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INTRODUCTION 

Dans les régions à tectonique active, l’évolution du relief est contrôlée par les 

interactions entre les processus tectonique (déformation crustale) et de surface (érosion, 

transport et sédimentation). Ces interactions complexes sont responsables de la formation 

d’objets morphologiques qui persistent sur le long terme car la topographie atteint un état 

d’équilibre. Ce sont les bassins versants, les lits des rivières, les versants et les cônes 

alluviaux. Depuis plusieurs décennies, la géomorphologie quantitative étudie ces objets, leur 

évolution et les processus de surface qui les forment dans le but de mieux comprendre 

l’évolution du relief et de mieux contraindre les interactions entre les processus tectonique et 

de surface. Pour cela, elle tire avantage de l’existence de marqueurs géomorphologiques qui 

ont enregistré l’histoire ou une partie de l’histoire de l’évolution du relief. La géomorphologie 

quantitative profite également du développement des modélisations numériques et 

analogiques qui permettent d’étudier l’intégralité de l’histoire du relief. Le sujet de cette thèse 

se situe dans ce cadre général. 

L’évolution du relief est classiquement divisée en trois phases (e.g., Hack, 1957 ; 

Montgomery, 2001) : une phase de croissance où la vitesse de surrection est supérieure à la 

vitesse d’érosion, une phase dite d’équilibre ou d’état stationnaire où les vitesses de surrection 

et d’érosion se contrebalancent, et enfin une phase de relaxation où la vitesse d’érosion est 

supérieure à celle de la tectonique. Ellis et al. (1999) et Whipple (2001) démontrent que le 

temps nécessaire pour que le relief atteigne l’état stationnaire est de l’ordre de 1 Ma à l’aide 

de modélisations numériques et analytiques, respectivement. De la même manière, ces auteurs 

montrent que le temps caractéristique de réponse du relief à un forçage externe (e.g., 

climatique) est de l’ordre de 105-6 ans. Ces éléments conduisent à penser que l’étude de 

l’évolution du relief sur le long terme peut aider à estimer les vitesses de surrection long 

terme en contexte d’équilibre. 

La géomorphologie quantitative est un outil qui permet d’estimer les vitesses 

d’érosion verticale (dénudation, incision) et, en supposant un état stationnaire, les vitesses de 

surrection. Elle est complémentaire de l’analyse structurale qui peut permettre d’estimer les 

vitesses de surrection via l’analyse de marqueurs structuraux déformés ou décalés. Son 
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utilisation peut aider à mieux contraindre la vitesse de glissement des failles. En effet, cette 

dernière est estimée à l’aide de méthodes variées qui conduisent parfois à des estimations 

différentes. Ces différences peuvent être réelles en relation avec des variations temporelles de 

la vitesse de glissement qui sont dépendantes de l’échelle de temps. Par exemple, une vitesse 

de glissement court terme déterminée par la paléosismologie peut correspondre à un essaim 

de séismes (clusters), ce qui donnerait une vitesse plus élevée que la vitesse géologique long 

terme (e.g., Wallace, 1970 ; Weldon et Sieh, 1985 ; Wallace, 1987 ; Friedrich et al., 2003). 

Mais les différences d’estimation des taux de glissement pourraient aussi être attribuées à des 

problèmes méthodologiques (e.g., Meyer et Le Dortz, 2007). En effet, l’utilisation des 

marqueurs géologiques décalés peut conduire à de grandes incertitudes sur l’estimation de la 

vitesse de glissement des failles compte tenu des incertitudes associées à la datation de ces 

marqueurs. Utiliser la géomorphologie quantitative peut donc s’avérer utile en tant que 

méthode complémentaire afin de mieux estimer les taux de glissement long terme sur les 

failles. 

Mieux contraindre les vitesses tectoniques, tout particulièrement la vitesse de 

glissement long terme des failles, est en effet crucial pour une meilleure détermination de 

l’aléa sismique d’une région. De plus, c’est un prérequis nécessaire pour avoir une meilleure 

connaissance de la cinématique régionale ainsi que pour mieux contraindre le rôle des failles 

dans l’accommodation de la déformation. 

En contexte compressif, un certain nombre d’études se sont intéressées aux 

problématiques de l’évolution du relief et de la détermination des vitesses de surrection à 

l’aide de la géomorphologie quantitative. Elles utilisent, entre autres, des marqueurs 

morphotectoniques datés tels que les terrasses ou surfaces alluviales abandonnées et soulevées 

(e.g., Lavé et Avouac, 2000, 2001 ; Avouac, 2003). Ces marqueurs passifs sont des indicateurs 

de l’incision des rivières dont on suppose qu’elle contrebalance l’effet de la surrection, le 

relief étudié étant supposé à l’état stationnaire. Ils donnent une estimation des taux d’incision 

et de surrection sur des périodes de temps de plusieurs milliers à plusieurs dizaines de milliers 

d’années. Cependant, de tels marqueurs ne sont pas toujours présents et ils sont parfois 

insuffisamment préservés pour permettre d’effectuer des mesures fiables. Ces marqueurs 

passifs, lorsqu’ils sont préservés, ne sont représentatifs que des derniers stades de l’évolution 
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du relief et n’échantillonnent jamais l’intégralité du domaine temporel associé à la 

construction du relief. 

En contexte extensif et en particulier le long des escarpements de faille normale 

active, un autre type de marqueur morphotectonique est fréquemment observé. Il s’agit des 

facettes triangulaires (e.g., Birot, 1958 ; Burbank et Anderson, 2001 ; Cotton, 1950 ; Davis, 

1903 ; Wallace, 1978). Elles sont issues de l’exhumation progressive du plan de faille soumis 

à l’érosion. Cette érosion se manifeste par de l’incision dans des rivières perpendiculaires à la 

trace de la faille en surface et par des processus de surface sur la pente des facettes 

triangulaires. Elles sont observées le long de failles normales matures (> 1-2 Ma). Elles 

semblent donc être des marqueurs pérennes qui caractérisent l’évolution long terme du relief 

associé au jeu d’une faille normale. Par ailleurs, elles semblent se développer 

indépendamment de la lithologie et s’observent dans diverses régions du monde. Bien que les 

paramètres climatiques et lithologiques aient une influence difficile à estimer, il semble que la 

tectonique et l’érosion soient les paramètres principaux contrôlant la croissance des facettes 

triangulaires. Par conséquent, étudier comment les facettes triangulaires se forment et 

évoluent doit permettre de mieux contraindre les interactions entre la tectonique et l’érosion. 

Est-il possible d’utiliser la morphométrie (hauteur, pente) de ces facettes pour estimer la 

valeur des signaux tectonique (surrection) et érosion ? Quelques auteurs se sont déjà 

intéressés à cette problématique à partir d’observations de terrain (e.g., DePolo et Anderson, 

2000) et à l’aide de modélisations numériques (Petit et al., 2009a, 2009b). Ils ont mis en 

évidence une corrélation possible entre la hauteur des facettes triangulaires et la vitesse de 

glissement de la faille. 

L’objectif de ce travail de thèse est donc d’étudier l’évolution du relief associé au jeu 

d’une faille normale dans le but de mieux contraindre les interactions entre les processus 

physiques (tectonique et processus de surface) qui contrôlent son évolution. Plus précisément, 

nous tentons de mettre en évidence s’il est possible d’utiliser les caractéristiques des facettes 

triangulaires comme un proxy permettant d’accéder au signal tectonique et/ou érosion. Cette 

problématique nous oblige, en premier lieu, à comprendre comment ces marqueurs 

morphotectoniques se forment et évoluent. Nous tentons également de comprendre 

l’évolution des autres objets géomorphologiques tels que les bassins versants, les rivières et 

les cônes alluviaux en fonction des phases de croissance ou de maturité du relief (état 
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stationnaire atteint). En particulier, nous nous focalisons sur la dynamique des bassins 

versants et sur celle des rivières en relation avec la vitesse de glissement de la faille. En effet, 

si la morphométrie des facettes est corrélée à la vitesse de glissement de la faille, une telle 

dépendance existe-t-elle pour la dynamique des rivières ou des bassins versants ? Si oui, 

comment se traduit-elle ? Est-elle perceptible, par exemple, à travers les paramètres de la loi 

d’incision communément utilisée dans les modélisations numériques (pente locale de la 

rivière, aire drainée en amont...) ? 

Une approche expérimentale a été utilisée pour tenter de répondre à ces questions. Elle 

est basée sur le développement de modèles analogiques visant à étudier l’impact de la vitesse 

de glissement d’une faille normale sur la dynamique du relief associé. L’étude de l’évolution 

des reliefs expérimentaux a été effectuée grâce à l’analyse des Modèles Numériques de 

Terrain (MNT) acquis à l’aide d’une méthode interférométrique. Cette analyse est focalisée 

sur la morphologie du relief en utilisant des outils préexistants tels que la loi de Hack (e.g., 

Hack, 1957), l’hypsométrie (e.g., Strahler, 1952), la relation pente-aire drainée (e.g., Hack, 

1957) et en utilisant la morphométrie des facettes triangulaires et les profils longitudinaux des 

rivières. Une approche numérique a ensuite permis de confronter les résultats issus de 

modélisations numériques à ceux issus des modèles analogiques, avec pour objectif, entre 

autres, de mieux contraindre les lois d’incision classiquement utilisées dans les modélisations 

numériques. 

La majeure partie de mon travail de thèse est consacrée à la partie expérimentale. J’ai 

effectué un séjour de quatre mois au laboratoire Géosciences Montpellier au début de ma 

thèse afin de développer les modèles analogiques en collaboration avec Stéphane Dominguez. 

Durant cette période, nous avons pu développer l’appareillage (boîte à déformation) utilisé 

dans les modèles analogiques, modifier la composition du matériau analogue préexistant 

(précédemment développé par Fabien Graveleau durant sa thèse ; Graveleau, 2008) et réaliser 

un premier ensemble d’expériences. Par la suite, quatre autres missions nous ont permis de 

réaliser deux autres ensembles d’expériences : deux missions de 3 semaines en mai-juin 2009 

et décembre 2009, puis deux missions de 3 jours en janvier 2010 et avril 2010. Ceci nous a 

permis de totaliser 18 expériences et de tester deux conditions aux limites associées à la 

cinématique du hanging-wall. Une grande partie de mon temps a ensuite été consacrée à 

14



 

l’analyse quantitative des résultats expérimentaux pour chaque ensemble d’expériences 

réalisées. Enfin, le code utilisé pour réaliser les modèles numériques a été sensiblement 

modifié à l’aide de tests non présentés dans ce manuscrit, dans le but de mieux simuler la 

sédimentation et de s’assurer de la conservation de la masse sur l’ensemble du modèle. 

Ce manuscrit comporte trois chapitres. Le premier contient une synthèse 

bibliographique qui présente la problématique et l’intérêt scientifique de l’étude de 

l’évolution du relief associé au jeu des failles normales. Le deuxième, consacré à l’approche 

expérimentale, présente la méthodologie développée et les résultats majeurs obtenus. Un 

article, publié dans la revue Tectonophysics, présente les résultats obtenus à partir d’un 

ensemble de trois expériences réalisées avec des vitesses de glissement de faille différentes. 

Le troisième chapitre est consacré aux modélisations numériques réalisées avec les mêmes 

conditions initiales que les expériences analogiques. Enfin, je confronte les résultats des 

modèles numériques à ceux des modèles analogiques que je discute dans un chapitre 

conclusions et perspectives. 
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I.1. La déformation et les taux de déformation dans les rifts 

Les rifts s’expriment en surface par des paysages constitués de dépressions assez 

linéaires bordées par des reliefs. Ils sont contrôlés par les failles normales et sont marqués par 

de forts contrastes topographiques favorisant les processus de surface tels que l’érosion ou la 

sédimentation. Ces derniers peuvent ensuite avoir un effet sur la réponse isostatique de la 

lithosphère (subsidence au niveau du hanging-wall et surrection du foot-wall). Le contexte 

géodynamique, la vitesse d’extension et la sismicité récente diffèrent d’un rift à un autre. La 

vitesse d’extension des rifts est majoritairement déduite de mesures sur le court terme (GPS) 

alors que la vitesse de glissement des failles normales est estimée sur plusieurs échelles de 

temps. 

I.1.1. Déformation crustale à court et long terme 

A l’échelle de la croûte supérieure, on distingue plusieurs types de structures 

extensives formant les rifts en fonction, principalement, de leur géométrie, de leur degré 

d’évolution et de leur contexte tectonique (e.g., rifts, grabens, demi-grabens, dominos). Le 

caractère commun à l’ensemble de ces structures est la présence de failles normales qui 

déforment la croûte supérieure. Dans ce travail, je me focalise sur la déformation long terme à 

l’échelle d’une faille normale ou d’un segment de faille normale. A court terme, cette 

déformation est reliée au mécanisme du cycle sismique. A long terme, la déformation 

plastique finie observée est celle induite par la succession de plusieurs cycles sismiques. C’est 

elle qui nous intéresse et qui se traduit par une faille normale séparant deux blocs qui sont 

déformés par une flexure : le foot-wall qui est soulevé et le hanging-wall qui subside (e.g., 

King et al., 1988 ; Stein et al., 1988 ; figure I.1). La déformation maximale se situe au niveau 

de la faille. De façon schématique, la croûte se déforme de façon élastique pendant la longue 

période intersismique (faille bloquée) puis elle se déforme brutalement de façon cassante 

(relaxation des contraintes sur le plan de faille) pendant la période co-sismique (e.g., Reid, 

1910 ; figure I.1). Pendant la période post-sismique, il peut y avoir un rééquilibrage visqueux 

qui réduit l’amplitude de la subsidence du hanging-wall et augmente la surrection du foot-

wall (King et al., 1988). Sur le long terme, l’érosion et la sédimentation provoquent un 
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transfert des masses de surface entre le foot-wall et le hanging-wall. Ceci conduit à une 

déformation supplémentaire due à la réponse flexurale (élastique) de la lithosphère : la perte 

de matériau dans le foot-wall est compensée par un soulèvement et le gain de matériau dans le 

hanging-wall provoque un chargement induisant la subsidence du bassin. 

