulériens
Le mouvement d’une surface sur une sphère a été étudié par le mathématicien suisse Euler (1707-
1783) dans ses travaux de géométrie sphérique. Euler a montré que tout déplacement d’un point sur la 
sphère peut être décrit comme une succession de rotations autour d’axes passant par le centre de la 
sphère : les axes eulériens (fig. 7.12). L’axe perce la sphère en deux points opposés aux antipodes : les 
pôles eulériens.

équateur eulérien, 
grand cercle perpendiculaire 
à l’axe eulérien :
vitesse linéaire maximale 
de la plaque 
(V4  > V3  > V2  > V1)

petits cercles de la rotation

V1

V2

V3

V4

plaque A

        plaque B (considérée !xe)

axe eulérien : 
rotation de A/B

frontières en divergence 
(accrétion océanique)

axe de rotation 
de la Terre

frontières en coulissage
(les directions transformantes 
sont parallèles à des petits cercles)

frontières en convergence
(subduction océanique 
ou collision continentale)

vitesse de rotation 
angulaire de A/B

dorsale

dorsale

dorsale

fosse

plaque A

plaque B

plaque A

plaque B

A

B

Figure 7.12 Principe de la cinématique des plaques.

A. Définition des principaux paramètres de la cinématique et nature des frontières de plaques.
B. Failles transformantes Ride-Ride et Ride-Fosse (Ride = Dorsale).

Chaque rotation est ainsi décrite très simplement par trois nombres : la latitude et la longitude d’un 
des deux pôles eulériens et la vitesse angulaire de rotation. Cette approche s’applique aux plaques 
OLWKRVSKpULTXHV�ULJLGHV�GRQW�O·pYROXWLRQ�GHV�GpSODFHPHQWV�ÀQLV�GDQV�OH�WHPSV�SHXW�rWUH�GpFULWH�j�O·DLGH�
d’une série de trois paramètres comprenant les positions successives de l’axe eulérien sur le globe et 
les valeurs successives des vecteurs vitesse de rotation angulaire. Ceci concerne les déplacements 
absolus, comme les déplacements relatifs. Le mouvement entre deux plaques A et B est décrit comme 
OD�URWDWLRQ�GH�%�SDU�UDSSRUW�j�$�VXSSRVp�À[H��RX�O·LQYHUVH�

9782100778676_02.indd   226 3/22/18   6:48 AM

Figure 29 : géométrie eulérienne (à titre de document, ENS) 
(in renard et al, 2016) 

Les plaques ne se déplacent pas sur un plan mais une sphère : 
- sur un plan, les translations conservent les distances et sont représentées par des vecteurs 
- sur une sphère, les translations n’existent pas : tout mouvement est une rotation 

Le mathématicien Euler (1707-1783) a montré que tout déplacement d’un point sur une sphère peut être 
décrit comme un succession de rotations autour d’axes passant par le centre de la sphère  : les axes 
eulériens. L’axe perce la sphère en 2 points opposés aux antipodes appelés pôles eulériens. Ces pôles 
n’ont pas de réalité géographique mais leur position détermine la trajectoire de chaque point. 
Chaque rotation peut ainsi être décrite par trois valeurs : la latitude et la longitude d’un pôle eulérien et 
la vitesse angulaire de rotation par rapport à un point fixe.  
Et pour les mouvements des plaques  ? Le mouvement d’une plaque est une rotation autour d’un pôle 
eulérien  : la plaque étant supposée rigide, tous ses points ont un mouvement dont la trajectoire est 
déterminée par la position du pôle. En fait, un pôle de rotation donné concerne un couple de plaques : le 
pôle définit des mouvements relatifs. On utilise donc une plaque A immobile comme référentiel. Le 
mouvement des points d’une plaque B par rapport à A se fait le long de petits cercles centrés sur le pôle. 
Ces petits cercles sont parallèles aux failles transformantes : la direction des transformantes donne la 
direction du déplacement des plaques. 

Vocabulaire : petit cercle et grand cercle 
Grand cercle : intersection de la sphère avec un plan passant par son centre (ex : longitude) 
Petit cercle : intersection de la sphère avec un plan ne passant pas par son centre (ex : latitude) 
Les plans perpendiculaires à l’axe eulérien coupent la sphère en une série de cercles  : le plus grand de ces 
cercles est appelé équateur eulérien.
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Chapitre 7 ! La tectonique des plaques lithosphériques

(grand cercle)
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P1 : pôle 1 (avant l’anomalie 33)
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Figure 7.13 Les propriétés géométriques des  frontières des plaques.

