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COURS : La subduction-collision

Ce cours concerne une catégorie particuliere de zone sismogénique : la subduc-
tion-collision. Qu’entendons-nous par la ? Si le terme de subduction a d’abord
été utilisé dans les chaines de montagnes, en tectonique des plaques il décrit le
processus par lequel une plaque lithosphérique retourne dans sa totalité a I'inté-
rieur de I'asthénosphére. La subduction caractérise essentiellement les plagues
océaniques.

Aux débuts de la tectonique des plaques, les zones de convergence continentale
étaient considérées comme des zones de déformation diffuse ou les frontieres de
plagues étaient difficiles a définir. Isacks al. en 1968 pensaient que ce phéno-
meéne était probablement di & la faible densité de la crolte continentale qui
empéchait « d’enfoncer la lithosphére continentale dans l'asthénosphére a des
profondeurs de quelques centaines de kilométres », et McKenzie, I'année suivante
concluait que « les plagues continentales sont faciles a déformer et difficiles a
subduire, a I'inverse des plagues océaniques ». Dans le cas ou un océan disparait
par subduction entre deux continents, il parlait explicitement de collision suite
au détachement du slab océanique. En effet, si la matiére reste en surface, la
seule maniere d’accommoder la convergence est par raccourcissement et épaissis-
sement de la crolte et de la lithosphére. Il n'y a plus subduction mais collision.
McKenzie montrait également quy a une épaisseur maximale de crodte, qu'il
estimait a I'époque a 4,5 km, au-dela de laquelle la flottabilité de la lithosphére
devient positive. Il notait enfin que la crolte océanique est éclogitisée durant la
subduction et devient ainsi plus lourde que le matériel mantellique. Curieusement,
bien qu’il attribuat a la cro(te inférieure continentale une composition gab-
broique, il ne semblait pas envisager d'éclogitisation dans ce cas.

Dewey et Bird, en 1970, attribuaient I'asymétrie structurale des chaines de
collision a la phase finale de la subduction océanique. La phase de collision est
une phase de raccourcissement pur. Il N’y a pas de subduction continentale.
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En résumé, la subduction n’existait que pour la lithosphére océanique. La
collision était un processus de raccourcissement de I'ensemble de la lithosphére
et pas seulement de la crodte continentale.

L'étude des fosses de subduction fit rapidement apparaitre que les sédiments
de la fosse, lorsque celle-ci était occupée par de grandes quantités de sédiments,
étaient au moins en partie accrétés a la plaque chevauchante pour former un
prisme, dit prisme d’accrétion. Il fallut toutefois quatre ans pour que ce fait soit
démontré grace a un profil de sismique réflexion de type industriel au travers
de la fosse de Java. L'étude du mode de formation du prisme d’accrétion a joué
un grand role dans la compréhension de la formation des chaines de montagnes
elles-mémes.

L’érosion tectonique de la marge chevauchante proposée par Rutland dés 1971
n'a été démontrée qu'a la fin des années 70, en particulier par la mise en
évidence par forage de subsidence tres rapide de la marge au Japon et au Pérou.
Il est probable que I'érosion est le mode normal de fonctionnement de la marge
en I'absence d’accrétion, celle-ci ne se produisant que lorsqu’il y a un remplis-
sage terrigéne de la fosse mais son importance quantitative reste difficile a éva-
luer.

Le fond des océans est couvert d'une grande quantité de reliefs sous-marins,
de toute taille. On a estimé le nombre de volcans a 5 > 2 km et 165 > 1 km par
10° kn?. Or I'exploration des fosses a partir des années 80 a montré que ces
reliefs sont subduits sous la marge qu’ils déforment certes de maniére importante
mais sans amener de réorganisation de la subduction. Ces reliefs sont-ils trans-
férés a la plaque chevauchante ? Si oui, a partir de quelle taille et dans quelles
conditions ? Faut-il alors parler de mini-collisions ?

Par ailleurs, on a beaucoup discuté de leur rble comme aspérités concentrant
les contraintes relachées par la suite dans les grands séismes. Mais ce rble est
encore controversé et mal compris.

Trois types d’informations ont amené a progressivement reconnaitre que la
subduction jouait un réle significatif, voire majeur dans la collision continentale :

1) La découverte de coesite dans des lambeaux de crolte dans les chaines
indique que ces lambeaux ont été soumis a des pressions d’au moins 2,5 a 3 GPa.
lls avaient donc été enfouis a plus de 90 km de profondeur. Depuis, ces décou-
vertes se sont multipliées et la présence dans certains cas de diamants augmente
la pression atteinte a plus de 4 GPa correspondant a une profondeur de plus de
120 km. Il s’agit pour I'essentiel de roches provenant de la crolte continentale
supérieure. La crodte continentale est donc communément subduite a des profon-
deurs de 100 km et des portions plus ou moins importantes de crolte supérieure
peuvent ensuite remonter de plusieurs dizaines de km.

2) L'exploration géophysique des chaines, et en particulier I'acquisition de
profils sismiques a grande pénétration, combinée a I'amélioration de la tomogra-
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phie sismique, a montré que la subduction du manteau lithosphérique de la plaque
chevauchée était générale. Celle-ci pouvait entrainer la crolte inférieure (cas des
Alpes et des Pyrénées) ou méme toute la crolte (cas de I'Himalaya ou la crodte
indienne est subduite sur plus de 200 km).

Il N’y a donc pas collision du manteau lithosphérique et il y a souvent subduc-
tion de tout ou partie de la crolte continentale.

3) La modélisation des chaines a conduit a les considérer comme un prisme
crustal accrété de maniere plus ou moins complexe lors de la subduction de la
plague chevauchée, modéle proposé d’abord pour Taiwan, puis généralisé. Le
groupe de Beaumont parle de collision quand toute la crolte est impliquée dans
le prisme, de subduction quand toute la crolte est subduite, de subduction par-
tielle quand une partie de la crolte est subduite.

Le cours abordait successivement la subduction des reliefs et son implication
pour les séismes en considérant de maniere particuliere le réle des fluides. |
traitait ensuite de la subduction-collision de I'arc insulaire d’lzu-Bonin sous le
Japon Central. Dans les cours qui ont eu lieu a Montpellier, on traitait de la
subduction contientale avec I'exemple de Taiwan et de la subduction-collision
continentale avec celui de I'Himalaya et du Tibet. Les notes de cours sont
disponibles sur le web du College de France.