 

 

Figure I.1. Déformation verticale de la surface de la croûte supérieure due au fonctionnement d’une 
faille normale pendant les périodes co-sismique, post-sismique et inter-sismique. Le cumul de ces 
déformations  sur plusieurs cycles sismiques produit la topographie et la structure long terme (modifié 
d’après Stein et al., 1988). 
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I.1.2. Les rifts principaux et leur vitesse d’extension 

- Contextes géodynamiques 

Les failles normales étudiées dans ce travail appartiennent à des grands systèmes 

extensifs continentaux qui peuvent être regroupés en deux catégories en fonction du style de 

déformation : les rifts localisés et les rifts diffus. Les principaux rifts localisés actifs ou 

récents sont (figure I.2) : le rift du Rio Grande (e.g., Olsen et al., 1979 ; Cordell, 1982 ; 

Allemand et Brun, 1991 ; Carter et Winter, 1995), le rift Ouest-Européen (e.g., Elmohandes, 

1981 ; Allemand et Brun, 1991 ; Echtler et al, 1994 ; Brun et al., 1999), le rift Est-Africain 

(e.g., Bonjer et al., 1970 ; Baker et al., 1972 ; Allemand et Brun, 1991 ; Brun et al., 1999), le 

rift Baïkal (e.g., Allemand et Brun, 1991 ; Brun et al., 1999 ; Petit et Déverchère, 2006), le 

rift de Corinthe (e.g., Armijo et al., 1996). Les principaux rifts diffus sont (figure I.2) : le 

Basin and Range (e.g., Lister et al., 1986 ; Lister et Davis, 1989), les Apennins (e.g., Storti, 

1995 ; Jolivet et al., 1998), la région Egéenne (e.g., Jolivet et al., 1998 ; Jolivet, 2001) et la 

zone sud-Tibet (e.g., Armijo et al., 1986 ; Brun et al., 1999). D’autres systèmes de failles 

normales étudiés dans ce travail de thèse sont de moins grande extension géographique car 

rencontrés dans des contextes particuliers (figure I.2) : par exemple, les failles normales à fort 

pendage de Mont Dore et Saint Louis (Nouvelle-Calédonie) marquent la dernière étape 

d’extension post-obduction et recoupent des détachements plats associés à des metamorphic 

core complexes  (e.g., Lagabrielle et Chauvet, 2008). La faille normale de la Têt dans les 

Pyrénées, active principalement pendant l’oligo-miocène (e.g., Carozza et Baize, 2004), est à 

relier avec la succession du rifting oligocène Ouest-Européen et de l’ouverture du Golfe du 

Lion au sud de la France au Miocène. Enfin, la faille normale de la Cordillère Blanche au 

Pérou est contemporaine de l’orogénèse andine et est donc un système extensif syn-

convergence (e.g., Bonnot et al., 1988). L’origine de l’extension demeure encore discutée : 

l’effondrement gravitaire (Dalmayrac et Molnar, 1981 ; Sébrier et al., 1988a), le 

partitionnement des contraintes pendant la convergence (McNulty et al., 1998), la subduction 

d’un slab plat (McNulty et Farber, 2002) et la mise en place du pluton granitique (Petford et 

Atherton, 1992) sont les principales hypothèses avancées. Giovanni et al. (2010) suggèrent 

que cette faille est un détachement similaire à ceux observés dans les metamorphic core 

complexes. 
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Figure I.2. Carte de répartition des principaux systèmes extensifs continentaux dans le monde. La déformation y est contrôlée par le biais de failles normales. 
Ces systèmes peuvent être classés en deux grandes catégories en fonction du style de la déformation : les rifts diffus et les rifts localisés. La topographie 
globale (résolution de 2’) provient du fichier ETOPO2v2 téléchargeable sur http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/etopo2.html. La sismicité récente (depuis 
1976) provient du catalogue de sismicité fourni par le Global Centroid-Moment-Tensor (CMT) Project en ligne sur http://www.globalcmt.org/. Les taux 
d’extension proviennent de la littérature (tableau I.2). 



 

- Sismicité et vitesse d’extension 

Les séismes crustaux (Mw > 5) dont le mécanisme au foyer correspond à une rupture 

sur un plan de faille normale (figure I.2) montrent que certaines zones sont plus actives que 

d’autres en termes de sismicité récente associée à l’extension. On distingue en premier lieu 

une absence de mécanismes en faille normale dans le rift ouest-européen. Ceci est en accord 

avec les mouvements tectoniques très lents dans cette région et éventuellement à une 

déformation actuelle essentiellement en décrochement (e.g., Tesauro et al., 2006). De même, 

nous ne constatons aucune activité récente des failles de Mont Dore et de Saint Louis 

(Nouvelle-Calédonie), comme démontré par Lagabrielle et al. (2005) par une analyse 

structurale. Il est plus difficile de trancher sur l’activité actuelle de la faille de la Cordillère 

Blanche (Pérou) et de la faille de la Têt (France) car les séismes sur ces failles peuvent s’être 

produits hors de l’intervalle de temps court du catalogue de sismicité. Siame et al. (2006) 

démontrent l’activité tectonique récente (holocène) de la faille de la Cordillère Blanche à 

partir d’une analyse détaillée de l’escarpement. Alors que certains auteurs (Briais et al., 1990) 

utilisent la géomorphologie pour en déduire une activité actuelle de la faille de la Têt, 

Carozza et Baize (2004) suggèrent, sur la base d’une étude combinant géologie et 

géomorphologie que cette faille n’est plus active depuis le Pléistocène. A l’opposé, on 

constate que des domaines extensifs relativement grands tels que le Basin and Range, les 

Apennins, la région Egéenne, le rift Est-Africain, le plateau du Tibet, et le rift Baïkal 

présentent des preuves relativement indiscutables d’une activité sismique récente. Mais 

certains de ces domaines semblent plus sismogènes que d’autres car ils montrent une densité 

de séismes (Mw > 5) plus importante. C’est le cas du rift Est-Africain, de la région Egéenne, 

des Apennins et de la région sud-Tibet. La sismicité récente semble ne pas être corrélée avec 

le style de déformation extensive (localisée ou diffuse) ni avec la vitesse d’extension (Figure 

I.2 et Tableau I.1). En conclusion, la sismicité récente n’est pas forcément un marqueur 

indiscutable de l’activité (et surtout de la non-activité) d’une faille. 

La vitesse d’extension des rifts est estimée principalement sur le court terme (GPS ; 

Tableau I.1). Elle est comprise entre 2,5 mm/a et 23 mm/a tous rifts confondus, ce qui est 

dans la partie inférieure de la borne des vitesses de déplacement absolues des plaques 

tectoniques, qui est de environ 5 mm/a à 110 mm/a (e.g., Gripp et Gordon, 1990). Les rifts 

étant des zones de déformation intracontinentale, ils s’ouvrent plus lentement que les dorsales 
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océaniques qui subissent l’effet de forces motrices supplémentaires (poussée gravitaire à la 

ride, traction du panneau plongeant…). A l’exception du rift de Corinthe, les rifts diffus 

(Basin and Range, région égéenne, région sud-Tibet) semblent s’ouvrir plus rapidement que 

les rifts localisés (rift est-africain, rift Baikal). Ce constat est difficile à expliquer en se basant 

uniquement sur les mouvements relatifs des plaques tectoniques et une étude géodynamique 

détaillée n’est pas le propos de ce travail de thèse. 

L’étude des vitesses de déformation à l’intérieur des rifts, plus particulièrement 

focalisée sur la vitesse de glissement des failles normales, pourrait permettre de mieux 

contraindre la cinématique des rifts. De plus, contraindre la vitesse de glissement des failles 

normales est un enjeu majeur compte tenu du risque que leurs séismes représente. En effet, les 

séismes se produisant sur les failles normales peuvent être de forte magnitude et 

potentiellement destructeurs. En Europe, les populations sont particulièrement exposées, avec 

de nombreuses failles normales actives en région égéenne et dans les Apennins. Pour ne citer 

que quatre exemples, la faille de Sparte (Péloponnèse) est responsable d’un séisme de 

magnitude Ms estimée de 7,2 qui détruisit quasiment entièrement la ville de Sparte en 464 av. 

J. -C. (e.g., Armijo et al., 1991). La faille de Krupnik (Bulgarie) a produit deux séismes en 

1904 dont un de magnitude Ms estimée entre 6,9 et 7,8 (e.g., Meyer et al., 2002). La faille de 

Messine (Sicile) est à l’origine d’un séisme de magnitude Ms estimée de 7,5 (e.g., Valensise 

et Pantosti, 1992) qui se produisit en 1908 et qui fit environ 95 000 morts. Enfin, pour l’un 

des plus récent, la faille de L’Aquila (Apennins) a produit un séisme de magnitude Mw de 6,3 

le 6 avril 2009 (e.g., Pondrelli et al., 2010). Ce séisme fit au moins 280 victimes. 

 
Nom du Rift ou du 
domaine extensif 

Vitesse d’extension (mm/a) Direction d’extension Références 

court terme 
(GPS) 

Long terme 

1 - Basin and Range ~10 - E-W Hammond et Thatcher, 2004 
5 - Apennins 6±2 - NE-SW D’Agostino et al., 2001 

2,5-5 - Hunstad et al., 2003 
6 - Région égéenne 14±5 -  Reilinger et al., 1997 

 ~15 - Davies et al., 1997 
 10±1 - McClusky et al., 2000 
 - 6-12 Jolivet, 2001 

7 - Rift est-africain 3-6 - ~E-W Stamps et al., 2008 
8 - Région sud-Tibet 13±2 - N110°E Chen et al., 2004 
9 - Rift Baikal 4,5±1,2 - N130°E Calais et al., 1998 

Tableau I.1. Vitesse et direction d’extension associées aux principaux rifts de la figure I.2. 

25

CHAPITRE I. Etat des connaissances et problématique



 

I.1.3. La vitesse long terme des failles normales 

 Les méthodes pour estimer la vitesse des failles sont multiples et elles concernent 

différentes échelles temporelles (Tableau I.2) : géodésie, sismologie, paléosismologie, 

géomorphologie, géologie, thermochronologie... Elles montrent que la vitesse des failles peut 

être supposée constante sur de longues périodes de temps, tout en variant sur le court terme du 

fait, entre autres, de séismes concentrés dans le temps sous la forme de clusters (modèle de 

Wallace, 1987 ; figure I.3a). Ces méthodes, appliquées à une faille normale comme la faille 

de Wasatch dans le Basin and Range, montrent une variation de la vitesse de glissement en 

fonction du temps (e.g., Friedrich et al., 2003 ; figure I.3b et tableau I.3). Selon l’échelle de 

temps de la mesure, les estimations et la fréquence des variations diffèrent. Sur le long terme, 

les auteurs estiment que la vitesse est passée de 1,5 à 0,3 mm/a en 10 à 15 Ma, par paliers de 

vitesse constante d’environ 7 à 8 Ma. A l’échelle de quelques dizaines de milliers d’années, 

des variations de vitesse sont également observées et sont probablement liées à la 

concentration d’événements sismiques (clusters, e.g., Wallace, 1987). Enfin, à l’échelle de 

quelques siècles, les effets du cycle sismique sont visibles dans la vitesse apparente de la 

faille. Lorsque l’on s’intéresse à la vitesse long terme sur une faille normale de ce type, il est 

donc raisonnable de la supposer constante pendant quelques Ma. C’est le postulat que je ferai 

dans la suite de ce travail. L’ensemble des études visant à estimer la vitesse long terme de 

glissement des failles normales fonctionnant depuis 1 Ma ou plus conclut à des valeurs  

vitesses comprises entre quelques dixièmes de mm/a et quelques mm/a (tableau I.3) sauf 

pour la faille de Xylocastro (rift Corinthe) qui est plus rapide (11±3 mm/a ; Armijo et al., 

1996) car vraisemblablement liée à la propagation récente du décrochement anatolien en Egée 

(e.g., Armijo et al., 1999 ; Melinte-Dobrinescu et al., 2009).  Les vitesses de glissement 

estimées d’une faille donnée peuvent aussi être différentes pour une même échelle de temps. 

C’est le cas pour la faille de Krupnik (Bulgarie) où la vitesse de glissement est estimée sur le 

long terme par la géologie structurale (tableau I.3). En effet, Meyer et al. (2002) proposent 

une vitesse de glissement d’environ 0,15 mm/a tandis que Ganas et al. (2005b) estime que 

cette vitesse est d’environ 0,35 mm/a. Cet écart dans l’estimation de la vitesse de glissement 

de la même faille met l’accent sur les problèmes liés aux incertitudes associées à la mesure du 

décalage et à l’âge qui lui est attribué. 
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Quelle est l’influence de la vitesse de glissement sur la morphologie associée aux 

failles normales ? Dans le Basin and Range, DePolo et Anderson (2000) estiment des vitesses 

de glissement situées entre 0,001 et 2 mm/a. Ils classent les failles normales en trois types en 

fonction de leur vitesse de glissement, avec des reliefs associés d’amplitude croissante. Au 

premier ordre, la morphologie des reliefs associés aux failles normales est donc dépendante de 

la vitesse de glissement sur ces failles. Nous allons voir dans les parties suivantes (partie I.2 et 

I.3) que cela se vérifie de manière plus quantitative : l’évolution du relief est contrôlée par les 

interactions entre la tectonique et les processus de surface, ce qui crée des marqueurs 

géomorphologiques dont la morphométrie semble corrélée à la vitesse de glissement. 

 

 

 

 

 

 

 
 

Méthode de la mesure Intervalle de temps Ce qui est mesuré (unité typique) Signification de la 
mesure 

Géodésie 1 h – plusieurs années Champ de vitesse/taux de 
déformation horizontale (mm/a 
ou nstrain/an) 

Accès à la déformation 
transitoire (réajustement 
post-sismique etc...)  