A. Cas d’un globe comprenant deux plaques (voir encart 7.10).
B. Grand cercle et petit cercle : défi nitions géométriques
C. Utilisation de l’orientation des  zones de fracture pour déterminer le  pôle de rotation entre deux 
plaques : exemple des plaques Afrique et Amérique du Sud.
D. Utilisation de la segmentation des zones de fracture pour déterminer les variations de la position 
des pôles de rotation : exemple de l’Atlantique central (commentaire encart 7.11).

9782100778676_02.indd   227 3/22/18   6:48 AM



BCPST1,	Lycée	Hoche																																																																																															ST-C	:	La	dynamique	des	enveloppes	internes

 

25

Figure 30 : anomalies magnétiques 
(in Renard et al., 2016) 

• Le magnétisme des roches 

Il existe dans les roches un certain nombre de minéraux ferromagnétiques qui, en présence d’un champ 
magnétique, peuvent acquérir une aimantation forte et surtout en garder la trace = phénomène de 
rémanence. Les principaux minéraux sont : 

- des oxydes de fer : hématite Fe2O3, la magnétite : Fe3O4 
- des oxydes de titane : rutile TiO2 

L’aimantation d’une roche dépend de la température. En effet, lorsqu’un minéral est chauffé au-dessus d’une 
température appelée point de Curie (cette température est caractéristique du minéral considéré  : Tcurie 
magnétite = 857°C), il perd ses propriétés magnétiques. Lorsque, par refroidissement, la température du 
minéral devient inférieure au point de Curie, il retrouve des propriétés magnétiques.  
Deux types de roches peuvent enregistrer le champ magnétique :  

- les roches éruptives : l’aimantation rémanente est acquise au cours de refroidissement par 
les minéraux ferromagnétiques (aimantation thermorémanente). Le champ fossilisé est 
le champ contemporain du refroidissement.  

- Les roches sédimentaires : l’aimantation est de nature détritique : au moment du dépôt, 
les particules magnétiques détritiques s’orientent sous l’action du champ magnétique 
contemporain du dépôt (comme le feraient des aiguilles aimantées) 

Remarque : il est rare que l’aimantation primaire soit conservée (or, c’est la seule qui permet de retrouver la 
direction du champ magnétique de l’époque)  : elle est souvent altérée par des aimantations secondaires 
(foudre, cristallisations…) 

• Les variations temporelles du champ magnétique 

Au début du siècle dernier (1903), Brunhes  mesurant le champ magnétique dans le Massif  Central mis en 
évidence que les coulées récentes (<5Ma) présentaient des directions d’aimantation voisines du champ actuel, 
mais le sens de l’aimantation était variable. Certaines coulées avaient une aimantation dans le même 
sens que le champ actuel, d’autres une aimantation opposée.  
Il semble donc que le champ magnétique s’inverse périodiquement. Ces données ont ensuite été confirmées 
dans les années 1960. Les époques sont dites normales si le sens du champ est identique à l’actuel, et 
inverses s’il est de sens opposé. Les mécanismes à l’origine de ces inversions ne sont pas connus à l’heure 
actuelle. 

Lycée Thuillier – Amiens – Bio1b 7 

 Document 8 : Les anomalies magnétiques  
 

 
Le magma s’épanchant aux dorsales est refroidi au-dessous de la température de Curie : les dipôles magnétiques 
des minéraux contenus dans les basaltes et les gabbros conservent les caractéristiques du champ magnétique 
terrestre de l’époque et du lieu de leur refroidissement, ce qui constitue l’aimantation thermorémanente des 
basaltes (ATR). 
Les mesures d’intensité du champ réalisées dans les océans (par un magnétomètre tiré derrière un bateau lors des 
campagnes océanographiques) montrent que l’intensité s’écarte en plus ou en moins de la valeur théorique 
attendue. 
L’écart entre l’intensité magnétique mesurée en un point du globe et l’intensité théorique prévue par le modèle du 
dipôle axial géocentrique constitue une anomalie magnétique. 
Des milliers de profils magnétiques ont été réalisés dans les océans et leur juxtaposition permet de réaliser des 
cartes d’anomalies magnétiques positives et négatives : 
- on note en noir les zones d’anomalies positives (les zones où l’ATR est de même sens que le champ actuel) 
- on note en blanc les zones d’anomalies négatives (les zones où l’ATR est de sens opposé au champ actuel). 
 

 
 
 
 



BCPST1,	Lycée	Hoche																																																																																															ST-C	:	La	dynamique	des	enveloppes	internes

 

26

©
 D

un
od

 –
 T

ou
te

 re
pr

od
uc

tio
n 

no
n 

au
to

ris
ée

 es
t u

n 
dé

lit
.

197

Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  
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Figure 6.46 Les anomalies magnétiques et leurs mesures.