1) Les forces en jeu

Une maniéere simple d’évaluer la flottabilité d’'une lithosphére par rapport a
'asthénosphere est d'utiliser la notion de géoide mantellique. C’est le niveau
qu’atteindrait 'asthénosphére si elle pouvait monter librement a la surface. Il est
voisin du niveau atteint par la créte des dorsales. Il permet alors de « peser » la
lithosphere a partir de son élévation. On peut obtenir ce niveau de référence en
équilibrant une lithosphére continentale supposée a I'équilibre thermique (altitude
0 km, densité crolte continentale 2,82 ¥/riV3 de crolte pour 2/3 de manteau)
avec une colonne d'asthénosphére de densité 32 (31850 a (°C). On trouve
a peu pres N= 3000 m.

On montre alors facilement que la flottabilité F est de :

- 7,5 x 10° kg/m? pour une lithosphére océanique profonde de 6,4 km et
épaisse de 100 km

+ 9,6 pour une crodte continentale a I'élévation 0.

Il faut donc 130 km de slab océanique pour annuler la flottabilité positive de
100 km de slab continental. On peut donc théoriquement avoir jusqu’a 300 km
de slab continental entrainé dans le manteau.

Dans ce qui précede je n'ai pas tenu compte de I'éclogitisation. Je me servirai
de la grille PT des changements de faciés métamorphique en admettant une
cro(ite supérieure granodioritique (2,76 8,08 eclogitisée) pour deux tiers et
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une crolte inférieure gabbroique (2,94, 3,56 éclogitisée) pour un tiers. La densité
moyenne de la crolte augmente apres éclogitisation de 2,82 a 3,24 et celle de
la lithosphére augmente de 3,105 a 3,25.

L’éclogitisation rend la flottabilité de la lithosphére continentale négative.

Cet effet doit en principe se produire a la profondeur maximale de 100 km si
les fluides nécessaires sont présents. La longueur maximale de lithosphére conti-
nentale non éclogitisée sera de I'ordre de 60-70 km, et la flottabilité peut étre
neutralisée par un slab océanique de 100 km de long. Toutefois la crolte supé-
rieure, non éclogitisée, étant beaucoup moins dense que I'asthénosphére entraine
une contrainte cisaillante de I'ordre de 100 MPa qui tend a la ramener vers la
surface. Cette contrainte cisaillante est trois fois plus faible aprés éclogitisation.

Ces considérations trés simples rendent compte du fait que la lithosphére
continentale puisse étre subduite sur de grandes longueurs et que, lorsqu’il y a
remontée de matériau crustal, eclogitisé ou non, il s’agit essentiellement de
cro(te supérieure.

2) Le chenal de subduction

L'épaisseur moyenne de sédiments subduits le long de prés de la moitié des
fosses est de 400 m. Bien que cette estimation soit trés incertaine, il ne fait
aucun doute que des épaisseurs de cet ordre disparaissent communément dans
les fosses. L'érosion est encore plus difficile & estimer mais était estimée a 30
a 55 knt/Ma au Japon et au Pérou durant le Miocene. La vitesse de subduction
étant proche de 100 km/Ma, cela représente 300 a 500 metres d’épaisseur de
matériel a faire disparaitre en régime quasi-permanent. La présence d’un chenal
épais de pres d’'un kilomeétre, rempli de sédiments et de débris d’érosion est donc
inévitable, au moins dans ce cas de subduction-érosion.

Les remontées de matériau a haute pression puis ultra haute pression ont
démontré aux géologues dés 1970 que la subduction était « a two ways street ».
Ainsi, I'unité de Dora-Maira, épaisse de 800 metres et couvrant 4% anété
subduite & une centaine de kilométres de profondeur & la fin de 'Eocéne (35 Ma)
et était remontée au niveau de la crolte a 30 Ma. La vitesse de remontée (20 a
24 mm/a) est donc comparable a la vitesse de subduction.

On peut caractériser de maniere générale ces unités a trés haute pression en
les présentant comme des lambeaux tectoniques minces, ne dépassant pas 5 km
d’épaisseur et en général beaucoup moins, faits essentiellement de crolte supé-
rieure et (ou) de sédiments relativement Iégers, méme aprés métamorphisation.
Ces lambeaux étaient dans un contexte thermique de subduction, durant la des-
cente comme durant la remontée, et ils sont remontés presque aussi vite qu'ils
sont descendus.
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Il est clair qu'il ne peut s’agir de remontée par érosion et il parait inévitable
d’admettre qu’il devait exister un chenal de subduction relativement bien lubrifié
dans lequel ces unités ont pu remonter apres s’étre détachées du reste de la cro(te.

Beaumontet al. ont proposé un modeéle simple capable de gérer les flux de
masse dans une zone de convergence avec subduction. Ce modéle n’est pas un
modeéle dynamique ; il est cinématique et mécanique. Etant donnés les flux d’en-
trée et de sortie et la cinématique de la subduction qui est imposée, on étudie
I’évolution mécanique du prisme crustal. Il impligue dans la plupart des cas
'existence d'un chenal de subduction capable de stocker temporairement du
matériau subduit.

Le passage d'un mode de subduction a l'autre est produit par une variation
de la cinématique de subduction mais aussi par l'introduction de niveaux de
faiblesse conduisant a la formation de détachement. L'essentiel est que I'en-
semble prisme-chenal de subduction forme un réservoir complexe de stockage
temporaire a permanent de matériau qui permet une adaptation aux conditions
cinématiques gouvernant la subduction et aux niveaux de faiblesse. Ce réservoir
peut se prolonger dans leur modéle jusqu’'a plus de 60 km de profondeur, et
donc au-dela de la zone sismogénique. L’approche dynamique confirme la néces-
sité pour localiser la déformation d’un niveau de moindre résistance le long du
décollement que I'on peut identifier au chenal de subduction.

3) La subduction des reliefs volcaniques

Smith et Jordan en 1988 ont estimé que les monts sous-marins couvrent environ
6 % de la surface du Pacifique. Il est donc inévitable que des monts sous-marins
soient subduits le long de toutes les fosses. lls proposent une loi exponentielle
pour la distribution des monts sous-marins

n=n, et

ou n,=3,99 10° m? et = 3,02 10° m™. Cette loi prédit pour 10km? environ
200 > 1 km; 10 > 2 km; 0,5> 3 km. En un million d’années, 3 ki’ de
surface océanique sont subduits sur une largeur moyenne de 60 km. On devrait
donc avoir sous les prismes de subduction actuels environ trois fois ce nombre
de monts en subduction.