Paléosismologie 101 – 104 ans Intervalle de récurrence des 
séismes (ka) et déplacement 
vertical (m) 

Vitesse de glissement 
court terme (quelques 
séismes, cluster ; m/ka) 

Géomorphologie 103 – 106 ans Déplacement (m) entre des 
marqueurs géomorphologiques 
datés (ka) décalés 

Vitesse de glissement 
moyennée sur le moyen-
terme (m/ka) 

Géologie structurale 106 – 107 ans Déplacement (m-km) entre des 
marqueurs géologiques datés 
(ka-Ma) décalés 

Vitesse de glissement 
moyennée sur le long 
terme (km/Ma) 

Thermochronologie 106 – 107 ans Vitesse de refroidissement de 
minéraux lors de leur remontée 
dans la croûte (°C/Ma)  

Taux d’exhumation des 
roches du foot-wall 
(km/Ma) 

Tableau I.2. Les différentes méthodes d’estimation de la vitesse de glissement des failles normales 
actives couramment utilisées dans la littérature (modifié d’après Friedrich et al., 2003). L’intervalle de 
temps associé varie selon la méthode utilisée, ce qui conduit à des significations différentes. La 
thermochronolgie est indiquée car elle permet d’estimer des taux d’exhumation qui donnent une idée 
de la vitesse de glissement verticale pour les failles normales. 
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Figure I.3. (A) Vitesses de glissement long terme et court terme d’après le modèle de Wallace 
(1987). (B) Vitesse de glissement estimée sur la faille de Wasatch (Basin and Range) en fonction 
de l’échelle de temps significative de la mesure utilisée (d’après Friedrich et al., 2003). (B1) La 
vitesse de glissement long terme est constante sur de longues périodes de temps (~6-7 Ma ; m1 = 
0,3 mm/a ; m4 = 1,5 mm/a) même si des variations de faible fréquence se produisent. (B2) La 
vitesse estimée depuis le pléistocène montre des variations haute fréquence contrôlées par des 
séismes regroupés sous la forme de clusters. On peut toutefois extraire le signal long terme (m1). 
(B3) La vitesse de glissement estimée depuis l’holocène donne accès à la déformation transitoire et 
à la période de récurrence des séismes. 
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Nom de la faille 
normale (ou région) 

V (mm/a) Echelle 
temporelle 

Méthode employée pour 
l’estimation 

Références 

Wasatch (Basin and 
Range) 

0,8 
0,5-1,4 
0,2-0,7 
0,2-0,3 
0,1-0,7 
0,1-0,4 
0,7-1,7 
 
0,2-1,7 
0,3-1,3 
3-4,5 
1-3,5 

1-15 Ma 
~15 Ma 
~5 Ma 
3,9-6,4 Ma 
50-600 ka 
~250 ka 
10-100 ka 
 
6-26 ka 
1-2 ka 
1-10 a 
1-10 a 

Géomorphologie 
Thermochronologie 
Thermochronologie 
Thermochronologie 
Géologie structurale 
Géologie structurale 
Modélisation numérique de 
dégradation de l’escarpement 
Paléosismologie 
Paléosismologie 
GPS 
GPS 

DePolo et Anderson, 2000 
Friedrich et al., 2003 
Friedrich et al., 2003 
Armstrong et al., 2004 
Friedrich et al., 2003 
Machette et al., 1992 
Mattson et Bruhn, 2001 
 
Friedrich et al., 2003 
Nelson et Personius, 1993 
Malservisi et al., 2003 
Friedrich et al., 2003 

Wassuk (Basin and 
Range) 

0,9-1,1U 
~0,55 

4 Ma 
13 ka 

Géologie structurale 
Géologie structurale 

Densmore et al., 2009 
DePolo et Anderson, 2000 

Crescent (Basin and 
Range) 

0,3 2,8 ka Paléosismologie Friedrich et al., 2004 

Colfiorito 
et Autres failles 
(Apennins) 

~0,4T 
0,5-1,2T 

1-1,2 Ma 
1-1,2 Ma 

Géologie et Géomorphologie 
Géologie et Géomorphologie 

Pizzi et al., 2002 
Pizzi et al., 2002 

Failles en Calabre et 
Sicile 

0,5-1,2T 700 ka Géologie et Géomorphologie Monaco et Tortorici, 2000 

18 failles de la 
région Lazio-
Abruzzo (Apennins) 

0,2-2 10 ka - 3,3 
Ma 

Géologie, géomorphologie et 
paléosismologie 

Roberts et Michetti, 2004 

Messina 0,9-1,4U 125 ka Géologie structurale Valensise et Pantosti, 1992 

Magnola 
(Apennins) 

1-1,8 
1-1,3 

4,4-8 ka 
7 ka 

Paléosismologie 
Paléosismologie 

Palumbo et al., 2004 
Schlagenhauf et al., 2011 

Krupnik (Bulgarie) ~0,15T 
~0,35T 

~13 Ma 
~8-10 Ma 

Géologie et Géomorphologie 
Géologie structurale 

Meyer et al., 2002 
Ganas et al., 2005b 

Xylokastro (rift 
Corinthe) 

6-7T 
11±3T 
 
13±1E 

~1 Ma 
~300 ka 
 
1-10 a 

Géologie structurale (valeur min.) 
Géologie structurale et modélisation 
mécanique 
GPS 

Armijo et al., 1996 
Armijo et al., 1996 
 
Clarke et al., 1997 

South Alkyonides 

et 

Skinos 
(rift Corinthe) 

3 
1 
2,6-4,7T 

1,2-2,3 
0,7-2,5 

~100 ka 
~10 ka 
~1a-100 ka 
~1 Ma 
~1-7 ka 

Géologie structurale 
Paléosismologie 
Synthèse bibliographique 
Géologie 
Paléosismologie 

Leeder et al., 1991 
Pantosti et al., 1996 
Morewood et Roberts, 2002 
Collier et al., 1998 
Collier et al., 1998 

Egion 

et 

Eliki (rift Corinthe) 

0,7 
1,3 
1,5-8T 

1,4 

100 a 
~5 ka 
0,1-300 ka 
2 ka 

Paléosismologie 
Géologie 
Synthèse bibliographique 
Paléosismologie 

Koukouvelas et al., 2001 
Mouyaris et al., 1992 
Morewood et Roberts, 2002 
Koukouvelas et al., 2001 

Sparte (Grèce) ~1 
~1 

13 ka 
10 ka 

Paléosismologie 
Paléosismologie 

Benedetti et al., 2002 
Armijo et al., 1991 

21 failles en Crête 0,3-1,3T ~13 ka Géologie et Géomorphologie Caputo et al., 2010 

Cordillère Blanche 
(Pérou) 

3±1 3 ka Paléosismologie Siame et al., 2006 

Kung-Co (Tibet) ~3,3 60 ka Géologie et Géomorphologie Armijo et al., 1986 

Tableau I.3. Synthèse bibliographique des vitesses de glissement estimées de failles normales. V est 
la composante verticale de la vitesse de glissement. T indique la vitesse de glissement totale. 
U indique la vitesse de surrection du footwall par rapport au niveau de base. E indique la vitesse 
d’extension. 
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I.2. Notions générales sur l’évolution du relief 

I.2.1. La croissance du relief, les notions d’état stationnaire et d’équilibre dynamique 

L’évolution du relief est associée à la notion d’état d’équilibre. En effet, dans la 

croissance d’un orogène, on peut distinguer principalement trois phases (e.g., Hack, 1957 ; 

Montgomery, 2001 ; figure I.4). La première est une phase de croissance du relief où le taux 

de surrection est supérieur au taux de dénudation. La deuxième est une phase d’état 

stationnaire de la topographie où le taux de surrection est contrebalancé par le taux de 

dénudation. L’altitude moyenne du relief est alors stationnaire (e.g., Hack, 1960). La 

troisième est une phase de relaxation où la tectonique n’agit plus et où l’érosion tend à aplanir 

le relief. L’existence de ces trois phases est gouvernée par le temps de réponse différent des 

processus érosifs aux causes externes (relief et forces aux limites) : au début de la création du 

relief par la tectonique, le temps de réponse du réseau de drainage est trop long pour pouvoir 

équilibrer immédiatement la surrection des reliefs, d’où une période de croissance de la 

topographie. A l’inverse, à l’arrêt de la tectonique, les bassins versants bien installés 

continuent à éroder les reliefs pendant un certain temps. 

 

Figure I.4. Modèle conceptuel de l’évolution de 
l’altitude moyenne du relief en fonction du temps 
(d’après Montgomery, 2001). Les rectangles 
indiquent le temps pendant lequel l’intitulé qui 
s’y trouve est stationnaire. Par exemple, la 
tectonique agit avec une vitesse constante dans 
la moitié gauche du graphique. L’état 
stationnaire d’un relief résulte donc simplement 
de la compétition entre la tectonique et l’érosion. 
Il s’agit d’un équilibre dynamique où le taux 
moyen d’érosion du relief équivaut au taux 
moyen de surrection. 

Dans la littérature, il existe différents modèles décrivant la réponse géomorphologique 

en fonction du forçage tectonique (figure I.5 ; Davis, 1903 ; Penck, 1924 ; Hack, 1957). La 

première théorie (Davis, 1903) propose que les reliefs arrivent rapidement à un état de 

paroxysme, c’est-à-dire où l’altitude moyenne maximale est atteinte dans l’histoire d’un 

relief, ce qui correspond à un relief jeune. Puis l’auteur propose que l’altitude moyenne 

décroît lentement (i.e., relief mature) jusqu’à un stade de sénilité (figure I.5a). La deuxième 
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théorie (Penck, 1924) propose que les reliefs croissent plus lentement jusqu’à un stade où 

l’altitude moyenne est contrôlée par les variations de vitesse tectonique (figure I.5b). La 

troisième théorie (Hack, 1957) ajoute le concept d’équilibre dynamique (figure I.5c) : les 

taux moyens de surrection et les taux moyens d’érosion sont équivalents sur des intervalles de 

temps longs (e.g., Delcaillau, 2004). Ceci conduit les reliefs à un état stationnaire. L’altitude 

moyenne des lignes de crêtes, par exemple, est constante sur un intervalle de temps donné. 

Bien que sur des intervalles de temps courts (1 ka à 100 ka), les vitesses de surrection peuvent 

varier, elles oscillent autour d’une valeur moyenne. C’est cette valeur moyenne long terme 

qui est contrebalancée par le taux d’érosion et qui produit l’état stationnaire du relief sur le 

long terme. Ce dernier a été observé par Ellis et al. (1999) dans des simulations numériques 

de l’évolution du relief le long de failles normales actives. Pour un taux de précipitations et un 

taux de glissement sur la faille constants, l’amplitude du relief (différence d’élévation entre le 

lit d’une rivière et la crête adjacente) croît jusqu’à osciller autour d’un état stationnaire 

(figure I.6). Les auteurs définissent alors un temps de réponse nécessaire pour que le relief 

atteigne l’état stationnaire. Ce temps est lié au temps de réponse du réseau hydrographique. Il 

est de l’ordre du million d’années et identique à celui obtenu par Whipple (2001) à l’aide de 

simulations analytiques. Ce dernier ajoute que le signal climatique haute fréquence (10 ka à 

100 ka) (à partir de l’exemple de Taiwan) ne perturbe pas l’équilibre dynamique global de la 

chaîne. Ce comportement a également été observé par Lague et al. (2003) dans des 

modélisations analogiques d’évolution d’un relief soumis à un soulèvement constant et une 

pluviométrie constante avec des oscillations aléatoires de haute fréquence, dont l’influence 

sur l’évolution des reliefs semble peu visible. Il semble donc que les signaux tectonique et 

érosion long terme soient les éléments majeurs qui contrôlent l’évolution d’un relief et, en 

particulier, son équilibre dynamique. 

Notons qu’il est important de distinguer la notion d’état stationnaire qui caractérise 

l’état stable de la topographie, de la notion d’équilibre dynamique, qui signifie que le taux de 

dénudation D d’un relief contrebalance le taux de surrection relatif au niveau de base Ur (e.g., 

Babault et al., 2005). En effet, des modèles expérimentaux (e.g., Babault et al., 2005) et 

numériques (e.g., Carretier et Lucazeau, 2005 ; Pepin et al., 2010) de l’évolution d’une 

topographie en surrection uniforme avec sédimentation permise dans le piémont montrent que 

l’équilibre dynamique peut être atteint (D = Ur) sans pour autant que l’état stationnaire le soit. 
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C’est le cas lorsque Ur évolue au cours du temps en particulier dans une phase avancée de 

remplissage du bassin sédimentaire où la pente du cône sédimentaire se rapproche d’un état 

stationnaire (e.g., Babault et al., 2005) : quand la pente du cône sédimentaire croît encore, le 

modèle finit par atteindre l’équilibre dynamique. Quand celle-ci se stabilise, l’équilibre 

dynamique conduit au stade stationnaire. 

 

Figure I.5. Modèles classiques de la réponse géomorphologique en fonction du forçage tectonique 
(modifié d’après Summerfield, 1991 et Burbank et Anderson, 2001). (A) Modèle d’après la théorie de 
Davis (1903). (B) Modèle d’après la théorie de Penck (1924). (C) Modèle d’après la théorie de Hack 
(1957). 
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Figure I.6. Etat stationnaire de la topographie atteint dans une simulation numérique d’évolution du 
relief avec une vitesse de faille normale et une pluviométrie constantes (modifié d’après Ellis et al., 
1999). 