A. Exemple d’enregistrement du champ magnétique terrestre sur un profil perpendiculaire à une 
dorsale océanique. La courbe rouge correspond au profil des mesures, on notera la « tendance » à 
la symétrie par rapport à la dorsale et la corrélation avec la courbe théorique (en noire) calculée à 
partir de l’hypothèse de Vine et Mattews. En complément sont donnés une interprétation du profil 
magnétique en termes d’anomalies magnétiques (à comparer avec la figure 6.40), la topographie 
de la dorsale, l’étendue kilométrique du profil et l’âge des fonds océaniques par rapport à l’axe de 
la dorsale.
B. Une carte fondatrice montrant la symétrie des anomalies magnétiques au-dessus des dorsales océa-
niques. Levé aéromagnétique obtenu en 1966 par Heirtzler et al. au-dessus de la dorsale de Reykjanes 
au sud de l’Islande.
C. Exemple de magnétomètres embarqués dans les airs ou en mer (GéoDataSolutions, H. Ondréas 
(bas)).
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Depuis les années 1950, des magnétomètres sont systématiquement embarqués lors des campagnes 
océaniques. On constate que les valeurs mesurées sont toujours légèrement supérieures ou légèrement 
inférieures aux valeurs attendues (+/- 100nT)
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La différence entre la valeur mesurée et la valeur attendue est appelée anomalie  : elle est positive ou 
négative. Le magnétomètre mesure en fait le champ magnétique actuel + le champ fossilisé dans les 
basaltes au cours de leur refroidissement.  
Lorsque le basalte est émis au cours d’une époque normale, il enregistre au cours de son refroidissement 
une aimantation de même sens que le champ actuel. Le magnétomètre enregistre donc le champ actuel + 
l’aimantation rémanente à anomalie positive. Au-dessus d’une zone inverse, il enregistre le champ 
actuel moins celui du basalte à anomalie négative.  
On remarque d’autre part que les anomalies sont généralement disposées parallèlement à l’axe de la 
dorsale. 
Vine, Mattews et Morley proposèrent que ces anomalies en bandes parallèles traduisaient une création 
et une expansion continue du fond des océans (see-floor spreading) : c’est la théorie de l’expansion 
océanique. 
Remarque de vocabulaire : on appelle magnétozone une zone qui comprend une partie normale et une 
partie inverse. Le chron est la durée correspondant à une magnétozone. 

Figure 6 :  
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Figure 31 : les points chauds renseignent sur la mobilité des plaques 
(in Renard et al, 2016 et in Lallemand et al., 2005)

Partie II ! La dynamique de la Terre solide : géochimie et géophysique globales
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Chapitre 7 ! La tectonique des plaques lithosphériques

Figure 7.10 Les points chauds du Pacifique.

A. Carte générale des points chauds actifs (cercles rouges) et des alignements volcaniques.
B. Schéma des structures et du fonctionnement d’un point chaud et d’un alignement volcanique.
C. Âge des édifices volcaniques de la chaîne Empereur-Hawaii et de leur substratum océanique.
D. Détail de C (modifié d’après Hey et al.,1989). 

Pour décrire les mouvements dits absolus des plaques on utilise généralement le référentiel des 
SRLQWV�FKDXGV��FRQVLGpUpV�DORUV�FRPPH�XQ�UHSqUH�À[H�OLp�j�OD�7HUUH���/H�SULQFLSH�GH�OD�PpWKRGH�UHSRVH�
sur l’existence des alignements volcaniques océaniques considérés comme la trace laissée à la surface 
GH�OD�OLWKRVSKqUH�PRELOH�SDU�GHV�SDQDFKHV�GH�PDQWHDX�FKDXG�G·RULJLQH�SURIRQGH�HW�À[H�GDQV�XQ�UHSqUH�
lié au globe. Cette idée a été émise d’abord par Wilson dès 1963, puis développée par Morgan en 1971 
(fig. 7.10) Ces alignements sont ainsi considérés comme des indicateurs des mouvements des plaques 
par rapport au centre de la Terre. Cette notion est parfois discutée dans la mesure où il ne peut être 
H[FOX�TXH�FH�UpIpUHQWLHO�QH�VH�GpIRUPH�OXL�DXVVL�HW�QH�VRLW�GRQF�SDV�DEVROXPHQW�À[H�YLV�j�YLV�GX�FHQWUH�
de la Terre.

On a utilisé d’abord les données des grandes chaînes bien connues du 3DFLÀTXH��(PSHUHXU�+DZDw��
Polynésie), mais également de l’océan Indien (point chaud de la Réunion et ride des Maldives) et de 
l’Atlantique (rides de Walvis et de Rio Grande) (voir cartes fig. 7.10 et 7.11).