La loi ci-dessus rend bien compte des monts coniques mais pas de la population
des trés grands monts (cones tronqués : Tles et guyots) qui relevent généralement
d’'une source différente, les points chauds, et dont la distribution est différente.
Par exemple, cette loi prédit 7 monts > 4 km pour la totalité des océans ce qui
est évidemment une grosse sous-estimation. En fait, a la population de monts
créés sur la dorsale que décrit cette loi statistique se rajoute la population des
points chauds qui crée de trés gros volcans évoluant en iles et guyots. Ce sont
ceux-la qui peuvent le plus affecter la subduction et cette statistique n’en rend
pas compte.
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Il est maintenant bien établi que les monts sous-marins sont subduits sans
déformation significative sous le prisme. Le mont déforme la marge qui est
rapidement cicatrisée. Ceci peut s'interpréter simplement dans le modéle du
prisme de Coulomb. En avant du relief, la marge trop raide pour I'équilibre (sur-
critiqgue) est érodée par extension. En arriere, la marge trop peu pentue (sous-
critique) est raccourcie par convergence. L'exploration par modéle analogique a
beaucoup apporté a la compréhension de ce phénomene.

Le modéle du prisme de Coulomb a rapidement imposé l'idée que le décolle-
ment devait étre une zone ou les fluides étaient proches de la pression lithosta-
tique pour expliquer le faible coefficient de friction. L'étude directe du régime
de fluide dans les décollements s’est révélée difficile. Deux faits expliquent au
moins en partie ces difficultés. D’abord, I'étude se fait sur la partie distale et
trés jeune du décollement qui n’est pas représentative du décollement pleinement
développé du prisme. Ensuite, pour des raisons de sécurité, on évite de forer
dans les zones caractérisées par la sismique comme des zones probables de haute
pression. Malgré tout, on admet généralement aujourd’hui que le décollement est
une zone de forte perméabilité (¥0m? au lieu de 10" dans le prisme) pour
des épisodes transitoires de flux révélés en particulier par des traceurs chimiques,
comme la chlorinité. C’est durant ces épisodes que le décollement atteindrait le
faible coefficient de friction nécessaire au glissement.

Le décollement est nécessairement fortement défléchi au-dessus et autour du
relief. En arriere du relief, il reste un certain temps plus élevé et I'accrétion dans
son sillage cesse. En conséquence, puisque le décollement culmine au-dessus du
relief, les fluides sont drainés dans une large région qui perd une partie de
ses fluides. lls s’accumulent au-dessus du relief qui devient une zone de forte
concentration de fluide a moins que la fracturation et les nouvelles failles créées
n'évacuent ces fluides supplémentaires vers la surface.

La forte perméabilité du décollement le rend capable de collecter rapidement
des fluides dans la zone soulevée du décollement au-dessus d'un relief. On
pourrait ainsi proposer que la zone au-dessus du relief est a haute teneur en
fluide et a coefficient de friction plus faible et I'inverse dans la zone périphérique.
Toutefois, au début de I'indentation, le décollement est proche de la surface et
la zone de fracturation au-dessus du relief évacue le fluide vers la surface. Il se
crée donc partout une zone a forte friction.

Le régime de glissement instable, dans lequel se produisent les grands séismes,
existe lorsque le coefficient de friction dynamique
My = Mo + (@=—Db) In (VIV))
diminue avec la vitesse de glissement V, c'est-a-dire que (a-b) est négatif. Il
faut par ailleurs qu€ = (a—b) o soit supérieur a une certaine valeur critique k,
ou o est la contrainte normale a la faille (fig. 30).

(a—b) est positif au-dela d’environ 300-380 et dans la partie superficielle.
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On peut donc expliquer ces différences a partir de différence de matériau
{(a — b) positif}, de différences de structure thermique {(&) positif} ou de
différence de contrainte normale sur la faille &) o < &}.

Scholz et Campos ont proposé que les forces locales, liées a la présence de
la lithosphére plongeante, peuvent amener la contrainte normale sous la valeur
critigue. On est alors dans un régime de glissement conditionnellement stable ou
de nombreux petits séismes se produisent sur des aspérités mais pour une énergie
totale tres faible. Or, proposent-ils, la subduction d'un relief augmente la
contrainte normale. En conséquence, dans les zones faiblement couplées de
régime stable ou conditionnellement stables,om (a—b) o est inférieur a la
valeur critique,§ peut passer au-dessus de cette valeur critique et amener le
glissement dans le régime instable. Dans les zones fortement couplées et déja en
régime instable, 'augmentation de la contrainte normale augmente la contrainte
cisaillante. Les séismes seront localement moins fréquents et plus importants.

En effet, lors de la subduction de relief, et a partir du moment ou le relief
s’engage sous le butoir, la contrainte normale due a la présence de ce relief
s'éléeve progressivement jusqu’a la limite de plasticité de la lithosphére, soit 100
a 200 MPa. Cette contrainte est liée a la courbure de la plaque et diminue comme
la longueur du relief a la puissance 4. Elle devient rapidement négligeable sur
la partie plate d’'un plateau par exemple.

De nombreux reliefs entrent en permanence dans les fosses de subduction.
Nous avons de plus en plus d’exemples de reliefs en cours de subduction sous
le prisme. Certaines observations encore incomplétes nous permettent d’affirmer
que le régime des fluides dans le décollement est modifié par la présence de
reliefs.

En revanche, nous ne savons pas grand chose sur la subduction des reliefs
une fois engagés sous le butoir. Comme I'ont proposé Scholz et Small en 1997,
il semble inévitable qu’une contrainte normale additionnelle apparaisse lorsque
le relief s’engage sous le butoir et s’éléeve ensuite rapidement jusqu’'a atteindre
la limite de plasticité.

Mais lI'augmentation de la contrainte effective peut étre beaucoup moindre en
présence de pression de fluide significative. Or nous ne savons pas quel est
I'effet de la présence du relief sur la distribution des fluides dans le décollement.

Comme la limite du butoir coincide souvent avec le début de la zone sismo-
gene, c’est la que I'on peut tester le role éventuel de ces reliefs comme aspérités
sismologiques. C’est sans doute un des domaines de recherche majeurs a I'heure
actuelle. Mais les données existantes sont minces.