Dans le cas de sollicitations externes constantes (tectonique, climat), l’équilibre 

dynamique peut se traduire par : (i) un flux sédimentaire sortant constant dans les 

modélisations numériques (e.g., Kooi et Beaumont, 1996 ; Lague, 2001) ou oscillant autour 

d’une valeur moyenne dans des modèles analogiques (e.g., Hasbargen et Paola, 2000), (ii) 

une différence d’élévation constante entre le lit des rivières et les crêtes adjacentes (e.g., Ellis 

et al., 1999 ; figures I.5c et I.6), (iii) une hauteur de facettes triangulaires constante dans des 

modèles numériques (Petit et al., 2009a), (iv) une réponse rapide du système à des variations 

tectoniques, eustatiques (e.g., Loget et al., 2006) ou climatiques. Dans la nature, il demeure 

difficile de juger de l’état d’équilibre dynamique d’un relief car l’accès à l’évolution des 

variables citées ci-dessus est limité. L’hypothèse est donc souvent faite que le relief est à 

l’équilibre dynamique quand il est associé à un réseau de drainage jugé mature. La maturité 

du réseau de drainage peut être évaluée en fonction de l’état de dissection du relief et de sa 

morphologie (forme de la tête des bassins versants). Si le réseau de drainage couvre 

l’intégralité du relief érodé (relief entièrement disséqué ; figure I.6) et que la tête des bassins 

versants est émoussée, il est mature. Les indices révélant un état perturbé transitoire (e.g., 

knickpoints) sont ensuite un élément qui peut nous indiquer si l’équilibre dynamique est 

atteint : si l’on constate la présence de knickpoints, le relief n’est pas à l’équilibre. A 

l’inverse, s’il n’y a pas de knickpoints, il est possible qu’il le soit. 
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I.2.2. Les processus de surface en jeu et leur formulation 

Les processus de surface sont les processus géologiques agissant entre les enveloppes 

fluides (atmosphère et hydrosphère) et solides superficielles (lithosphère). Nous ne nous 

intéressons ici qu’aux interactions entre l’hydrosphère et la lithosphère. Les processus de 

surface qui en découlent sont classiquement représentés dans le cycle des roches. Il s’agit des 

étapes successives d’érosion, de transport et de sédimentation. Grâce aux processus 

gravitaires sur les versants et au développement d’un réseau de drainage, l’érosion arrache des 

particules au substratum qui sont ensuite transportées par un agent de transport comme l’eau. 

Ces particules sont ensuite déposées dans des bassins sédimentaires au terme de leur 

transport. Sinon, elles sont temporairement stockées dans le lit et dans les terrasses des 

rivières et constituent les alluvions. 

  

I.2.2.1. L’érosion 

On différencie l’incision fluviatile, qui est le processus d’érosion-transport majeur qui 

crée les rivières, des processus de versant, qui permettent d’apporter la charge sédimentaire 

dans les rivières. 

- L’incision 

L’incision est le creusement subi par le substratum rocheux sous l’action mécanique et 

chimique de l’eau en mouvement qui est enrichie en particules transportées. Le taux 

d’incision est la vitesse verticale de ce creusement. Il dépend de plusieurs paramètres dont la 

tectonique, la variation du niveau de base, la nature du substratum (lithologie) et le climat 

(pluviométrie, transitions entre périodes glaciaires et interglaciaires). De manière simplifiée, 

on peut considérer que la capacité de la rivière à inciser est fortement contrôlée par la charge 

solide. Lorsque la charge solide est fortement inférieure à la capacité de transport (i.e., charge 

sédimentaire faible), l’incision des rivières est limitée par la capacité du cours d’eau à 

arracher les particules au fond du lit. On parle alors de « detachment-limited rivers » qui 

favorisent l’existence des rivières à substratum rocheux. Lorsque la charge solide est proche 

de la capacité de transport (i.e., charge sédimentaire élevée), le transport est limité par la 
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capacité du cours d’eau à transporter les particules. On parle alors de « transport-limited 

rivers » qui favorisent l’existence d’une couverture de sédiments au-dessus du substratum. 

Ces deux régimes sont des extrêmes et bien souvent, les rivières ont un comportement mixte 

(« mixed bedrock-alluvial channels » ; Seidl et Dietrich, 1992 ; Wohl, 1992, 1993 ; Howard et 

al., 1994 ; Howard, 1998 ; Snyder et al., 2000). Par ailleurs, il existe une transition le long de 

la rivière entre ces deux comportements : une partie est souvent à substratum rocheux et se 

trouve souvent au niveau de la tête des bassins versants tandis qu’une autre partie, alluviale, 

est observée plus en aval en raison de l’apport sédimentaire important. En outre, on peut 

prendre en compte le fait que la charge solide (particules et blocs) d’une rivière peut favoriser 

l’abrasion mécanique du substrat (e.g., modèle mécanique de saltation-abrasion ; Dietrich et 

al., 2003 ; Sklar et Dietrich, 2004). 

Plusieurs modèles d’incision ont été développés suivant les paramètres considérés. Le 

premier propose que le taux d’incision E [L.T-1] d’un substratum soit proportionnel à 

l’intensité du flux d’eau s’écoulant à sa surface (Howard et Kerby, 1983). Il prend la forme : 

E  Kb (c )  (1)

où Kb est l’érodabilité du substrat [L2.T-1],  la puissance hydraulique, c la puissance 

hydraulique critique et  une constante. L’intensité du flux d’eau critique correspond à la 

contrainte cisaillante à la base du lit à partir de laquelle l’incision commence. A partir de cette 

relation, en négligeant le seuil critique d’incision et en considérant des équations de 

conservation de la masse d’eau (e.g., Leopold et Maddock, 1953 ; Lague, 2001) et une 

formulation décrivant l'hydrologie des bassins versants (e.g., Hack, 1957 ; Lague, 2001). 

Howard et al. (1994) et Whipple et Tucker (1999) déterminent la loi communément utilisée 

du modèle de puissance du courant (stream power law) : 

E  K .Am .S n  (2)

où E est le taux d’incision [L.T-1], K est un coefficient d’érosion dimensionnel [L1-

2m.T-1], A est l’aire drainée en amont du point du lit étudié [L2], S la pente locale [L.L-1] et les 

exposants m et n sont des constantes positives qui rendent compte de l’hydrologie du bassin 

versant, de la géométrie de la rivière et des paramètres climatiques globaux. 
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La forme des profils longitudinaux des rivières est étroitement liée à l’incision. Il est 

admis que, dans le cas où le relief est à l’équilibre, cette forme est concave (e.g., Hack, 1957 ; 

Sklar et Dietrich, 1998 ; Stock et Montgomery, 1999 ; Snyder et al., 2000). En dérivant les 

lois d’incision classiquement utilisées dans les modélisations numériques (en particulier 

l’équation 2), on retrouve bien cette concavité (e.g., Howard et al., 1994; Whipple et Tucker, 

1999). Ceci montre que la loi de puissance du courant semble bien reproduire l’évolution long 

terme du profil en long des rivières. 

- Les processus de versant 

Les processus de versant alimentent les rivières en sédiments et sont donc 

responsables de l’essentiel de la production sédimentaire sur les continents (e.g., Lague, 

2001). Leur rôle dans l’évolution du relief et dans les vitesses d’érosion est donc majeur. Ils 

sont fortement dépendants de la lithologie, du climat, de la tectonique et de la topographie. Ils 

font intervenir deux mécanismes principaux : la production de régolithe et son transport. Le 

régolithe est la matière meuble non consolidée ou re-cimentée provenant de la désagrégation 

du substratum rocheux sain (e.g., Scott et Pain, 2008). Sa production se fait par 

l’intermédiaire de processus d’altération du bedrock. On distingue : 

- les processus d’altération physique tels que la cryoclastie, l’hydroclastie (alternance 

humectation-dessiccation) et le ruissellement (abrasion mécanique), 

- les processus d’altération chimique tels que la dissolution, l’oxydo-réduction et 

l’hydrolyse, 

- les processus d’altération biologique tels que la fracturation par les racines des 

plantes et l’activité bactérienne. 

Une fois produit, le régolithe est transporté à l’aide d’un agent de transport comme 

l’eau, la glace ou le vent. On peut dès lors distinguer trois grands types de processus à 

l’origine de ce transport sur les versants : 

- les processus dominés par l’effet gravitaire, 

- ceux dominés par les écoulements d’eau, 

- les processus glaciaires. 

Les processus dont la cause majeure est la gravité sont, par exemple, les glissements 

de terrain, les avalanches de débris, les coulées de débris et la reptation dont la solifluxion et 
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la gélifluxion font partie. Ces derniers correspondent à un déplacement très lent du régolithe 

chargé en eau. L’eau joue un rôle prépondérant dans l’initiation des processus gravitaires 

(e.g., Graveleau, 2008) en diminuant la friction des interfaces de glissement ou en 

déstabilisant les versants à leur base. Les processus dominés par les écoulements d’eau sont le 

ruissellement de surface et le ruissellement dans des rigoles qui sont les équivalents des 

rivières à petite échelle. L’efficacité des processus glaciaires, quant à elle, est difficile à 

évaluer. En termes de production de régolithe (par cryoclastie), les processus glaciaires sont 

probablement efficaces (e.g., Hallet et al., 1996). Cependant, il est difficile de connaître 

l'efficacité de la gélifluxion dans le transport du régolithe. 

La diffusion est une loi empirique qui est souvent utilisée pour modéliser l’ensemble 

des processus de versant. En effet, de par leur grand nombre et leur complexité, ces processus 

ont été regroupés sous la forme d’une seule équation de diffusion linéaire qui relie le flux de 

sédiments volumique Qs [L
3.T-1] à la pente locale S [L.L-1] (Culling, 1960). Cette équation est 

de la forme : 

Qs K.S  (3)

où K est le coefficient de diffusivité du versant. Cette formulation est adaptée pour les 

versants à faible pente mais pas pour ceux à forte pente où les processus gravitaires tels que 

les glissements de terrain font augmenter localement le flux sédimentaire. Un modèle de 

diffusion non-linéaire empirique a donc été proposé par différents auteurs pour introduire un 

seuil de pente critique Sc à partir duquel les flux sédimentaires augmentent en fonction d’une 

puissance de la pente supérieure à 1 (e.g., Anderson, 1994 ; Howard, 1994 ; Dietrich & 

Montgomery, 1998 ; Roering et al., 1999). Ce modèle suit la formulation suivante : 

 (4)

Nous pouvons remarquer que pour de faibles pentes, cette équation équivaut à la loi de 

diffusion linéaire. 

 

Qs 
K.S

1
S

Sc











2
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 I.2.2.2. Le transport 

Le transport de la charge solide des rivières se réalise selon 3 grands modes (e.g., 

Yalin, 1980) : le transport de fond, le transport en suspension et le transport en charge 

dissoute. Le mode de transport est déterminé par le type d’écoulement (turbulent ou 

laminaire) et par sa vitesse (e.g., Hjülstrom, 1935). Lorsque les forces de cisaillement à la 

base de l’écoulement (b) dépassent le seuil critique de cisaillement (c), les particules 

commencent à se déplacer par glissement, roulement ou saltation, ce qui constitue le transport 

de fond. La contrainte cisaillante basale b [M.L-1.T-2] exercée par le fluide sur le lit de la 

rivière est exprimée de la façon suivante : 

b  eau.g.heau.S  (5)

 où eau est la densité de l’eau [M.L-3], g l’accélération de la pesanteur [L.T-2], heau la 

hauteur d’eau [L] et S la pente du lit de la rivière [L.L-1]. 

La vitesse de l’écoulement est ensuite déterminante dans le maintien des particules en 

suspension (e.g., Hjülstrom, 1935). Ces modes de transport sont aussi contrôlés par la 

granulométrie et la densité des particules : les sédiments fins se trouvent fréquemment dans la 

charge en suspension, sauf pour ceux qui ont des propriétés cohésives fortes et qui s’agrègent 

en particules plus grossières. C’est le cas des particules très fines (< 0,1 mm). Les sédiments 

grossiers sont transportés dans la charge de fond et sont en partie responsable du mécanisme 

d’incision par abrasion mécanique. Les propriétés intrinsèques des particules sont aussi à 

l’origine, avec la puissance du courant, des distances de transport. En effet, pour une vitesse 

de courant et une densité de particule données, une particule fine est transportée plus loin 

qu’une particule grossière. Ceci est à l’origine de la ségrégation granulaire observée dans les 

dépôts sédimentaires. 

La formulation mathématique du transport a été proposée de différentes manières à 

partir d’approches semi-empiriques, mécaniques ou énergétiques (e.g., Yalin, 1980 ; Julien, 

1995). Le seuil critique de cisaillement c que la contrainte cisaillante basale b doit dépasser 

pour mettre les particules immobiles en mouvement dépend de 2 paramètres adimensionnels : 

le cisaillement de Shield *et le nombre de Reynolds particulaire Re*. Ces deux paramètres 

rendent compte des propriétés intrinsèques des particules transportées et des propriétés du 

fluide (vitesse et viscosité cinématique), respectivement. Ils s’expriment comme suit : 
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 (6)

 où sed et Dsed sont la densité [M.L-3] et le diamètre [L] de la particule, respectivement. 

  (7)

 où u est la vitesse de cisaillement du fluide [L.T-1] et  sa viscosité cinématique [L2.T-

1]. Howard (1994) exprime la capacité de transport par unité de largeur qc [L
2.T-1] des rivières 

à partir du cisaillement de Shield : 

 (8)

 où Kh est un coefficient de transport,  un exposant positif etc
* le seuil de transport 

des particules. Celui-ci diffère du seuil d’incision critique c (équation 1) qui doit être plus 

élevé pour que l’incision du lit commence (e.g., Lague, 2001). L’équation 8 peut se simplifier 

comme suit (voir les thèses de Lague, 2001 et Graveleau, 2008 pour une explication 

détaillée) : 

  (9)

 où Kc est un coefficient de transport, m’ et n’ sont des exposants positifs. Cette 

dernière équation se rapproche fortement de la loi de puissance du courant (équation 2) qui 

permet de modéliser l’incision fluviatile, bien que le coefficient de transport Kc ait une 

signification différente du coefficient d’érosion K. 