Le mouvement de la plaque Pacifique a pu ainsi 
être décrit grâce aux études radiochrono-
logiques effectuées sur les laves de la chaîne de 
volcans d’Empereur-Hawaii dont les âges 
augmentent régulièrement au fur et à mesure 
qu’on s’éloigne de l’archipel actif. Celui-ci 
comprend  les îles de Maui et de Big Island, avec 
le Mauna Loa et le Kilauea, et le volcan actif 
immergé en croissance de Lohii au sud-est de 
cette île (fig. 7.10). La chaîne dans son ensemble 
est continue et comprend deux parties 
rectilignes séparées par un coude, l’âge du 
coude étant daté aux alentours de 40 Ma 
(fig. 7.9). Une distance d’environ 3 500 km 
sépare ce coude de l’île active. Ceci donne un 
taux de déplacement moyen de la plaque, le 

long de l’alignement, de 87,5 km par million 
d’années sur 40 Ma (87,5 mm/an). Cette valeur 
est assez proche de celle déterminée pour la 
vitesse actuelle de la plaque, ce qui signifie que 
depuis 40 Ma au moins, cette plaque est rapide. 
La présence du coude Hawaï-Empereur 
témoigne d’un changement cinématique 
important aux alentours de 40-45 Ma. Ce 
changement est responsable de la mise en 
place de nombreuses structures péri-pacifiques 
comme l’individualisation de la plaque des 
Philippines et l’apparition de la fosse des 
Mariannes-Bonins. Mais il a été proposé que ce 
coude puisse aussi refléter un changement 
dans la position du point chaud (Cande et al., 
1995).

Encart 7.9 – Points chauds, volcanisme et mobilité de la plaque Pacifique

7.4.2 La mobilité des frontières des plaques

Ce que nous venons d’énoncer concernant les mouvements relatifs des plaques a une conséquence 
fondamentale. En l’absence de référentiel absolu, le mouvement entre deux plaques tel qu’il est déduit 
des indicateurs cinématiques usuels que sont les anomalies magnétiques et les traces des zones de 
fracture est toujours un mouvement relatif. Ainsi, deux plaques A et B peuvent présenter une frontière 
en convergence ou en divergence relative, même si leurs mouvements absolus se font dans le même 
sens. La nature des mouvements à la frontière dépendra donc simplement de la différence de vitesse 
HQWUH�$�HW�%��$GPHWWRQV�SRXU�VLPSOLÀHU�TXH�OHV�SODTXHV�$�HW�%�VRLHQW�SODQHV�HW�TX·HOOHV�VH�GLULJHQW�YHUV�
l’ouest ; on placera la plaque A à l’ouest de B. Si A est plus rapide que B, la frontière sera une dorsale, 
si B est plus rapide que A, la frontière sera une zone de subduction. C’est le cas au Sud de l’Amérique 
du Sud (fig. 7.9). 

Voir § 13.5.1
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Chapitre 7 ! La tectonique des plaques lithosphériques
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Figure 7.4 Les modèles de  plaques lithosphériques.

A. Le  modèle à 12 plaques principales NUVEL-1 de 1990. Les chiff res sont les valeurs des dépla-
cements relatifs aux frontières en mm/an. Ces valeurs sont obtenues grâce aux déplacements des 
plaques calculés d’après les données des anomalies magnétiques océaniques moyennées sur 3 Ma 
pour les dorsales et les vecteurs glissement (pôle du plan nodal principal) pour les zones de subduc-
tion. Voir la fi gure 7.15 pour les mouvements absolus.
B. Les 29 plaques du  modèle MORVEL de 2010 (voir commentaire encart 7.12). AM = Amur, AN = An-
tarctique, AR = Arabie, AU = Australie, AZ = Açores, BE = Bering, CA = Caraïbes, CH = Bloc de Chine, CO 
= Cocos, CP = Capricone, CR = Caroline, EU = Eurasie, IN = Inde, JF = Juan de Fuca, LW = Lwandle, MQ 
= Macquaries, NA = Amérique du Nord, NB = Nubie (Afrique), NZ = Nazca, OK = Okhotz, PA = Pacifi que, 
PH = Philippines, RI = Rivera, SA = Amérique du Sud, SC = Scotia, SM = Somalie, SR = Sud, SS = South 
Sandwich, SU = Sonde. En bleu foncé, les plaques dont le mouvement n’est pas calculé par MORVEL. 
Les zones colorées en rose représentent les régions de déformation intraplaque (frontières diff uses).
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Figure 32 : Modèles NUVEL-1 et MORVEL-1 
(in Renard et al, 2016)
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Figure 33 : ouverture d’un océan

Figure 34 : topographie des dorsales lentes/ rapides
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Figure 35 : Diagramme pression (GPa) – température (°C) présentant le géotherme et 
les solidus anhydre/ hydraté d’une péridotite

Figure 36 : Représentation schématique d'une subduction de lithosphère océanique 
sous une lithosphère continentale
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Partie III ! La dynamique de la lithosphère océanique

334
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Figure 12.21 Coupe schématique théorique de la subduction au niveau de l’île de Java. 