4) Trois zones tests pour la subduction des reliefs

Trois zones dans lesquelles des données existent sur la subduction de gros
reliefs sous le butoir sont examinées. Il s’agit de : a) la marge du Costa-Rica,
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une des deux zones retenues par le programme SEIZ ; b) celle de I'lle de Male-
kula aux Nouvelles Hébrides ; c) enfin celle de Nankai, I'autre zone retenue par
le programme SEIZ.

La fosse deCosta-Ricaest caractérisée par la subduction en face de la pénin-

sule d’Ossa, au sud-est, de la ride de Cocos qui a une forte flottabilité positive.

Il semble que la ride de Cocos n'a commencé que tout récemment a subduire
sous la marge avec son cortége de monts volcaniques au nord-ouest. La marge
de Costa Rica a une morphologie profondément affectée par la subduction des
reliefs, comme le montre sa topographie trés irréguliere, une grande abondance
de glissements massifs, de failles normales et de horsts. La marge est en surrec-
tion rapide, maximale en face de la ride de Cocos (péninsule d’'Ossa). Par ailleurs,
le slab a une pente faible au contraire du slab en face de la péninsule de Nicoya.
La structure de la marge redevient normale a ce niveau, au-dela du mont Fisher
et de la zone de fracture orientale de Nicoya.

Trois monts subduits sous la marge de Costa-Rica ont été identifiés a des
profondeurs croissantes. La trace morphologique de ces reliefs en surface décroit
progressivement mais est loin d’avoir disparu, méme sous 8 km d’enfouissement.
On constate la présence d’'une pente raide érosive sur le coté fosse (pro) du mont
et un soulévement sur le coté continent (retro). Mais, la raideur de la pente et
'ampleur du soulévement diminuent avec I'enfouissement. La disparition du
soulévement et la diminution de la pente érosive suggerent que la contrainte est
suffisamment forte pour redistribuer le matériau, augmenter la longueur d’onde
et donc en fin de compte diminuer la contrainte normale. En tout cas, nous
pouvons conclure que, bien qu’enfoui sous 8 km de roches a vitesse élevée (4,5
a 5 km/s), un relief somme toute assez modeste a encore un effet trés important
sur la structuration de la marge.

La ride de Cocos a une élévation de 2 000 m et une largeur de plus de 200 km.
La marge se souléve trés rapidement, a un taux de I'ordre de 5 mm/a, au-dessus
de la ride en subduction alors que le taux de soulévement est nettement moindre
plus au nord. On peut en conclure que la ride est essentiellement intacte aprés
10 km d’enfouissement et qu'il 'y a encore a ce stade aucun indice de « colli-
sion ».

De grands reliefs sont en cours de subduction danfodae des Nouvelles
Hébrides Le plus connu, la zone de fracture d’Entrecasteaux, en face de I'lle
d’Espiritu Santo, marque profondément la structure de la marge. Immédiatement
au sud, le mont Bougainville est en cours de subduction au nord d’'un réentrant
attribué a la subduction d’'un mont situé maintenant sous la marge. La bathymétrie
correspond a la trace d’un mont de 20 km de diameétre dont le sommet se situerait
sous la pente, immédiatement a I'ouest de la portion nord de I'lle de Malekula.

Un séisme de magnitude M7,7 amena un soulévement de plus d'un metre
centré sur la zone située sur le coté retro du mont subduit. Ce souléevement a
été modélisé en admettant un glissement de 4 m. Il est celui qu’'on attend pour
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une subduction du mont, en particulier si un chevauchement satellite pro (splay
thrust) joint le décollement a la surface, ce qui permettrait d’ailleurs de diminuer
'amplitude du glissement. La rupture ne s’est pas initiée sur le mont subduit.
Au contraire, la séquence des séismes semble l'avoir évité et la limite des
répliques (limités a 2 jours aprés le séisme) suggere que la rupture s’est en fait
arrétée sur le mont alors que le soulévement di au mont s’est produit immédiate-
ment & l'ouest.

L'ouverture du Bassin de Shikokus’'est terminée avec l'anomalie 5B
(14-15 Ma) suivie par I'activation d’'un épisode volcanique entre 14 et 12 Ma
qui a créé les monts Kinan. Le réentrant est lié a la présence d’'un haut de socle
de 1000 m qui correspond & la prolongation vers le nord des monts Kinan. Dées
1989, Yamazaki et Okamura montraient que sous la ride de Tosabae qui couronne
le butoir, au nord du réentrant, un mont devait étre subduit du fait de la signature
de son anomalie magnétique. Le bassin de Muroto au nord de la ride, rempli de
turbidites est basculé par le rapide soulevement de la ride. Au contraire le bassin
de Tosa a l'ouest n'est que légérement soulevé par la ride de socle ou un
chevauchement est possible mais beaucoup moins net qu’a I'est. Ce soulévement
et 'escarpement abrupt au sud sont en accord avec la position du mont subduit.

Un profil OBS récent, a imagé ce mont subduit. Le mont est bien sous la
pente au sud de la ride de Tosabae. Il est haut de 2,5 km et a un diamétre de
50 km. Il est enfoui sous 6 a 12 km et s’engage sous le butoir formé de crolte
a 5-6 km/s. On peut en déduire que le mont trés peu déformé est fortement
engageé sous le butoir et qu'il est responsable d’une forte tectonique, soulévement
rapide et raccourcissement sur le coté pro et érosion par extension sur le coté
retro, et ceci aprés un enfouissement de plus de 10 km.

Cummins et Kaneda proposent, sur la base des mouvements verticaux inversés
a partir des tsunamis gu’'une faille subsidiaire existe sur la bordure retro du
bassin de Tosa. Il parait raisonnable de I'étendre a I'est avec une faille subsidiaire
a la limite nord du relief subduit, le long de la ride de Tosabae. Si ces failles
ont pris une grande partie du mouvement, comme elles sont beaucoup plus
pentées que le décollement, un glissement nettement moindre est nécessaire pour
produire le méme déplacement vertical. Dans ce cadre-la, il n'y a pas ou peu
besoin de mouvement sur le décollement au-dessus du mont subdaipléce,
c’est alors principalement le prisme supérieur au-dessus du mont qui est rac-
courci. Or le mont n'est chevauché par la crolte insulaire que sur 10 km. Il
n'est pas déraisonnable d’admettre un raccourcissement de cet ordre sur les
failles satellites. Toutefois, on sait qu’'une partie du mouvement est transmise au
décollement puisque le prisme récent indique un raccourcissement. Le probleme
est de déterminer quelle portion du mouvement est transmise et si ce mouvement
est tsunamigénique ou s'il s’agit de glissement lent.