 I.2.2.3. La sédimentation 

La sédimentation est le dépôt des particules détritiques d’une rivière lorsque celle-ci 

n’a plus l’énergie suffisante pour continuer à les transporter. Cette chute de la capacité de 

transport d’une rivière peut être due à la diminution de son débit ou de la pente de son lit. Les 

sédiments détritiques peuvent se déposer au sein du réseau hydrographique (e.g., dépôts 

transitoires, terrasses alluviales) principalement en raison des variations de débit ou de la 

dynamique propre à la rivière. Cette dynamique est à relier à la dynamique régionale du 

réseau hydrographique qui dépend de la tectonique, des variations eustatiques et du climat, et 

 * 
b

(sed  eau).g.Dsed

Re* 
u.Dsed



qc Kh .(* c
*)

qc Kc .A
m' .Sn'
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d’ajustements internes du système (e.g., Bull, 2007). La majeure partie de la charge des 

rivières sédimente dans le piémont qui borde le relief sous la forme de figures caractéristiques 

que sont les cônes alluviaux (cf partie I.3.3). 

 I.2.2.4. Le rôle du niveau de base 

Le niveau de base est le niveau le plus bas d’une topographie donnée, vers lequel 

toutes les eaux de ruissellement tendent à s’écouler du fait de la gravité. Dans l’absolu, le 

niveau de base est donc le niveau moyen des mers. Toutefois, on peut assez souvent 

distinguer des niveaux de base locaux au sein même des reliefs (e.g., lacs, rivières). Par 

exemple, une rivière peut constituer un niveau de base pour ses affluents, de même pour un 

lac intramontagneux. Ce dernier peut être connecté ou déconnecté du niveau de base marin 

(lac endoréique).  

Le niveau de base peut varier sous l’effet de l’eustatisme et de la tectonique. Tout 

d’abord, l’eustatisme décrit les variations du niveau moyen des mers liées aux variations 

climatiques et aux variations de la dynamique des dorsales océaniques. La tectonique, quant à 

elle, peut faire varier l’altitude d’un relief par rapport à son niveau de base, par soulèvement 

ou subsidence.  

Le fait de faire varier l’altitude du niveau de base a une influence sur l’érosion et donc 

sur la morphologie d’un relief. Par exemple, une chute rapide du niveau marin entraîne une 

augmentation de l’érosion au niveau des continents. Cela a été le cas, entre autres, pour la 

vallée du Rhône lors de la crise messinienne qui correspond à une chute du niveau de base 

marin rapide (quelques 10 ka) et de grande amplitude (~1500 m ; e.g., Clauzon et al., 1996). 

La perturbation géomorphologique est visible dans les profils longitudinaux des rivières dont 

la forme est modifiée de façon transitoire (comme le montrent les knickpoints). Le retour à 

l’équilibre de l’ensemble du profil en long de la rivière dépend ensuite d’un temps de réponse 

qui est de l’ordre du Ma pour une chute du niveau de base aussi importante que celle de la 

crise messinienne (Loget et al, 2006). 

Dans le cas des failles normales actives, le niveau de base peut être une mer (e.g., 

golfe de Corinthe) ou un lac (e.g., lac Baïkal, lac Natron), mais sa localisation peut aussi être 

déterminée par le remplissage sédimentaire dans le hanging-wall (figure I.7a). Bien souvent 

dans ce cas, le niveau de base se situe au niveau d’une rivière qui s’écoule parallèlement à la 
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trace de la faille en surface et qui est localisée dans le bassin sédimentaire (e.g., Cordillère 

Blanche, demi-graben de Tunka, faille de la Têt). Cette rivière établit souvent une connexion 

entre le réseau de drainage local et le niveau de base marin, ce qui lui confère la fonction de 

transmettre au relief en amont les perturbations engendrées par les variations eustatiques 

globales. Dans l’hypothèse d’un niveau moyen des mers constant, l’altitude et la localisation 

du niveau de base constitué par cette rivière sont principalement contrôlés par la compétition 

entre la subsidence et le remplissage sédimentaire du bassin. Lors d’un séisme, si la trace de 

la faille ne correspond pas au niveau de base local (pas de lac ou de mer), la quantité de relief 

exhumée et disponible pour l’érosion est égale à la valeur du déplacement co-sismique 

vertical (figure I.7b). La quantité d’érosion réellement produite sur le long terme dépendra 

donc de la dynamique sédimentaire dans le piémont qui comblera le vide créé. Lorsque la 

trace de la faille correspond à un niveau de base,  seule la partie en soulèvement (foot-wall) 

relatif par rapport à ce niveau de base détermine la quantité du relief potentiellement érodable 

après le séisme. 

La faille de la Têt, dans les Pyrénées orientales, est un exemple qui pourrait montrer 

que la variation du niveau de base peut avoir une origine qui n’est ni eustatique ni tectonique 

(Carozza et Baize, 2004). En effet, la rivière parallèle à la faille (la Têt) a incisé rapidement le 

bassin sédimentaire sur lequel elle était installée sur environ 400 m de hauteur, au Plio-

Pléistocène, sans aucune correspondance avérée avec un événement tectonique ou eustatique. 

La cause de cette incision drastique post-miocène pourrait être la connexion tardive du réseau 

de drainage se développant le long de la faille de la Têt au niveau de base marin de la 

Méditerranée par l’intermédiaire de la Têt (Nicolas Loget, communication personnelle). Tous 

les affluents de la Têt ont eu leur profil en long perturbé par cette chute du niveau de base 

local.  
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Figure I.7. Schéma d’évolution de la topographie (en coupe) liée à un séisme sur une faille normale 
et en relation avec la nature du niveau de base. (A) Topographie acquise après une longue période 
d’activité tectonique. (B) Topographie résultant d’un événement sismique. L’espace vide créé par la 
chute rapide du niveau de base va déséquilibrer le système jusqu’à ce que l’érosion du foot-wall et le 
dépôt dans le bassin du hanging-wall recréent une nouvelle topographie à l’équilibre (non 
représentée sur le schéma). La dynamique du niveau de base dépendra alors de la réponse du 
remplissage sédimentaire face à la déformation du bassin du hanging-wall, ce qui aura ensuite un 
impact sur l’érosion du foot-wall. (C) Topographie résultant d’un événement sismique dans le cas où 
le niveau de base est fixé au pied de l’escarpement. La quantité potentiellement érodable dans ce 
cas est plus faible que dans le cas (B). Ces schémas sont bien entendu simplifiés et l’évolution de la 
topographie dans la nature peut être plus complexe (elle peut osciller entre (B) et (C), par exemple. 
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I.2.3. L’influence des paramètres climat et lithologie sur l’évolution du relief 

Les paramètres responsables de l’évolution du relief le long des failles normales 

actives sont la tectonique (vitesse long terme de la faille, âge de la faille, rejet total, cycle 

sismique) et l’érosion. Les processus d’érosion peuvent dépendre du climat (pluviométrie, 

glaciations) et de la lithologie. Je propose ici un inventaire des principaux contrôles 

climatiques et lithologiques sur l’érosion et l’évolution du relief. 

- L’influence du climat 

Le climat peut avoir une influence sur le taux et le style d’érosion des pentes du relief 

qui déterminent la quantité des apports sédimentaires se retrouvant dans les rivières et les 

glaciers (e.g., Leeder et al., 1998 ; Bull, 2001 ; Hancock et Anderson, 2002). Tucker et al. 

(2011) démontrent que l’escarpement de la faille de Magnola (Apennins) est d’âge holocène 

car bien préservé suite à une diminution du taux d’érosion de sa surface lors du passage à la 

période post-glaciaire (15-18 ka). Ceci est en accord avec l’hypothèse formulée par Armijo et 

al. (1992) selon laquelle les escarpements en région égéenne sont souvent d’âge holocène. 

Cela semble indiquer un contrôle climatique sur le taux d’érosion du relief. C’est également 

ce que laisse penser l’hypothèse proposée par Molnar et England (1990) selon laquelle le 

refroidissement global tardi-cénozoïque de la planète serait responsable d’une augmentation 

globale des taux d’érosion, répercutée (et déduite) dans une augmentation du volume 

sédimentaire global. Durant les périodes glaciaires, les mécanismes d’érosion des reliefs sont 

majoritairement la cryoclastie (alternance gel-dégel) sur les versants et l’abrasion par le 

déplacement des glaciers dans les vallées situées aux latitudes et altitudes où la température 

favorise le gel. Par contre, la pluviométrie doit être plus faible qu’en période interglaciaire 

compte tenu du climat aride. L’efficacité des processus glaciaires est discutée. Les taux 

d'érosion estimés sur les glaciers actuels semblent être élevés (~10-100 mm/a ; e.g., Hallet et 

al., 1996). En termes de production de sédiments (par cryoclastie et par abrasion par les 

glaciers), les processus glaciaires semblent donc être efficaces. Cependant, les distances de 

transport des moraines glaciaires sont plus courtes que celles des rivières, ce qui empêche les 

reliefs de transférer la totalité de leur masse sédimentaire vers les bassins d'avant chaîne en 

période glaciaire. En termes de transport, les processus glaciaires sont donc sans doute peu 
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efficaces. La masse sédimentaire stockée dans les reliefs en période glaciaire serait donc 

transportée et évacuée en période interglaciaire, rendant ainsi les alternances entre périodes 

glaciaires et interglaciaires très efficaces en termes d'érosion (e.g., Molnar, 2001, 2004 ; 

Peizhen et al., 2001). Durant les périodes interglaciaires, l’essentiel de l’érosion se produit par 

le ruissellement de l’eau chargée en sédiments. La pluviométrie est donc la variable majeure 

du climat susceptible d’avoir un impact sur les taux d’érosion des versants et les taux 

d’incision des rivières. Bien que l’effet de la pluviométrie sur les processus de versant et sur 

l’incision soit aussi discuté, des études récentes montrent qu’une forte pluviométrie augmente 

les taux d’érosion. C’est le cas lors des périodes très humides où les glissements de terrain 

deviennent très fréquents à Taiwan (e.g., Hovius et al., 2000 ; Dadson et al., 2003) et où le 

taux de dénudation des bassins versants et le taux d’incision des rivières augmente (e.g., 

Dadson et al., 2003, figure I.8a ; Hartshorn et al., 2002, respectivement). La pluviométrie est 

également bien corrélée avec le style d’érosion le long de la cordillère des Andes (e.g., 

Montgomery et al., 2001 ; figure I.8b). En effet, les auteurs divisent la chaine en trois 

secteurs en fonction de la latitude et de la topographie (hypsométrie). Au nord, la forte 

pluviométrie (climat tropical) contrôle le style de l’érosion en donnant une topographie 

disséquée par une érosion fluviatile. Au centre, la pluviométrie est plus faible et ne 

contrebalance pas suffisamment la tectonique. Au sud, l’érosion par les glaciers domine et 

érode fortement la tête des bassins versants. Cet exemple montre l’importance de la 

pluviométrie et du climat sur le style et les taux d’érosion d’un relief. Enfin, il est important 

de préciser que la pluviométrie dépend très fortement de l’altitude (e.g., Wallace, 1978 ; 

Montgomery et Brandon, 2002 ; Reiners et al., 2003). Par exemple, dans le cas de Pleasant 

Valley (Basin and Range, Nevada), la quantité de pluie moyenne mesurée est de 450 mm/a 

sur les sommets et 120 mm/a dans les plaines. L’effet de la topographie sur la pluviométrie et 

sur les taux d’érosion a été étudié par Montgomery et Brandon (2002). Les auteurs montrent 

que les taux d’érosion long terme augmentent de façon non linéaire en fonction du gradient 

topographique mais que le signal tectonique garde un contrôle majeur dans les reliefs actifs. 

Enfin, Avouac et Burov (1996) proposent que le climat ait une influence sur la répartition des 

déformations dans la collision Inde-Asie. En effet, l’Himalaya subit la mousson et absorbe un 

taux de raccourcissement N-S plus élevé (~2 cm/a) que le Tian Shan (~1 cm/a) qui se situe 

sous un climat plus sec. La forte érosion au niveau de l’Himalaya pourrait donc influer sur les 
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vitesses de déformation de la chaîne qui contrôlent à leur tour les taux d’érosion, engendrant 

ainsi une dynamique d’évolution du relief rapide. 

- L’influence de la lithologie 

La lithologie contrôle également le style et les taux d’érosion. En effet, des roches peu 

résistantes (cohésion faible) sont érodées en donnant des pentes plus faibles que des roches 

résistantes (cohésion élevée), et doivent répondre plus rapidement aux sollicitations externes 

telles que les précipitations ou les alternances entre période glaciaire et interglaciaire. Sklar et 

Dietrich (2001) ont d’ailleurs mis en évidence une corrélation empirique entre la résistance 

des roches à la traction et le taux d’érosion (figure I.9). De la même manière, les roches 

fracturées, perméables résistent plus difficilement aux processus gravitaires qui suivent la loi 

de Mohr-Coulomb et qui dépendent fortement de la pluviométrie par l’effet de la diminution 

de la friction sur les plans de glissement et de la pression de fluide. Enfin, dans un contexte 

climatique particulier (alternance de périodes glaciaires et interglaciaires) et dans une région 

périglaciaire, un escarpement de lithologie où la porosité est élevée (> 10 %) est contrôlé par 

des processus de versant tels que la solifluxion, qui engendre des pentes de versant concaves 

(e.g., Font et al., 2002) alors qu’elles sont convexes dans la plupart des autres cas naturels. 

Certains processus de versant peuvent donc être préférentiellement activés en fonction de la 

lithologie. 
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Figure I.8. (A) Corrélation entre le taux de dénudation des bassins versants mesuré sur 30 ans à 
Taiwan et le coefficient de variation de l’écoulement (d’après Dadson et al., 2003). Ce coefficient 
adimensionné est défini comme l’écart type de l’écoulement (mm/a) divisé par l’écoulement moyen 
(mm/a). Il est directement relié à la pluviométrie. (B) Corrélation entre la topographie (courbes 
hypsométriques) et le climat/la pluviométrie dans la cordillère des Andes (d’après Montgomery et al., 
2001). Le climat et la pluviométrie varient en fonction de la latitude et ont une influence directe sur la 
topographie et le style d’érosion. 