L’origine des magmas est à rechercher dans la fusion du coin de manteau à la limite lithosphère - 
asthénosphère sous l’arc. Celle-ci est facilitée par les apports de fluides issus du manteau fortement 
métasomatisé par la déshydratation de la plaque plongeante et entraîné par la convection induite sous 
l’arc (modifié d’après Juteau et Maury, 1999). 

Les études minéralogiques récentes sur la stabilité des serpentines (espèce antigorite) montrent 
que ces minéraux (issus de l’hydratation des olivines) sont stables à assez haute température (jusqu’à 
�����&��GDQV�XQ�FKDPS�GH�SUHVVLRQ�FRPSDWLEOH�DYHF�FHOXL�GX�GRPDLQH�GLW�GX�©�coin du manteau » 
�ÀJ��12.21 et 12.22���,O�V·DJLW�GH�OD�UpJLRQ�GX�PDQWHDX�GH�OD�SODTXH�VXSpULHXUH�VLWXpH�DX�GHVVXV�GH�OD�
plaque plongeante qui se déshydrate. 

Les serpentines apparaissent ainsi comme les minéraux clés de l’évolution magmatique des arcs insu-
laires. Elles sont les vecteurs de l’eau nécessaire à la fusion partielle du manteau. Ceci est valable 
également sous les chaînes de montagne, ce qui permet de mieux comprendre l’association serpen-
tines-éclogites.

L’activité volcanique n’est pas une constante le long des chaînes de subduction. Au Quaternaire par 
exemple, la chaîne des Andes présente des lacunes de volcanisme ou « gaps », et les volcans se 
répartissent en 4 groupes : la zone volcanique nord (Equateur), la zone volcanique centrale (sud-Pérou, 
nord-Chili), la zone volcanique sud (sud-Chili) et la zone volcanique australe (Patagonie). Certaines 
lacunes sont liées clairement au passage de rides dans la subduction : ride de Nazca et dorsale active 
du Chili au sud, d’autres au pendage du plan de subduction (fig. 12.18). Cette zonation discontinue 
n’est pas constante dans le temps. Les Andes sont en effet armées par un puissant batholite calco-
alcalin, représentant les magmas émis de façon quasi continue le long de la chaîne depuis  
140 Ma au moins.

Voir !g. 15.5
et 4.3
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Figure 37 : métamorphisme au niveau d’une zone de subduction 
(in Renard et al., 2016)

Partie IV ! La déformation de la lithosphère continentale
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Accrétion sédimentaire  
(exemple : la chaîne triasique de Chine centrale)

Chaîne de subduction 
(exemple : la cordillère des Andes)

Collision continent-continent 
(exemple : les Alpes et l’Himalaya)

Subduction continentale  
(exemple : Taiwan, Nouvelle-Calédonie)
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Figure 15.1 La déformation de la lithosphère.

A. Les régions de déformation active de la lithosphère (en rose). Les frontières en convergence pré-
sentent des zones de déformation larges (déformation distribuée), contrairement aux frontières diver-
gentes et transformantes en milieu océanique où la déformation est très localisée (exemple des dor-
sales). Toutefois, certains grands rifts continentaux (Basin and Range) sont des zones de déformation 
distribuée en extension.
B. Coupes de chaînes de montagne dans divers cas de subduction et de collision (échelles variables). 
Noter que les stades de subduction continentale ou océanique et d’accrétion sédimentaire ont précédé 
la collision continent-continent à un moment de son évolution.
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Figure 38 : diversité des zones de convergence 
(in Renard et al., 2016)
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Figure 39 : diversité des zones de subduction 
(in Renard et al., 2016, thèse de A. Heuret 2005))

Partie III ! La dynamique de la lithosphère océanique
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Nous avons vu que la subduction spontanée se produit lorsque la lithosphère âgée s’enfonce dans 
le manteau sous l’effet de son poids croissant. Évidemment, cette situation n’est pas universelle et la 
subduction peut se produire pour des âges plus récents de la lithosphère plongeante : dans ce cas, on 
utilise le terme de subduction forcée pour exprimer le fait que l’enfoncement de la lithosphère 
océanique est dû à d’autres forces que le seul poids de la plaque. Ce cas se produit typiquement sur la 
ERUGXUH�GH�OD�SODTXH�$PpULTXH�GX�6XG�R��OD�FUR�WH�SORQJHDQWH�HVW�WRXMRXUV�SOXV�MHXQH�TXH����0D��2Q�
assiste même à la subduction de lithosphère extrêmement jeune, notamment au sud du Chili, où la 
dorsale active du Chili passe directement sous la marge sud-américaine. 