On peut donc conclure que la subduction de reliefs sous un enfouissement
atteignant 10 km est démontrée. Les reliefs ne semblent pas avoir été tronqués
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bien qu’une diminution de leur pente par érosion tectonique et (ou fluage) soit

probable. Cette diminution de pente permet de compenser 'augmentation de la
contrainte normale qui croit comme I'épaisseur élastique H a la puissance 3. En
effet la contrainte normale diminue comme la pente a la puissance 4.

Le séisme de 1965 aux Nouvelles Hébrides et celui de 1946 a Nankai ouest
semblent tous les deux s’étre arrétés sur un mont subduit. Dans les deux cas, le
soulevement durant le séisme semble étre contrélé par un ou plusieurs chevauche-
ments satellites branchés sur le décollement dans la partie pro du mont subduit.
Ce sont ces chevauchements satellites qui marqueraient la limite de la rupture
rapide.

Il n'est pas évident que le role de barriere que semble jouer le mont subduit
soit lié a 'augmentation de contrainte normale. Il se peut qu’une grande partie
du mouvement soit pris par les chevauchements satellites qui marqueraient la
vraie limite de plaque comme I'avait proposé il y a de nombreuses années Naka-
mura.

5) La subduction-collision de la ride d’'lzu-Bonin

La déformation permanente du Japon, telle qu’elle se manifeste dans la topo-
graphie et la sismicité est concentrée au Japon Central, en face de la ride d’lzu-
Bonin qui accompagne la plague Philippines dans sa subduction. On doit donc
poser la question : quelle est la part de cette déformation qui revient a la subduc-
tion-collision d’lzu ?

L'arc d’lzu-Bonin pourrait étre entré en contact avec le Japona 15 Ma.
Des formations provenant de la ride d’lzu-Bonin sont successivement mises en
place sur I'arc insulaire entre 9 et 7 Ma (formation Misaka), et entre 3 et 5 Ma
(formation Tanzawa). Quant au massif d’lzu, il est entré en contact avec le Japon
entre 1,5 et 2 Ma. Il y a donc un volume important de crolte insulaire qui a été
incorporé au Japon en formant un prisme crustal de forme triangulaire.

Depuis 9 Ma au moins, le point de contact du « poingon » est restée dans la
méme zone. La composante de migration vers 'ouest de la plaque Philippines
est de 30 mm/a et la composante parallele & la frontiére nord-est du prisme
d’accrétion volcanique d’lzu de 40 mm/a. En 9 Ma, la ride aurait donc di migrer
vers I'ouest de 270 km et le long de la frontiere du prisme de 360 km. Or la
migration a été au maximum d’une centaine de kilometres, de la situation actuelle
du prisme de Boso a la position d’lzu.

Il est peu probable que la cinématique de subduction ait changé de maniére
significative, étant donné la configuration du slab actuel. Il est également peu
probable que la ride ait été antérieurement orientée atl 80est donc amené
a supposer que la partie nord du poingon et la région adjacente du Japon infé-
rieure sont en partie couplés puisque la vitesse entre les deux ensembles ne
dépasserait pas la moitié de la vitesse de la plaque Philippinnes. Il doit donc y
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avoir un couplage important, entrainant une déformation distribuée sur quelques
centaines de km, du poingcon et de la zone poingonnée.

Taira et al. ont insisté sur le fait que la moitié supérieure de la crodte de la
ride d’lzu-Bonin (10-12 km, 60 % de Sippa une composition moyenne de
cro(te continentale supérieure granodioritique. La moitié inférieure (8-10 km,
47 % de SiQ) par contre est clairement gabbroique. De plus la crolte intermé-
diaire est la plus silicique et donc vraisemblablement potentiellement la moins
résistante. Il s’agit d’'une ride volcanique active jusqu’au nord dans la région
d’lzu. On peut attendre un flux thermique élevé. Les flux thermiques y sont tres
dispersés mais élevés. Si I'on excepte les trés basses et trées hautes valeurs
qu’on peut attribuer a la circulation hydrothermale, la moyenne est proche de
120 mw/n#.

Dans la région d’lzu, la profondeur d’eau moyenne est comprise entre 0 et
500 m alors qu’elle est voisine de 1500 m pour le profil de la figure 67. On
peut en déduire un épaississement d’environ 7 km par rapport a la section de la
figure 67 amenant la crolte a une épaisseur totale de 27 km (environ 15 km de
cro(te supérieure et 12 de crodte inférieure). En admettant des parameétres ther-
miques correspondant a une crolte supérieure continentale pour les 15 premiers
kilomeétres, on trouve une température proche de°60f 15 km et 1 006C au
Moho a 27 km.

La température attendue a la base de la crolte supérieure, vers 15 km, est
élevée (600C) et devrait fournir une zone de faiblesse au-dessus de la crodte
inférieure. La croQte inférieure devrait étre beaucoup plus résistante, gabbro dans
le facies amphibolite dans sa partie supérieure et facieés granulite dans sa partie
inférieure. C’est donc une structure de cro(ite en sandwich avec la partie faible
au centre. Le maximum de résistance devrait se situer vers 10 km. On peut donc
attendre le développement d’'un décollement vers 15 km dans les tonalites a la
base de la crolte supérieure. Par ailleurs, la base de la crolte, a°Q,0&&
proche de la limite de la lithosphére. Le manteau est dans le régime ductile.

En se déplacant latéralement vers le bassin, d’age voisin de 20-30 Ma, l'iso-
therme 600C descend vers 20-25 km et l'isotherme 1000 vers 40-55 km. Par
ailleurs, la composition devient beaucoup plus résistante : crolte basaltique sur
manteau. Il n’y a plus la couche de tonalite chaude et molle. La résistance
mécanique est maximale vers 15-18 km et I'enveloppe mécanique a une épaisseur
de 30 km environ.