 
Figure I.9. Corrélation empirique entre le taux d’érosion et la résistance des roches (d’après Sklar et 
Dietrich, 2001). 
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I.3. Relief caractéristique associé aux failles normales actives 

Depuis le début du 20ème siècle, il est reconnu que le relief qui se développe le long 

des failles normales actives est caractéristique (e.g., Davis, 1903 ; Cotton, 1950 ; Birot, 1958 ; 

Wallace, 1978 ; Burbank et Anderson, 2001). En effet, il est constitué d’une figure 

morphologique particulière, appelée facette triangulaire, qui se développe de façon répétitive 

le long de l’escarpement de faille en alternance avec des rivières perpendiculaires à la trace de 

la faille en surface (figure I.10). Les facettes triangulaires se forment sous l’effet de 

l’exhumation progressive du plan de faille soumis à l’érosion (i.e., incision et processus de 

versants). Le différentiel topographique créé par le jeu de la faille normale induit de l’érosion 

dans le foot-wall via les processus d’érosion-transport. L’incision se concentre dans des 

drains principaux qui délimitent des zones (interfluves) où la topographie est mieux préservée 

et où les processus de versant dominent. C’est là que les facettes triangulaires se développent. 

La faille sépare donc deux domaines bien distincts de par leur géomorphologie :  

- Le foot-wall, où les processus d’érosion-transport agissent en formant un réseau de 

drainage constitué par des bassins versants et des rivières généralement perpendiculaires à la 

trace de la faille. Les facettes triangulaires se développent alors entre les talwegs (dans les 

interfluves). 

- Le hanging-wall, où les produits de l’érosion du substratum (i.e., les sédiments) se 

déposent en formant les cônes alluviaux. Le bassin sédimentaire ainsi formé a une structure 

particulière du fait de la flexure du hanging-wall : la géométrie des strates de dépôt est en 

éventail, l’épaisseur des dépôts étant de moins en moins importante quand on s’éloigne de la 

faille et les strates les plus récentes étant moins flexurées que les plus anciennes. 

I.3.1. Les facettes triangulaires 

Les facettes triangulaires ou trapézoïdales sont des figures géomorphologiques en 

forme de triangle dont le sommet correspond à la terminaison d’une crête d’interfluve (figure 

I.10). La base du triangle est confondue avec la trace de la faille en surface. La géométrie 

triangulaire est donnée par la forme en V des vallées perpendiculaires à la faille. Leur 

géométrie peut parfois être trapézoïdale dans le cas où le sommet est constitué par un plateau 

non-disséqué au lieu d’une crête. Deux processus d’érosion se combinent pour permettre la 

47

CHAPITRE I. Etat des connaissances et problématique



 

formation des facettes triangulaires : l’incision dans les rivières et les processus de versant. 

Dans le cas des failles normales actives, les facettes triangulaires sont le résultat de la 

compétition entre la tectonique, qui crée un soulèvement (uplift) relatif entre le foot-wall et le 

hanging-wall, et l’érosion. Une fois qu’un escarpement topographique est créé, il est 

progressivement incisé par le réseau de drainage (e.g., Hamblin, 1976 ; Wallace, 1978). A 

l’échelle du cycle sismique, l’exhumation du plan de faille donne un escarpement dont la 

pente avoisine celle du plan de faille. Des processus de versant lents réduisent alors 

progressivement la pente de l’escarpement (concept de retrait de pente, figure I.11) pendant 

que l’incision se produit dans les chenaux adjacents. Notons la différence avec les failles 

inverses dont le pendage met en porte-à-faux la partie soulevée de l’escarpement qui 

s’effondre rapidement, ce qui donne un escarpement long terme plus émoussé. Le profil des 

facettes triangulaires est souvent convexe (convexité vers le haut) et traduit le temps pendant 

lequel l’escarpement cumulé a été érodé : en effet, la partie de l’escarpement qui a été 

exhumée en premier, et donc la plus érodée, se trouve vers le haut. A l’opposé, les parties 

inférieures récemment exhumées n’ont pas été exposées longtemps aux processus d’érosion. 

Des processus de versant plus rapides tels que les glissements de terrain peuvent accélérer 

l’érosion de la partie inférieure des facettes, leur donnant une forme concave. Ces derniers 

sont quelquefois observés sur les facettes triangulaires mais ne sont pas le processus de 

versant majoritairement observé. 

Les facettes triangulaires sont observées dans diverses régions du monde (figure I.12 

et tableau I.4), où la lithologie et le climat diffèrent. Malgré les effets de ces paramètres sur 

l’érosion et l’évolution du relief (cf partie I.2.3), ni l’existence ni la hauteur moyenne des 

facettes triangulaires ne semblent corrélées au climat, à la pluviométrie, à la lithologie et à 

l’âge estimé de la faille normale (tableau I.4 et figure I.13 ). Cela laisse penser que les 

processus qui contrôlent la formation et la croissance des facettes sont au premier ordre les 

processus d’érosion et tectonique. Par conséquent, l’étude des facettes triangulaires pourrait 

permettre de mieux contraindre le signal tectonique si l’on connaît le signal érosion et vice-

versa. Par exemple, la hauteur moyenne des facettes triangulaires varie d’un escarpement de 

faille normale à un autre dans des régions où les paramètres lithologie et climat sont 

semblables (tableau I.4). A partir de ce constat, il est raisonnable de penser que l’étude de 

cette morphologie peut être une clé dans la détermination du rapport érosion/tectonique. 
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Figure I.10. (A) Bloc-diagramme montrant le paysage caractéristique qui se développe le long des 
escarpements de faille normale active. (B) Coupe passant par AB qui montre le profil longitudinal 
d’une ligne de crête et qui recoupe une facette triangulaire. Le profil longitudinal d’une rivière est 
ajouté en bleu. Le profil longitudinal théorique de la topographie s’il n’y avait pas eu d’érosion (i.e., 
cumul des déformations co-sismiques et inter-sismiques) est ajouté en hachuré gris. 

Dans certains cas (e.g., Faille de Natron au nord de la Tanzanie, sud de la branche 

nord du rift Est-Africain, figure I.12.P) l’escarpement long terme s’est développé sans facette 

triangulaire et il est relativement bien préservé. L’explication de l’absence de facette 

triangulaire le long de cet escarpement de faille n’est pas triviale mais elle peut être discutée 

pour discriminer si la cause est climatique, lithologique ou autre. Nous observons que le 

ruissellement de surface sur l’escarpement est chenalisé sous la forme de très nombreux 

drains de petite taille (figure I.12.P) qui ne favorisent pas la création de rivières majeures 

entre lesquelles les facettes pourraient se former. La pluviométrie mesurée dans un rayon de 

200 km est d’environ 800 mm/a. Par conséquent, elle n’est pas à l’origine de la faible 
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efficacité du réseau hydrographique qui draine l’escarpement. La lithologie du foot-wall 

constitué de cendres volcaniques pourrait éventuellement favoriser la forte densité de drains 

mais cela reste à démontrer. La jeunesse de l’escarpement de faille (~1,2 Ma) pourrait être la 

cause de l’absence de rivières majeures : elles n’ont probablement pas eu le temps de se 

développer. Enfin, la géométrie du réseau de drainage dans le foot-wall montre l’existence 

d’une rivière subparallèle à la faille située dans le foot-wall. Cette rivière draine la majeure 

partie des eaux de pluie parallèlement à la faille, et la partie restante est probablement 

insuffisante pour constituer des drains majeurs perpendiculaires à la faille entre lesquels les 

facettes pourraient se développer. Pour conclure sur ce cas particulier, l’âge (jeune) de la 

faille et le drainage latéral des eaux de pluie qui ne recoupent pas l’escarpement semblent être 

les causes majeures de l’absence de facette triangulaire. En étendant nos observations jusqu’à 

la région des Afars, nous observons que la majorité des escarpements de faille normale sont 

jeunes (< 2 Ma) et sont associés à un réseau de drainage immature comme dans le cas de la 

faille de Natron. Il semble donc difficile d’obtenir un foot-wall bien disséqué permettant le 

développement de facettes triangulaires pour des failles normales dont l’âge est inférieur à 1-2 

Ma. 

Figure I.11. Schéma conceptuel d’évolution de la surface des facettes triangulaires par érosion 
mécanique et/ou altération chimique lente (concept du retrait de pente). Ce type d’érosion, avec 
l’exhumation progressive du plan de faille, conduit à la forme convexe du profil en long des facettes 
triangulaires. 
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Figure I.12 : Planche de 4 pages 
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Figure I.12. (page 1/4) Reliefs à facettes triangulaires se développant le long d’escarpements de
failles normales. (A) et (B) Imagerie Google Earth © Google Inc. de la faille de Wasatch (Basin and
Range, Utah). (C) et (D) Relief le long de la bordure Est de Pleasant Valley (Basin and Range,
Nevada), photographies issues respectivement de DePolo et Anderson (2000) et de Wallace (1978).
(E) et (F) Demi-graben de Tunka (Sibérie), cliché de Marc Jolivet. (G) Faille normale bordant le Nord
du lac Baïkal (Sibérie), cliché de Carole Petit. (H) Faille normale de la cordillère blanche (Pérou),
photographie issue de McNulty et Farber (2002). La lithologie du foot-wall et la hauteur moyenne des
facettes triangulaires sont indiquées dans le tableau I.4. 
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Figure I.12. (page 2/4) Interprétation de la page 1/4 de la figure I.12. L’échelle indique les distances
au niveau de la trace de la faille en surface. Les flèches indiquent le Nord. 

53

CHAPITRE I. Etat des connaissances et problématique



 

 
Figure I.12. (page 3/4) Reliefs à facettes triangulaires (sauf pour (P)) se développant le long
d’escarpements de failles normales. (I) Demi-graben de Kung-Co (Tibet), photographie issue de
Mahéo et al. (2007). (J) Imagerie Google Earth © Google Inc. de la faille de Velino (Apennins). (K)
Faille de Sparte et (L) faille de Lamia (Grèce), clichés de Rolando Armijo et Bertrand Meyer,
respectivement. (M) Faille de la Têt (France), cliché de Vincent Strak. (N) Imagerie Google Earth ©
Google Inc. de la faille de Kumroch (Kamchatka). (O) Faille de Saint-Louis (Nouvelle-Calédonie),
cliché d’Yves Lagabrielle. (P) Escarpement de la faille de Natron (Tanzanie) ne présentant pas de
facettes triangulaires, cliché de Carole Petit. La lithologie du foot-wall et la hauteur moyenne des
facettes triangulaires sont indiquées dans le tableau I.4. 
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Figure I.12. (page 4/4) Interprétation de la page 3/4 de la figure I.12. L’échelle indique les distances
au niveau de la trace de la faille en surface. Les flèches indiquent le Nord. 
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Région 
faille(s) 

normale(s) 
Figure(s) 

Localisation 
géographique 

Âge de la 
déformation 

(Ma) 

Lithologie du 
foot-wall 

Climat récent 
Pluviométrie 

moyenne  
(mm/an) 

Hauteur 
moyenne des 
facettes (m) 

Références 

Basin and 
Range 

Wasatch (segment 
Brigham city) 

A 41°34’N 112°01’W 51 
série sed. 

précambrien-
permien 

aride à semi-
aride 

580 280 
Davis, 1903 ; 

Hamblin, 1976 ; 
Zuchiewicz et 

McCalpin, 2000 ; 
AArmstrong et al., 
2004 ; LPetit et al., 

2009a 

Ellis et al., 1999 ; 
CPDePolo et 

Anderson, 2000 ; 
CDensmore et al., 

2004 ; Friedrich et 
al., 2004 

Wasatch (segment 
Weber) 

B 41°01’N 111°54’W 51 gneiss 
aride à semi-

aride 
580 490 

Pleasant Valley C et D 40°18’N 117°38’W - 

variée 
(quartzites, 
carbonates, 

granites) 

aride 120-450 200 

CPWallace, 1978 ; 
LJackson et 

Leeder, 1994 

Rift Baïkal 

Demi-graben de 
Tunka 

E et F 51°49’N 102°03’E 30-35 gneiss 
continental 

humide 
400 950 

LMcCalpin et 
Khromovskikh, 

1995 ; ALarroque 
et al., 2001; 

AArjannikova et 
al., 2004 

Houdry, 1994 ; 
ASan’kov et al., 
2000 ; APetit et 

al., 2009b 
Bordant le Nord 

du lac Baïkal 
G 

51°58’N 
105°15.5’E 

< 7 - 
continental 

humide 
400 300 - 

Pérou Cordillère Blanche H 9°21’S 77°30’W 71 batholite tropical 650 900 

ALBonnot et al., 1988 ; CPKaser et al., 
2003 ; ALSiame et al., 2006 ; 

ALGiovanni et al., 2010 

Sud Tibet 
Demi-graben de 

Kung-Co 
I 28°49’N 86°28’E 4-13 granite semi-aride 300 600 

Tapponnier et al., 1981b ; LArmijo et 
al., 1986 ; CLeber et al., 1995 ; 

ALMaheo et al., 2007 ; ALLee et al., 
2011 

Italie 
(Apennins) 

Magnola, Velino J 42°11’N 13°18’E - carbonates méditerranéen 900 470 

LPiccardi et al., 1999 ; LPalumbo et 
al., 2004 ; LSchlagenhauf et al., 2011 ; 

LPTucker et al., 2011 

Tableau I.4. Tableau synthétique des failles normales actives où des facettes triangulaires ont été observées (sauf pour la faille de Natron en Tanzanie). Ce 
tableau fait référence à la figure I.12. Pour chacun de ces cas naturels, les paramètres âge de la faille, lithologie du foot-wall, climat, pluviométrie annuelle et 
hauteur moyenne des facettes sont reportés. Les données pluviométriques proviennent des sites internet du Global Precipitation Climatology Centre 
(http://gpcc.dwd.de), du National Oceanic and Atmospheric Administration (http://www7.ncdc.noaa.gov/CDO/cdo) et de www.climatediagrams.com.