On considère en général qu’une subduction peu pentée est synonyme de « couplage » tectonique fort 
entre les lithosphères plongeante et chevauchante, ce qui se traduit par une compression plus impor-
tante dans l’avant-arc. 
En effet, les taux de déformation et le raccourcissement total sont plus élevés pour les Andes (300 km 
de raccourcissement depuis le tertiaire pour la région du nord Chili) que pour les Mariannes où l’exten-
sion est active dans le mur interne de la fosse (fig. 12.19).
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Figure 12.19 Pendage des plans de subduction.

A. et B. Comparaison des propriétés des zones de subduction de type Mariannes et de type  
Pérou-Chili.
C. Un témoignage géologique direct de l’érosion tectonique sur la marge du Chili. Le batholithe côtier 
représente la racine profonde de l’arc de la subduction mésozoïque. Il est pourtant aujourd’hui vi-
sible à la côte car l’avant-arc a été fortement raboté par l’érosion tectonique depuis plus de 60 Ma 
(fig. 12.20). Le cliché représente les affleurements de granitoïdes de la plage de Isla Negra, à proximité 
de Valparaiso, au pied de la maison du poète Pablo Neruda. Photo : Y. Lagabrielle.
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Chapitre 12 ! Les marges océaniques

À partir de l’analyse de la profondeur maximale des séismes, on a pensé que les plaques ne pouvaient 
pas traverser la limite des 670 km entre le manteau supérieur et le manteau inférieur. Pourtant les 
images de tomographie sismique (fig. 12.13 B, 12.14 A, B, C et 12.17) nous montrent que des 
anomalies de vitesse positives (matériel plus froid) se trouvent dans le prolongement 
des plans de Bénioff pour le cas des grandes fosses du Pacifique (Mariannes, Bonin, Japon, 
Kouriles et d’Amérique centrale) suggérant une continuité profonde des plaques. Celles-ci s’en-
foncent donc dans le manteau inférieur, mais elles subissent dans ces conditions une déformation 
plastique asismique. En tout cas, les données de tomographie sismique tendent à montrer que dans 
la région Ouest-Pacifique au moins, il existe des voies de passage entre le manteau inférieur et le 
manteau supérieur et que la convection ne peut s’y faire selon deux couches séparées. Voir les 
compléments sur ce problème de la convection profonde dans les chapitres 5, 8 et 10. Voir chap. 5, 

8 et 10

Encart 12.4 – Les plaques traversent-elles la limite manteau supérieur/
manteau inférieur ?

Les séismes très profonds ne sont pas considérés par tous les sismologues comme de véritables 
séismes « tectoniques », ils pourraient être liés aussi à des réajustements minéralogiques. À ces profon-
deurs où les roches sont certainement ductiles et non cassantes (fig. 12.15) se produisent d’importants 
changements de phases, notamment le passage de la structure spinelle à post-spinelle (pérovskite) ou 
voisinage de la discontinuité des 670 km, marquant la limite manteau supérieur-manteau inférieur.

L’allure du plan de Bénioff (fig. 12.18 et 12.19�� SHUPHW�GH�GpÀQLU� OH�SHQGDJH�GX�SDQQHDX�GH�
lithosphère plongeant (slab�GHV�$QJOR�6D[RQV���&H�SHQGDJH�SHXW�YDULHU�GH���Ý�j������Ý���OHV�GHX[�FDV�
H[WUrPHV�pWDQW�OHV�0DULDQQHV��VODE�YHUWLFDO��HW�OH�&KLOL�3pURX��VODE�SHQWp�GH����j���Ý���

,O�H[LVWH�XQH�DVVH]�ERQQH�FRUUpODWLRQ�HQWUH�OH�SHQGDJH�GX�SODQ�GH�%pQLRII�HW�O·kJH�GH�OD�OLWKRVSKqUH�
plongeante. Les pendages les plus forts se trouvant dans les cas où la lithosphère est la plus âgée, mais 
cette relation n’est pas toujours vraie. Ainsi, le pendage de la subduction des Nouvelles-Hébrides 
�9DQXDWX��HVW�IRUW��fig. 12.18), alors que la croûte plongeante est assez jeune (Crétacé supérieur). Dans 
OH�FDV�GH�O·$PpULTXH�GX�VXG��OHV�YDULDWLRQV�GH�SURÀO�GX�VODE�VRQW�WRXW�j�IDLW�UHPDUTXDEOHV��/H�SHQGDJH�
PR\HQ�HVW�GH� O·RUGUH�GH����j���Ý��PDLV� O·RQ�SHXW�GpÀQLU�GHX[� UpJLRQV�DX�GHVVRXV�GH�����NP�GH�
profondeur pour lesquelles une grande partie du plan de Bénioff est sub-horizontal ou avec un pendage 
IDLEOH�GH���Ý���O·XQH�DX�QLYHDX�GX�3pURX�FHQWUDO��O·DXWUH�DX�QLYHDX�GX�&KLOL�QRUG�FHQWUDO��2Q�FRQVWDWH�
que le volcanisme orogénique est absent au-dessus des segments peu pentés (lacunes de volcanisme, 
des chaînes de subduction)��&HFL�HVW�H[SOLTXp�DX�FKDSLWUH����
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Figure 12.18 Pendage des plans de Wadati-Benioff (A) et répartition de la sismicité  
(B) pour différentes zones de subduction.