Il s’agit donc d'une structure trés particuliere : a I'axe de I'arc, la lithosphere
est purement crustale avec niveau de faiblesse intermédiaire vers 15 km, ou peut
se localiser un décollement. Sa partie inférieure est faite de gabbro trés chaud
entre 15 et 25-30 km. Le manteau n’appartient pas a la lithosphére (plus de
mille degrés). Latéralement, dans le bassin, on passe a une lithosphére océanique
jeune avec résistance maximale vers 15-18 km et épaisseur de 40 a 55 km.
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L’'arc d’'lzu-Bonin est structuré en massifs orientés NE-SW d’environ 100 km
de large. Au nord de 33\, il existe une sismicité significative, principalement
décrochante. Le second massif se prolonge vers le sud-ouest par la ride de
Zenisu, elle-méme sismiquement active. On sait depuis 1978 que I'ensemble du
bloc d’lzu se déforme. Les données sismiques, tectoniques et paléomagnétiques
montrent que la partie orientale de la péninsule d’'lzu est une zone de déformation
senestre qui absorbe un raccourcissement NNW-SSE de plus de 10 mm/a. Cette
zone est en continuité avec la zone de Zenisu qui est une zone de raccourcisse-
ment N/S étudiée en grand détail depuis le programme Kaiko.

Il'y a donc un raccourcissement N/S de I'ensemble de cette zone d’lzu-Zenisu.
Elle correspond dans la zone axiale de I'arc a une zone de cisaillement senestre
qui est d’autant plus distribué que I'on s’approche de I'axe. La limite orientale
de cette bande de cisaillement sur I'arc coincide avec I'axe volcanique. Un tel
systeme revient a enlever la composante nord du mouvement de la plaque Philip-
pines et a produire une subduction vers I'ouest dans la région de la fosse de
Suruga. La composante nord de la zone axiale volcanique, celle qui produit la
collision, est donc trés limitée.

Les blocs dans la région orientale d’lzu ont une vingtaine de km de largeur.
Leur largeur, comme la structure mécanique, suggerent que cette déformation
concerne la crolite supérieure au-dessus du niveau de décollement vers 15 km.
Sous Zenisu, au contraire, il s’agit clairement d’une déformation lithosphérique.
D’ailleurs la subduction sous la fosse de Suruga, a I'ouest de la péninsule d’lzu,
implique la lithosphére. Il en est de méme a l'est dans la fosse de Sagami. En
fait la zone axiale volcanique qui fait 30 a 40 km de large est la zone dans
laquelle la lithosphére est purement crustale et possede un niveau de faiblesse
intermédiaire vers 15 km. Latéralement, la déformation devient lithosphérique.

Henryet al. en 2001 utilisent les données du réseau GPS de GSI pour détermi-
ner indépendamment la cinématique de la subduction dans les fosses de Suruga
et Sagami a l'ouest et a I'est d’'lzu. Pour s’affranchir du systéme de référence,
ils inversent les taux de déformation. Ills admettent que les deux zones sont
bloquées et utilisent la géométrie donnée par la sismologie. L'inversion donne
directement le vecteur de la rotation décrivant la subduction pour Suruga. La
comparaison avec le vecteur Philippines/Eurasie montre la décroissance du taux
de subduction vers le nord de Suruga et la rotation antihoraire qui diminue la
composante nord. Pour Sagami, la rotation est horaire et confirme I'existence de
partitionnement sur le coté retro, le long de la faille de Boso.

Une fois corrigés de I'effet de chargement élastique intersismique, les vecteurs
GPS indiquent un mouvement d’ensemble vers l'est-nord-est du bloc Tokai-
Kanto a 10 a 15 mm/a par rapport a la péninsule de Kii aussi bien que par
rapport au nord Honshu. Il y a donc bien couplage entre la plaque Philippines
sous-jacente et le sud du Japon central. En effet, ce bloc correspond exclusive-
ment & la partie du Japon central situé au-dessus de la plaque Philippines. Ce
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mouvement s’amortit dans la partie nord des Alpes Japonaises qui est une zone
de forte déformation.

Le toit de la plaque Philippines n’est pas détectable dans une zone située en
face de la zone volcanique d’'lzu dans la direction du mouvement de la plaque.
Ceci s’explique bien si la cro(te supérieure est accrétée et que seule la crolte
inférieure chaude et asismique est subduite. Il n’est d’'ailleurs pas évident que le
manteau dont la température est supérieure a POQGippartienne a la plaque.

En fait, la zone axiale peut étre considérée comme une déchirure dans la plaque,
en face de la zone de collision.

On peut conclure que la subduction de la ride d’'lzu-Bonin est une démonstra-
tion remarquable du contrdle joué par la rhéologie de la plaque subduite. Il y a
en effet une variation latérale spectaculaire de la zone volcanique chaude, a I'axe
de la ride, au bassin formé par une lithosphére océanique adgée de 20 a 30 Ma.
A l'axe, le manteau est trop chaud pour appartenir a la lithosphére et la crolte
épaisse de 25 a 30 km est un sandwich avec zone faible vers 15 km du fait de
la présence d’'une crolte intermédiaire tonalitique. Il y a donc décollement de la
cro(te supérieure au-dessus de 15 km et subduction de la crodte inférieure asis-
mique. Le slab subduit a une flottabilité suffisante pour coller a la crolte de
Ille et entrainer une migration de la zone de déformation liée a sa progression.

Latéralement, le gradient thermique baisse rapidement et la couche tonalitique
s’amincit. Le niveau de faiblesse disparait et la plaque devient suffisamment
résistante pour subduire sans difficulté majeure. Toutefois, le réarrangement de la
cinématique imposé par cette configuration entraine une déformation intraplaque
récurrente dans le bassin adjacent, la ride de Zenisu, déformation qui contrble
la tectonique de la subduction.

6) Zenisu et Paléo-Zenisu, la zone de subduction est-Nankai

La marge de Nankai est segmentée en une série de six bassins en échelon qui
semblent correspondre a une zone de déformation dextre. Les limites de ces
bassins coincident avec les limites des ruptures des grands séismes bien docu-
mentés depuis 684. Ces limites sont d'ailleurs associées a des discontinuités,
voire des déchirures du slab subduit. La structuration des bassins est donc liée
a la subduction. Toutefois, le nombre de segments qui rompent dans un méme
séisme est tres variable.