 

Région 
faille(s) 

normale(s) 
Figure(s) 

Localisation 
géographique 

Âge de la 
déformation 

(Ma) 

Lithologie du 
foot-wall 

Climat récent 
Pluviométrie 

moyenne  
(mm/an) 

Hauteur 
moyenne des 
facettes (m) 

Références 

Egéenne 

Sparte K 37°01’N 22°25’E 2-4 
carbonates et 

phyllites 
méditerranéen 400 550 

LArmijo et al., 1991 ; ALArmijo et al., 
1992 ; LBenedetti et al., 2002 

Kocani 
Krupnik 
Bansko 

- 
41°50’N 22°30’E 
41°51’N 23°08’E 
41°50’N 23°24’E 

13 
roches 

détritiques 
continental 550 

330 
270 
520 

ALMeyer et al., 2002 ; ALGanas et al, 
2005b 

Lamia L 38°52’N 22°18’E - calcaires méditerranéen 400 1100 LWalker et al., 2010 

R
ég

io
n 

d’
A

tt
iq

ue
 Fili 

Pendeli 
Avlon 

Thriassion 
Afidnai 

- 

38°07’N 23°40’E 
38°05,5’N 23°53’E 
38°14’N 23°46’E 

38°06,5’N 23°36’E 
38°10,8’N 23°50’E 

4-5 
8-10 
8-10 
4-5 
4-5 

carbonates et 
phyllites 

méditerranéen 400 

220 
240 

- 
270 
190 

ALGanas et al., 2005a 

Pyrénées Têt M 42°31’N 2°13’E 
oligo-miocène

et plio-
pléistocène 

granites et 
gneiss 

méditerranéen 550 520 ALCarozza et Baize, 2004 

Kamchatka Kumroch N 55°45’N 161°01’E - - 
continental 

(Taiga) 
400 - 1600 ? 520 Kozhurin et al., 2006 

Nouvelle-
Calédonie 

Mont Dore, Saint 
Louis 

O 22°13’S 166°34’E 
fin oligocène 
( 24-28 Ma) 

péridotites tropical 1000 220 
ALLagabrielle et al., 2005 ; 

ALLagabrielle et Chauvet, 2008 

Rift Est 
Africain 

Natron P 2°44’S  35°52’E 1,2 Ma basalte tropical 800 pas de facettes
ADawson, 1992 ; LCalais et al., 2008 ; 

Petit et al., 2009a 

 

Tableau I.4. (suite) Ces sites répertorient la pluviométrie annuelle moyennée sur plusieurs dizaines d’années en une station donnée, située dans un rayon de 
200 km minimum de la faille étudiée. La hauteur moyenne des facettes triangulaires ou trapézoïdales a été mesurée à partir des MNT SRTM à 30 m (Etats-
Unis) et 90 m (reste du monde) de résolution et des MNT ASTER à 30 m de résolution. Les symboles A, L, C et P indiquent les références pour l’âge de la 
déformation, la lithologie du foot-wall, le climat récent et la pluviométrie, respectivement. 



 

Figure I.13. Relation entre la hauteur des facettes triangulaires et (A) la pluviométrie, (B) l’âge estimé 
de la faille normale, (C) le climat et (D) la lithologie. Les données proviennent du tableau I.4. Aucune 
corrélation évidente ne peut être déduite. Les données pour les facettes triangulaires de la faille de 
Natron figurent en rouge. L’absence de facette triangulaire pourrait être associé à l’âge jeune d’une 
faille. 

La forme des facettes triangulaires peut varier. Elles peuvent être trapézoïdales ou 

triangulaires selon leur degré de maturité ou selon la densité du réseau de drainage qui a une 

influence sur la largeur des interfluves. Leur surface peut être incisée par des chenaux 

secondaires qui sont parfois abandonnés et donnent des vallées perchées. Assez souvent, on 

observe des facettes dites imbriquées ou emboîtées (Carozza et Baize, 2004) comme dans le 

cas de la faille de Wasatch, du demi-graben de Tunka ou de la faille de la Têt (figures I.12.B, 

I.12.F et I.12.M, respectivement). Dans ce cas, on distingue les facettes d’ordre 1, qui sont 

contenues dans des facettes plus grandes d’ordre 2 etc… Par ailleurs, il est important de 

distinguer les facettes triangulaires des chevrons (flat irons) qui peuvent se développer sur les 

flancs des plis anticlinaux ou sur les flancs des plis sur rampe, principalement à l’aide des 

plans de faiblesse dans la stratigraphie ou dans la foliation. L’escarpement de la faille de la 

Têt est un exemple où, à certains endroits, les facettes triangulaires sont des chevrons car le 

pendage de la foliation correspond à la pente des facettes (Carozza et Baize, 2004). On peut 

même observer des facettes triangulaires qui ne sont pas des chevrons dans le cas d’un pli sur 
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rampe, comme dans le Tian Shan, où la pente des facettes triangulaires est plus faible que le 

pendage des couches (Hubert-Ferrari et al., 2007). Enfin, notons l’existence de figures 

morphologiques qui ont l’aspect de facettes triangulaires mais qui ne se développent pas en 

relation avec l’activité d’une faille normale (vallées glaciaires incisées par exemple). Pour 

finir, il est donc essentiel de ne pas conclure, sur la base uniquement de ce marqueur 

géomorphologique, à la présence d’une faille normale active. D’autres indicateurs peuvent 

alors préalablement permettre d’attester de la présence d’une faille normale active. On peut 

citer, entre autres, les marqueurs stratigraphiques décalés, les mécanismes au foyer ou encore 

le miroir de faille exhumé lors d’un séisme récent. 

Quelques modèles tentent d’expliquer la formation des facettes triangulaires. Hamblin 

(1976) est le premier à avoir proposé un modèle d’évolution des facettes triangulaires avec le 

concept de retrait de leur pente (figure I.14a). Il propose que les facettes emboîtées  

correspondent à des facettes de générations différentes qui se sont développées pendant des 

phases tectoniques entrecoupées par des phases de quiescence. On observe le retrait de la 

pente des facettes triangulaires mais aussi celui de leur base correspondant au stade « faille 

nivelée » (stades t2-t3). Ce stade paraît irréaliste compte tenu du fait que le signal tectonique 

ainsi que la réponse de l’érosion sur le long terme apparaissent comme étant continus et pas 

saccadés, malgré que le signal tectonique provienne de la somme d’évènements élémentaires 

(les séismes). De même, le retrait de la base des facettes triangulaires au stade « faille 

nivelée » n’est pas réaliste car les observations de terrain indiquent le contraire : en effet, les 

séismes récents donnent des escarpements raides à la base des facettes triangulaires (e.g., 

figures I.12.C et I.12.D). Toutefois, une partie de ce modèle n’est pas à écarter : c’est le 

concept de retrait de pente qui semble réaliste dans le sens où il correspond à l’érosion douce 

du plan de faille exhumé lentement sur de longues périodes. Le modèle proposé par Wallace 

(1978) se focalise sur différents stades d’évolution du relief en fonction de son état de 

maturité (i.e., précoce, relief mature à l’équilibre, en relaxation ; figure I.14b). Il montre 

qu’une fois qu’un escarpement primitif est créé, il est incisé par de petites rivières. Une fois 

que le relief est mature et à l’équilibre, les facettes triangulaires sont observées avec une pente 

plus faible que celle du plan de faille et elles peuvent parfois être ré-incisées tardivement. 

Enfin, dans le stade de relaxation, il montre la lente dégradation du relief. Le dernier modèle 

est récent et s’appuie sur des résultats de modélisations numériques (Petit et al., 2009a ; 
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figure I.14c). Il est cohérent avec le modèle conceptuel de Wallace (1978) et montre 

l’initiation du réseau de drainage et la formation de facettes triangulaires de petite taille dans 

les stades précoces (~100 ka). Lors de la phase de croissance, les bassins versants et les 

facettes coalescent. Enfin, les facettes triangulaires et les bassins versants atteignent un état 

stationnaire : le relief est à l’équilibre (~1 Ma) et la forme des facettes ne varie plus.  

Les facettes triangulaires sont donc des marqueurs morphologiques caractéristiques de 

la compétition entre la tectonique et l’érosion lorsque cette compétition conduit à un état 

d’équilibre dynamique (e.g., Wallace, 1978). Leur avantage est leur caractère long terme (i.e., 

de l’ordre du Ma) qui diffère de celui plus court terme des surfaces alluviales (i.e., quelques 

100 000 a). Cette caractéristique est intéressante pour contraindre le signal tectonique long 

terme. 

I.3.2. Le réseau de drainage et les bassins versants 

Le réseau de drainage est constitué par l’ensemble des drains par lesquels l’eau circule 

(i.e., les eaux de ruissellement) pour rejoindre le niveau de base. Une entité morphologique et 

hydrologique du réseau de drainage est le bassin versant (figure I.15). Un bassin versant est 

une zone récoltant les eaux de pluie dont une partie ruisselle vers un exutoire unique tandis 

qu’une autre partie s’infiltre en constituant les eaux souterraines et une dernière est 

remobilisée dans l’atmosphère par le biais de l’évapotranspiration. Il est délimité en surface 

par des lignes de partage des eaux que sont les lignes de crête (bassin versant topographique). 

Notons que la présence de couches imperméables pentées peut aussi contrôler la localisation 

du partage des eaux (bassin versant hydrologique). On peut généralement délimiter des 

bassins versants de grande taille incluant des bassins versants de taille plus petite, et ce sur 

plusieurs ordres (géométrie fractale ; figure I.15c ; e.g., Montgomery et Dietrich, 1992). Au 

sein d’un bassin versant, on peut distinguer deux grands domaines d’érosion/transport 

différents : les rivières et les versants. Ces deux domaines sont différents de par les processus 

d’érosion qui les forment, qui sont respectivement l’incision et les processus de versant (cf 

partie I.2.2.1). Dans le cas des failles normales, les bassins versants majeurs ont un axe 

d’allongement généralement perpendiculaire à la trace de la faille en surface. 
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Figure I.14. Modèles d’évolution des facettes triangulaires en fonction du temps. (A) Evolution par 
séquences de formation d’escarpements de failles successifs en alternance avec des phases de 
quiescence (d’après Hamblin, 1976 et repris par Delcaillau, 2004). (B) Evolution par passage du stade 
correspondant à un escarpement primitif au stade « relief mature » pour finir au stade de relaxation du 
relief (modifié d’après Wallace, 1978). Ces deux premiers modèles découlent d’observations de 
terrain. (C) Evolution topographique dans des modélisations numériques (d’après Petit et al., 2009a). 
Les facettes triangulaires croissent à partir d’un stade précoce (100 ka) jusqu’à atteindre une hauteur 
constante : le relief a atteint un état stationnaire (1 Ma). 
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I.3.3. Les cônes alluviaux 

La partie des sédiments qui parvient à l’exutoire d’une rivière se dépose souvent sous 

la forme d’un cône alluvial (figure I.16). Cet objet morphologique a une « forme semi-

conique composite se développant depuis un point source (exutoire ou apex) » qui marque 

« la transition entre le bassin versant et le système sédimentaire » (Rohais, 2007). Au niveau 

de ce point source, la capacité de transport des rivières diminue brusquement car l’écoulement 

n’est plus confiné et la pente diminue, ce qui entraine le dépôt de la charge sédimentaire 

transportée par les rivières. La différence de taille et de densité des particules sédimentaires 

conduit à une ségrégation des sédiments. Les plus grossiers se déposent en premier et proche 

de l’exutoire. Les plus fins se déposent en dernier et vont plus loin. Bien que la forme des 

cônes alluviaux soit toujours semi-conique, leur aire, leur angle d’ouverture et leur pente 

peuvent varier (e.g., Rohais, 2007). Ces caractéristiques géométriques dépendent de la 

dynamique sédimentaire, elle-même contrôlée par les propriétés du bassin versant (aire, pente 

moyenne, lithologie, processus hydrauliques dominants). En effet, les propriétés du bassin 

versant contrôlent les flux d’eau et de sédiments qui déterminent les processus de transport-

dépôt à l’origine de la morphologie des cônes alluviaux. Des relations entre la géométrie des 

bassins versants (aire et pente) et celle des cônes alluviaux (aire) ont été mises en évidence (cf 

partie I.4.1). Elles montrent que la géométrie des cônes alluviaux est contrôlée par l’aire des 

bassins versants (e.g., Bull, 1962, 1964, 1977 ; Hooke, 1968 ; Harvey, 1997 ; Whipple et 

Trayler, 1996 ; Allen et Hovius, 1998 ; Saito et Oguchi, 2005 ; Rohais, 2007) et par le rapport 

entre le flux de sédiments et le flux d’eau (e.g., Whipple et al., 1998 ; Rohais et al., 2011 et 

références citées par l’auteur), qui sont des paramètres majeurs influant sur la capacité de 

transport des rivières. 
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Figure I.15. (A) Photographie aérienne d’un bassin versant et (B) son interprétation (massif de 
Kaikoura, Nouvelle-Zélande ; cliché provenant de Tectonically Active Landscapes, 1st edition. By Bull, 
W.B., 2009. Blackwell Publishing. ISBN 978-1-4051-9012-1). (C) Schéma conceptuel montrant la 
géométrie fractale des bassins versants (modifié d’après Montgomery et Dietrich, 1992). 