Voir chap. 15, 
"g. 15.5
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1.2.2- Le panneau plongeant : 

La plupart des processus associés à la subduction prennent naissance loin sous la surface, 
au sein du panneau plongeant (ou « slab »). Ce dernier n’est pas directement accessible et la 
compréhension des processus qui l’affectent est essentiellement déduite d’observations 
géophysiques indirectes, et du comportement de modèles, numériques et analogiques.  

L’état thermique du slab - Métamorphisme, déshydratation et sismicité : 

Le slab est un corps froid qui plonge vers les profondeurs d’un manteau qui va le 
réchauffer au fur et à mesure de sa descente. L’état thermique du slab est contrôlé par la 
température de la lithosphère à son entrée en subduction (elle diminue avec l’âge A de la 
plaque) et sa vitesse de réchauffement (elle diminue avec la vitesse de descente du slab dans 
le manteau). La distribution des isothermes au sein de slab est ainsi fonction du paramètre 
thermique ϕ = A.Vs(n).sinα (mesuré en km), où Vs(n) est la composante normale à la fosse de 
la vitesse de disparition de la plaque subduite dans le manteau (vitesse de subduction) et α le 
pendage du slab (Stein et Stein, 1996). La Figure I.9 illustre l’évolution thermique de deux 
cas extrêmes de subduction, le Japon (slab vieux et à subduction rapide ; fort ϕ) et Nankai 
(slab jeune et à descente lente ; faible ϕ). Ces modèles prévoient des températures de 300° à 
500°C plus chaudes pour la lithosphère qui entre en subduction dans la fosse de Nankai. De 
nombreuses caractéristiques du slab sont étroitement liée à ses faibles températures (sismicité 
profonde, détectabilité par tomographie sismique) et à l’augmentation des condition de 
pression et de température qu’il subit (métamorphisme, déshydratation). 

 
Figure I.9 : Modèles thermiques de cas extrêmes de subduction (slab jeune et chaud contre slab vieux et froid). Modifié 

d’après Peacock, 1996. a) Un exemple de subduction froide : la subduction du SE-Japon. b) Un exemple de subduction 

chaude : la subduction de Nankai. Les températures de l’interface du slab lorsqu’il atteint les 50 km de profondeur (T50 km) et 

sous le front volcanique (Tfv) sont très différentes d’un modèle à l’autre. La différence est moindre lorsqu’on regarde la 

température maximale du coin mantellique à l’aplomb du front volcanique (Tcm). 

Le fait que les slabs soient plus froids que le manteau qui les environne permet de 
visualiser les slabs par tomographie sismique, et de les suivre à des profondeurs qui peuvent 
dépasser la limite manteau supérieur/manteau inférieur (670 km de profondeur). Cette 
méthode d’imagerie sismique est d’autant plus fiable que le contraste de température est 
prononcé. Les images les plus nettes sont ainsi essentiellement celles des subductions de 
l’Ouest Pacifique (e.g., les Mariannes ; voir Figure I.10-b), qui sont celles qui ont les slabs les 
plus froids (plaque vieille et subduction rapide : le paramètre thermique est fort). En 
comparaison, la netteté des images des zones de subduction de l’Est Pacifique (e.g., Sud 
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Chapitre 17 ! Les magmas : origine et diversité
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Figure 17.1 Répartition du volcanisme mondial.

La répartition du volcanisme à la surface de la lithosphère reproduit fidèlement celle du magmatisme 
en profondeur. Seul le magmatisme actuel et récent en contexte de collision n’est pas représenté ici, 
il se localise au niveau des principales chaînes de montagne.