Le séisme de Hoei, en 1707, a rompu la totalité de la fosse de Nankai, sur
une longueur de plus de 600 km. Il fallut deux séismes a 32 heures d'intervalle
pour rompre la totalité de la fosse en 1854, celui d’Ansei Tokar(B]4, zones C,

D, E) et celui d’Ansei Nankai (M= 8,4, zones Z, A, B). C’est durant ce séisme
que la zone orientale de Suruga,,(IE,) fut rompue pour la derniére fois. Les
soulévements atteignire® m sur la céte de Suruga.
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En 1944 et 1946, deux séismes, d’abord celui de Tonankai, a I'est g0

a 8,3), ensuite celui de Nankaido (8,1 a 8,4) a I'ouest, rompirent la totalité

de la marge sauf la zone de Suruga (E) et probablement la zone d’Enshu (D).
La zone de répliques a un jour coincide avec la source de tsunamis et s'arréte
a l'est avant le bassin d’Enshu (D), au niveau de la baie d’'Ise. Par contre les
répliques s’étendirent progressivement vers l'est et des mouvements verticaux
significatifs affectérent la cote jusqu’au cap Omaezaki. Pour cette raison, certains
auteurs étendent la zone de rupture a la zone D, a I'endroit ou la plongée du
slab passe de nord-nord-ouest a ouest. Maisai un consensus pour reconnaitre
que la zone E n'a pas été rompue et les experts privilégient aujourd’hui une
rupture limitée a la zone.

Depuis 1979, le plus haut niveau d’alerte a été donné pour la zone de Tokai ;
les paramétres prévus pour le séisme sont un mouvement de 4 m sur 115 km
(M = 8,3). Toutefois, ces prévisions ignoraient la décroissance de la subduction
vers le nord que nous avons discutée plus haut. La prise en compte de cette
décroissance est faite dans la modélisation du futur séisme de Tokai par Henry
et al. en 2001. La ligne de séparation choisie entre ruptures Tonankai et Tokai
coincide avec une discontinuité majeure des isobathes du toit du slab. Cette
solution est obtenue en supposant que la charge élastique mesurée par GPS et
accumulée depuis 151 ans est totalement relachée par la rupture, produisant un
séisme de magnitude 8,15.

Il n'est donc pas étonnant que le programme franco-japonais d’étude de la
zone sismogene (SFJ), qui se place dans la continuité des programmes Kaiko et
Kaiko-Nankai ait choisi la zone de Tokai comme objectif principal pouvant a
terme conduire a un grand forage instrumenté qui aurait pour objectif une faille
subsidiaire (splay fault) branchée sur le décollement et dite faille de Tokai et
dont on sait aujourd’hui gu’elle est liée a la subduction de Paleo-Zenisu (ancienne
ride de Zenisu maintenant subduite sous la marge). La zone de marge choisie
est entierement contrélée par la subduction parallelement a la marge de la ride
de Paleo-Zenisu qui fut fabriquée de la méme maniere que la ride de Zenisu |l
y a environ 2,5 Ma.

La portion occidentale de la ride de Zenisu est formée de crodte océanique
d’age 24 a 22,5 Ma (anomalies 6B et 6C) basculée par un double chevauchement
vers le sud alors que la partie orientale est une ride volcanique dont le relief a
été réactivé. La partie sud de la ride est microsismiquement active et caractérisée
par un raccourcissement sismique N-S. La formation de la ride est liée a un
chevauchement mantellique d’un rejet de 10 km qui insére un coin de manteau
dans la crodte inférieure. Les 10 km de raccourcissement correspondent a 0,7 Ma.
La surrection de Zenisu n’a donc commencé qu’'un million d’années apres le
début de la collision d’lzu qui date de 1,7 Ma.

Chamot-Rooke et Le Pichon ont montré que le bombement lié a la fosse dans
la région de Nankai implique I'existence d’'une contrainte compressive de
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100 MPa et que la rupture de la lithosphere impliquait I'existence d’une
contrainte compressive supplémentaire de 100 a 200 MPa. Des chevauchements
actifs existent 50 km au sud et 50 km a I'ouest de Zenisu. Le régime sur la ride
d’lzu Bonin ne devient extensif qu'a 200 km au sud d’lzu, avec I'apparition de
fosses de distension active, la plus septentrionale étant celle d’Hachijo. La
remarque importante est qu'au nord d’Hachijo, la contrainte principale devient
horizontale et que ce régime caractérise une zone de 200 km au sud d’lzu. La
lithosphere sur une centaine de kilomeétres au sud de la fosse est Nankai est donc
partout a la limite de rupture. Toute augmentation de contrainte devrait y produire
des fractures et déformations importantes.

Dans ce contexte, il est raisonnable de supposer qu'un relief comparable a
Zenisu est réinitié périodiquement au cours de la subduction collision de la ride
d’lzu-Bonin. Le début de chevauchement 50 km au sud suggére un espacement
de cet ordre entre les structures successives, ce qui correspond & un espacement
en temps de 1,5 Ma. Cet espacement pourrait étre lié a celui de rides volcaniques
en échelon, d'ailleurs inexpliquées, qui semblent étre des zones de faiblesse ou
s'initie la rupture. Il ne serait donc pas lié a I'espacement des principaux massifs
de la ride d’'lzu Bonin (Misaka, Tanzawa, lzu) qui ont été incorporés au Japon
centrd a 3 Ma d'intervalle.

Lorsque la structure arrive dans la région ou les contraintes de flexure commen-
cent a se manifester, le chevauchement se développe rapidement au fur et a
mesure que la lithosphére bascule vers la fosse. La fracture se propage alors
vers le nord est et se connecte a la zone axiale de la ride volcanique qui n’offre
pas de résistance significative. Elle permet au bloc de pivoter dans le sens des
aiguilles d’'une montre par rapport a la plaque Philippines, en diminuant le taux
de subduction dans la fosse de Suruga. On s’attend donc a trouver sous la marge
un corps crustal Paleo-Zenisu comparable a Zenisu, en altitude (2,5 km) et en
largeur (20 km). Et d’autres corps devraient I'avoir précédé. Nous pouvons donc
tester sur cette marge si des reliefs importants peuvent étre subduits ou s’ils sont
accrétés a la marge. En tout état de cause, on doit s'attendre a ce que cette
marge soit profondément affectée par le passage de ces rides a intervalle de 1,5
a 2 Ma.

Le Pichonet al. notérent en 1996 la présence d’'un ensemble linéaire d’anoma-
lies magnétiques sous le prisme, semblable a celui que produit la ride de Zenisu
et montrérent que ces anomalies étaient produites par un corps aimanté compa-
rable a celui de Zenisu et distant d’une cinquantaine de kilometres. Ils montrérent
par ailleurs que la présence de ce corps n’était pas en conflit avec les données
de réfraction méme si les données de réfraction actuelles ne permettent pas
d’affirmer son existence. Ce corps a une largeur de 20 km comme Zenisu ; il
est maintenant subduit sous 5 km de marge et est en contact avec la cro(te
insulaire. lls estimérent la cinématique de la subduction en admettant que Paléo-
Zenisu est encore lié a la plaque Philippine. La rotation qui améne les deux
corps I'un sur l'autre définit alors la cinématique de la subduction. Or la cinéma-
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tiqgue gqu’ils obtiennent est trés semblable a celle obtenue a partir d’'une inversion
des vecteurs GPS par Heney al. On peut en conclure : ou bien Paléo-Zenisu

est toujours lié a la plaque Philippines, ou bien il s’est bloqué dans une position
de sa trajectoire sans avoir depuis subi aucune rotation, ce que j'exclue pour ma
part, ou enfin, il est en cours de blocage mais sa géométrie n’en a pas encore été
affectée. La distance entre les deux corps correspond a 1,75 Ma de subduction, en
bon accord avec I'estimation faite plus haut. Zenisu aurait donc été initié il y a
0,7 Ma et Paléo-Zenisu y a 2,5 Ma.

Les études sismiques ultérieures montrent que Paleo-Zenisu se trouve au
contact du prisme ancien, juste a la limite de la faille décrochante de Kodaiba,
et qu’'un chevauchement subsidiaire actif, celui de Tokai, lui est associé. Un
soulévement rapide avec érosion se produit sur le coté retro de Tokai alors que
'ancien prisme au-dessus de Paleo-Zenisu a été basculé et est en cours de
subsidence. Enfin la limite du prisme récent est caractérisé par une structure
d’extrusion (pop-up) avec rétro-chevauchement qui a été fortement soulevé il y
a 0,5 Ma au moment du passage de Paleo-Zenisu. L'association géométrique
Paléo-Zenisu, faille de Tokai et faille de Kodaiba existe tout le long du corps
de Zenisu tel qu'il est défini par les anomalies magnétiques. La limite NO du
corps coincide toujours avec la faille de Kodaiba alors que la faille de Tokai
émerge au niveau de la partie sud du sommet du corps. Elles prennent donc sans
doute racine le long du flanc nord de Paléo-Zenisu.

Récemment, les résultats préliminaires de la campagne SFJ-3D montrent que
le corps de Paleo-Zenisu est présent a I'endroit indiqué par les anomalies magné-
tiques. Il se trouve sur une rampe de la crolte océanique. Son toit est un bon
réflecteur mais il en est de méme du toit de la crolte océanique. L’'association
avec la faille de Tokai et celle de Kodaiba est claire. Un autre corps est présent
25 km plus au nord sous une épaisseur de cro(te de 12 km. S’agit-il d'un ancien
Paléo-Zenisu ? On peut conclure que la présence d'un relief Paléo-Zenisu de
160 km de long, semblable & Zenisu, est confirmée la ou le placaient les anoma-
lies magnétiques. Un chevauchement satellite actif, la faille de Tokai, s’est formé
a partir du nez du relief et prend vraisemblablement une part significative du
mouvement. Il limite une zone de soulévement rapide et de forte érosion sur le
coté pro. Il devrait jouer un réle clef lors de grands séismes comme l'avaient
proposé certains chercheurs japonais. Une faille décrochante dextre active, la
faille de Kodaiba, se trouve a I'aplomb de son nez. Elle marque la limite pro
de la croGte a 5,5 km/s de l'arc insulaire. La cinématique indique que le relief
est lié a la plague Philippines mais la prolongation du réflecteur décollement a
sa base suggeére au contraire qu'il s’en est détaché. Cette contradiction n'est pas
résolue. Un autre corps semblable est présent plus profondément et suggére que
ces reliefs sont de fait subduits.

Quelles sont les implications pour le séisme de Tokai ? Le fait que nous soyons
partout dans un régime proche de la limite de rupture suggére que lorsque la
contrainte normale augmente durant la subduction d'un relief, un systéme de
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failles s’installe qui fait chuter cette contrainte en dessous du seuil de rupture.
Ce serait la raison de la formation de la faille de Tokai et peut-étre de celle de
Kodaiba. Il y a alors une part significative du mouvement qui passe par la faille

satellite et il est probable, mais pas certain, que le mouvement résiduel sur le
coté pro est permanent. Le probleme est plus difficile pour les reliefs subduits
encore plus profondément. Y a-t-il formation de failles ou passage en régime de
déformation plastique ? En tout état de cause, la faille de Tokai devrait jouer un
réle majeur dans la rupture du séisme attendu de Tokai ce qui justifie I'effort

de recherche mené pour I'étudier.

X. L. P.
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IRD, Nouméa.

14 février, « La subduction des dorsales actives et le concept de fenétre asthé-
nosphérique. Exemples des points triples du Chili et du Mexique » avec Jacques
Bourgois, Université Pierre et Marie Curie.

COURS ET SEMINAIRES AL’ UNIVERSITE DE MONTPELLIER

26 avril,

La collision Inde/Asie
Séminaire avec M. Brunel, Université de Montpellier, et A. Chemenda, Université
de Nice.

L’évolution des chaines de collision
Séminaire avec J. Malavieille et P. Matte, Université de Montpellier.
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27 avril

Transition subduction/décrochement/collision
Séminaire avec J.F. Stéphan, Université de Nice, et S. Lallemand, Université
de Montpellier.

ACTIVITES SCIENTIFIQUES (de juin 2000 & mai 2001)

Xavier Le Pichon a dirigé jusqu’au 31 décembre 1999 le Laboratoire de Géolo-
gie de I'Ecole Normale Supérieure qui correspond & une unité associée au CNRS.
A cette date, ayant accompli 12 années de direction, il a laissé la place de
directeur au Professeur Raul Madariaga. L'unité comprend 30 chercheurs et
enseignants répartis en quatre équipes. Le travail de recherche de Xavier Le
Pichon se fait plus spécialement dans I'équipe de Géodynamique qui regroupe
9 chercheurs.

1) Principaux themes de recherche

a) Etude de la déformation élastique du Japon

Les résultats de cette étude, li