17.1.1 Formation des magmas primaires par fusion partielle

a) Notion de liquidus et de solidus
/D�JpRSK\VLTXH�QRXV�D�DSSULV�TX·j�SDUW�OH�QR\DX�H[WHUQH��OD�7HUUH�HVW�LQWpJUDOHPHQW�j�O·pWDW�VROLGH��
&RQWUDLUHPHQW�j�FHUWDLQHV�UHSUpVHQWDWLRQV�HUURQpHV�PDLV�HQFRUH�YLVLEOHV�DXMRXUG·KXL��LO�Q·H[LVWH�SDV�
G·DVVLVHV�FRQWLQXHV�HQWLqUHPHQW�PDJPDWLTXHV�ORFDOLVpHV�j�XQ�QLYHDX�SDUWLFXOLHU�GX�PDQWHDX�RX�GH�OD�
croûte terrestre��6HXOH�OD�]RQH�j�PRLQGUH�YLWHVVH�PDUTXDQW�OD�WUDQVLWLRQ�OLWKRVSKqUH�DVWKpQRVSKqUH�
�/9=��VH�FDUDFWpULVH�SDU�OD�SUpVHQFH�G·XQH�WUqV�IDLEOH�SURSRUWLRQ�GH�OLTXLGH�VLOLFDWp�HQWUH�OHV�FULVWDX[�
GH�OD�SpULGRWLWH��QH�GpSDVVDQW�JpQpUDOHPHQW�MDPDLV�TXHOTXHV���

7RXWHIRLV��GDQV�FHUWDLQHV�FRQGLWLRQV�TXH�QRXV�DOORQV�H[DPLQHU��OH�PDQWHDX�HW�OD�FUR�WH�SHXYHQW�
IRQGUH� SDUWLHOOHPHQW� GH� IDoRQ� VXIÀVDQWH� SRXU� GRQQHU� GHV� YROXPHV� VLJQLÀFDWLIV� GH�PDJPDV�� &HV�
PDJPDV�SHXYHQW�VH�UDVVHPEOHU�SRXU�IRUPHU��SRQFWXHOOHPHQW��GHV�YROXPHV�FRQVpTXHQWV�GH�URFKHV�
IRQGXHV��Le magmatisme est donc un phénomène ponctuel et non massif à l’échelle de la planète.

/HV�PpFDQLVPHV�GH�IXVLRQ�SDUWLHOOH�GHV�URFKHV�VRQW�FRQWU{OpV�SDU�OHV�FRQGLWLRQV�GH�SUHVVLRQ�HW�GH�
WHPSpUDWXUH��8Q�FRUSV�VLPSOH�GH�FRPSRVLWLRQ�$�IRQG�LQWpJUDOHPHQW�HQ�GRQQDQW�j�WRXW�LQVWDQW�XQ�FRUSV�
GH�FRPSRVLWLRQ�$��VD�IXVLRQ�HVW�GLWH�congruente��/HV�URFKHV�pWDQW�GHV�V\VWqPHV�FRPSOH[HV�IDLWV�GH�
FRPSRVDQWV�YDULpV��$���%���&���«���OH�FKDQJHPHQW�G·pWDW�GH�VROLGH�j�OLTXLGH�QH�V·RSqUH�SDV�LQWpJUDOH-
PHQW�HW�VLPSOHPHQW��(Q�HIIHW��j�SUHVVLRQ�FRQVWDQWH��O·DXJPHQWDWLRQ�GH�WHPSpUDWXUH�GX�VROLGH�FRQGXLW�
j� O·DSSDULWLRQ� GH� SUHPLqUHV� JRXWWHV� GH� OLTXLGH� GRQW� OD� FRPSRVLWLRQ� Q·HVW� MDPDLV� OD� FRPSRVLWLRQ�
PR\HQQH�GX�VROLGH�LQLWLDO��SXLV�SURJUHVVLYHPHQW�OH�V\VWqPH�DWWHLQW�XQ�pWDW�LQWHUPpGLDLUH�R��FRH[LVWHQW�
GX�OLTXLGH�HW�GX�VROLGH��F·HVW�OH�SURFHVVXV�GH�OD�IXVLRQ�SDUWLHOOH��6L�OD�WHPSpUDWXUH�DXJPHQWH�HQFRUH��OH�
V\VWqPH�SDVVH�LQWpJUDOHPHQW�j�O·pWDW�OLTXLGH��fig. 17.2). On appelle liquidus et solidus les courbes qui, 
GDQV�XQ�GLDJUDPPH�3UHVVLRQ�7HPSpUDWXUH��HQFDGUHQW�OH�GRPDLQH�R��FRH[LVWHQW�OLTXLGH�HW�VROLGH��/HV�
WHPSpUDWXUHV�GX�VROLGXV�HW�GX�OLTXLGXV�GpSHQGHQW�IRUWHPHQW�GX�W\SH�GH�PDJPD��JUDQLWLTXH�RX�EDVDO-
tique par exemple) et de sa teneur en eau. 

Voir chap.15

Voir partie II

Voir chap. 6 
et 8
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Figure 40 : répartition du volcanisme 
(in Renard et al., 2016, thèse de A. Heuret 2005))
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