Figure I.16. Photographie d’un cône alluvial au pied de deux facettes triangulaires le long de la faille 
normale de Black Mountains (Vallée de la Mort, Californie). Source de la photographie : 
http://pages.uoregon.edu/millerm/depenv.html 
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I.4. Les outils permettant l’étude de la dynamique du relief 

L’étude de la dynamique du relief peut être abordée de plusieurs façons. Une première 

méthode d’étude est l’analyse morphologique à un instant donné, qui est bien entendu 

fréquemment utilisée sur le terrain au regard de l’état « figé » apparent du relief. Cette 

méthode utilise des outils statistiques que sont les descripteurs morphométriques (cf partie 

I.4.1) et les relations morphométriques (cf partie I.4.2). Une deuxième méthode porte sur 

l’évolution temporelle du relief à partir de marqueurs morphologiques tels que les profils 

longitudinaux des rivières, les terrasses alluviales, les cônes alluviaux ou les facettes 

triangulaires (cf partie I.4.3). Cette méthode est également utilisée sur le terrain mais relier ces 

marqueurs à des événements tectoniques et/ou climatiques passés n’est pas toujours facile. 

Pour pallier à cette difficulté, d’autres méthodologies ont vu le jour. Ce sont les modélisations 

numériques et analogiques, qui rendent possible l’étude de l’évolution du relief et de ses 

marqueurs morphotectoniques en fonction de différents paramètres externes afin de mieux 

contraindre la dynamique des paysages naturels. L’avantage de ces modélisations est, entre 

autres, l’accès à l’étude des différentes phases d’évolution du relief comme la phase de 

croissance ou celle de l’état stationnaire. 

I.4.1. Les indicateurs morphométriques 

En géomorphologie, des descripteurs morphométriques ont été créés dans le but 

d’évaluer les caractéristiques morphologiques des bassins versants et du réseau de drainage. 

Ces outils statistiques sont utiles pour comparer les objets naturels entre eux. Leur 

développement et l’augmentation de leur utilisation ont profité des progrès liés aux 

techniques de mesure de la topographie lors des dernières décennies. En particulier, les 

techniques telles que l’interférométrie radar ont permis la création d’une base de données 

SRTM (Shuttle Radar Topography Mission) collectées par la NASA. Ce sont des MNT 

(Modèles Numériques de Terrain) à 30 m de résolution pour les Etats-Unis et à 90 m de 

résolution pour la couverture mondiale (données accessibles en ligne sur le site 

http://dds.cr.usgs.gov/srtm/). Une autre technique plus récente, embarquée à bord du satellite 

Terra de la NASA en 1999, est un radiomètre thermique à émission et réflexion (ASTER, 

Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer). Ce dernier a permis 
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l’acquisition de MNT à 30 m de résolution avec une couverture mondiale (données 

accessibles en ligne sur le site https://wist.echo.nasa.gov/api/). Ce type de données convient, 

au regard de leur résolution, à l’analyse quantitative de la morphologie des reliefs et, en 

particulier, à l’utilisation des descripteurs morphométriques. En ce qui concerne ces 

descripteurs, plusieurs auteurs s’y sont intéressés et la consultation de leurs publications 

respectives (e.g., Rodriguez-Iturbe et Rinaldo, 1997 ; Delcaillau, 2004 ; Hurtrez, 1998 ; 

Hurtrez et al., 1999) peut permettre d’en faire un inventaire. Pour ma part, je choisis de 

détailler ci-après trois d’entre eux qui sont couramment utilisés et auxquels j’ai eu recours 

durant cette étude. 

- La loi de Hack (Hack, 1957)  

C’est une loi qui relie la longueur du drain principal L [L] à l’aire drainée A [L2] du 

bassin versant correspondant. Il s’agit d’une loi en puissance de la forme : 

L C  Ah    (10)

où C et h sont des constantes déterminées par plusieurs auteurs à partir de l’étude de 

topographies naturelles dans différents contextes climatiques et tectoniques (e.g., Mueller, 

1973 ; Rigon et al., 1996 ; Montgomery et Dietrich, 1992 ; Hurtrez et al.,1999). L’exposant h, 

qui est nommé l’exposant de Hack, est compris entre 0,47 et 0,6 dans la nature. Sa valeur est 

de 0,49 dans les modélisation expérimentales du relief menées par Lague et al. (2003). Ces 

constantes démontrent que le rapport entre la longueur du drain principal et l’aire du bassin 

versant correspondant est insensible au contexte tectonique (Hurtrez et al.,1999), climatique, 

lithologique et à la dimension spatiale. Ce constat est également à mettre en relation avec la 

géométrie fractale (ou autosimilaire) des bassins versants (figure I.15c ; e.g., Rigon et al., 

1996 ; Montgomery et Dietrich, 1992). Enfin, un réseau de drainage qui respecte cette loi a 

une organisation arborescente. 

- La relation pente-aire drainée (e.g., Hack, 1957 ; Flint, 1974 ; Snyder et al., 2000 ; 

Montgomery, 2001 ; Lague et al., 2003) 
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C’est une loi qui relie la pente S [L.L-1] du chenal en un point de la rivière à l’aire 

drainée du bassin versant en amont de ce point. C’est également une loi de puissance qui 

prend la forme : 

S  k  A   (11)

où k est l’indice de pente et θ un exposant positif appelé indice de concavité. Cette 

relation a été observée par de nombreux auteurs dans divers contextes tectoniques, 

climatiques, lithologiques et pour diverses tailles de bassins versants (Lague, 2001 et 

références citées par l’auteur). Elle est à relier à la concavité du profil longitudinal des 

rivières qui résulte de la loi d’incision (stream power law ; équation 2), puisque si  est 

positif, la pente diminue quand l’aire drainée augmente, c’est-à-dire vers l’aval. 

L’exposant θ s’exprime en fonction des exposants m et n de l’équation 2 (e.g., Snyder et 

al., 2000) : 

 (12)

et k s’exprime en fonction de l’uplift U [L.T-1], du coefficient d’érosion K [L1-2m.T-1] 

et de l’exposant n (e.g., Snyder et al., 2000) : 

  (13)

L’équation 11 est déterminée en combinant l’équation 2 avec un état de conservation 

des masses qui permet d’étudier le taux de variation d’altitude du profil en long des rivières 

(e.g., Howard, 1994) : 

dz /dt U  E U K.Am .Sn
  (14)

Dans des conditions d’équilibre, le taux d’incision E est équivalent au taux de 

surrection U dans les rivières et le profil en long des rivières est stationnaire (dz/dt = 0 ; cf 

plus loin partie 1.4.3). Dans ce cas, la pente locale du profil en long à l’équilibre s’écrit (e.g., 

Snyder et al., 2000) : 

 (15)
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- L’hypsométrie 

C’est la proportion relative de l’aire du bassin versant située sous ou au-dessus d’une 

altitude donnée (figure I.17 ; e.g., Strahler, 1952 ; Hurtrez et al., 1999 ; Delcaillau, 2004). 

L’intégrale hypsométrique peut être mise en relation avec le degré de maturité d’un bassin 

versant (Strahler, 1957). Le bassin est mature quand cette intégrale est faible. Dans ce cas, la 

courbe hypsométrique a plutôt une forme concave qui traduit la faible proportion du relief 

situé aux hautes altitudes (versants érodés ; figure I.17c). Dans les zones actives, la courbe 

hypsométrique des bassins versants est en forme de S et son intégrale est plus élevée. Cela 

traduit le rajeunissement constant du relief. Enfin, une courbe hypsométrique convexe traduit 

un bassin versant immature, c’est-à-dire un relief encore en cours de dissection par le réseau 

de drainage (figure I.17c). 

Les intérêts d’utiliser ces descripteurs morphométriques sont multiples. La loi de Hack 

est un moyen de vérifier si l’architecture du réseau de drainage est arborescente, ce qui est 

utile, entre autres, pour vérifier la ressemblance d’un réseau de drainage modélisé avec ceux 

observés dans la nature. On peut donc, entre autres, chercher à connaître l’évolution d’un 

réseau de drainage naturel en étudiant celle d’un réseau de drainage expérimentale. La 

relation pente-aire drainée sert à caractériser la forme des rivières. Elle peut permettre de 

caractériser la forme des rivières à l’équilibre en relation avec le taux de surrection (e.g., 

Snyder et al., 2000). Enfin, l’hypsométrie est utile pour caractériser la façon dont les bassins 

versants s’érodent, le degré de maturité des reliefs et éventuellement détecter les reliefs 

régulièrement rajeunis par la tectonique active. 
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Figure I.17. (A) Schéma d’un bassin versant expliquant les paramètres utilisés pour tracer (B) la 
courbe hypsométrique correspondante. Le point indiqué (x,y) sur la courbe correspond aux points x 
et y mesurés sur la figure (A) (d’après Strahler, 1952). (C) Lien entre la morphologie du bassin 
versant et la courbe hypsométrique (forme et intégrale). Un bassin immature encore en cours de 
dissection (gauche) donne une courbe hypsométrique convexe et une intégrale élevée. Un bassin 
mature en relaxation (droite) donne une courbe hypsométrique concave et une intégrale faible 
(d’après Hurtrez et al., 1999). 

Par ailleurs, plusieurs relations morphométriques ont été mises en évidence entre 

différentes figures morphologiques et marqueurs morphotectoniques. Trois d’entre elles 

concernent la relation entre les bassins versants et leurs cônes alluviaux. En effet, les 

caractéristiques géométriques (pente, surface) des cônes alluviaux dépendent de la surface du 

bassin versant en amont et du rapport entre le flux de sédiments et le flux d’eau. Deux lois de 

puissances explicitent la dépendance en fonction de l’aire du bassin versant. La première relie 
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la surface AC [L2] d’un cône à la surface ABV [L2] de son bassin versant (Bull, 1962, 1977). 

Elle s’exprime sous la forme : 

Ac  c.A
BV

n
 (16)

où c est une constante variant en fonction du contexte climatique, tectonique, lithologique et 

de l’âge du cône (e.g., Hooke, 1968 ; Harvey, 1997 ; Whipple et Trayler, 1996). Cette 

constante varie entre 0,1 et 2,4 (Bull, 1964 ; Harvey, 1997). n est un exposant positif variant 

entre 0,7 et 1,1. La seconde loi de puissance relie la pente S [L.L-1] du cône alluvial à la 

surface ABV [L2] de son bassin versant (Bull, 1962, 1964, 1977 ; Saito et Oguchi, 2005 ; 

Rohais, 2007). Elle s’exprime sous la forme : 

S  a.A
BV

b
 (17)

où a est une constante comprise entre 0.03 et 0.17 et l’exposant b est compris entre 

0.15 et 0.35. a et b dépendent des processus hydrauliques, de la granulométrie et du contexte 

tectonique mais pas du contexte climatique (Drew, 1873 ; Bull, 1964). Les équations (16) et 

(17) montrent que l’aire des bassins versants contrôle la morphométrie des cônes alluviaux. 

En effet, l’aire des bassins versants est reliée à loi de puissance du courant (équation (2)). Un 

bassin versant de grande taille possède donc une puissance de courant élevée ainsi q’une 

capacité de transport des rivières plus importante. Cette dernière contrôle la charge 

sédimentaire qui parvient à l’exutoire du bassin versant à un instant T. 

Une troisième relation, mise en évidence expérimentalement, relie la pente des cônes 

alluviaux au rapport entre le flux de sédiments Qs et le flux d’eau Qw (e.g., Whipple et al., 

1998 ; Rohais et al., 2011 et références citées par l’auteur). Dans cette relation, la pente des 

cônes sédimentaires dépend du rapport Qs/Qw, elle est donc proportionnelle à la capacité de 

transport. 

Une autre relation morphométrique utilisée dans la littérature décrit le rapport entre la 

longueur L [L] des bassins versants (ou la distance entre l’exutoire des bassins versants et la 

ligne majeure de partage des eaux ; topographic half width w ; figure I.18a) et la largeur l [L] 

de l’interfluve (spacing S ; e.g., Schumm et al., 1987 ; Hovius, 1996 ; Talling et al., 1997). Ce 

rapport est nommé le spacing ratio R (e.g., Hovius, 1996 ; Talling et al., 1997 ; Castelltort et 

Simpson, 2007) et s’exprime sous la forme : 
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 (18)

 Les auteurs montrent en premier lieu que la largeur des interfluves pour un relief 

linéaire (ligne majeure de partage des eaux parallèle à une faille à faible indice de sinuosité) 

varie très peu. Ensuite, ils montrent que le spacing ratio varie très faiblement pour les grands 

orogènes linéaires (1,91-2,23 ; Hovius, 1996) mais qu’il varie plus pour les reliefs liés à 

l’activité d’une seule faille (1,41-4,06 ; Talling et al., 1997). Par ailleurs, il semble être 

indépendant des variables climatiques et tectoniques (e.g., Hovius, 1996 ; Castelltort et 

Simpson, 2007). En ce qui concerne les reliefs se développant le long de failles normales du 

Basin and Range, il varie entre 1,41 et 3,37 (Talling et al., 1997). La longueur des bassins 

versants semble donc bien corrélée à la largeur des interfluves pour les reliefs liés aux failles 

normales du Basin and Range (figure I.18b ; Talling et al., 1997). Enfin, Castelltort et 

Simpson (2007) montrent à l’aide d’un modèle numérique que le spacing ratio dépend de 

paramètres géométriques tels que la pente de la surface érodée et sa rugosité lors du stade 

précoce de développement du réseau de drainage. Le spacing ratio semble donc dépendre de 

la tectonique et du climat régnant pendant le stade précoce de formation du réseau 

hydrographique mais être indépendant des variations ultérieures de ces deux paramètres. 

 

Figure I.18. (A) Schéma vu en carte d’un relief avec ses bassins versants et sa ligne de partage des 
eaux (modifié d’après Talling et al., 1997). La longueur des bassins versants (ou topographic half 
width w) ainsi que la largeur de l’interfluve (ou spacing S) sont reportés. (B) Relation entre w et S 
pour différents cas naturels (d’après Talling et al., 1997). Pour les reliefs associés aux failles 
normales, la relation est quasi linéaire. 

R 
L

l


w

S
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I.4.2. La dynamique des figures géomorphologiques et des marqueurs morphotectoniques 

Les figures géomorphologiques et les marqueurs morphotectoniques couramment 

utilisés dans la littérature pour étudier la dynamique du relief sont : les terrasses fluviatiles, 

les surfaces d’érosion, les cônes alluviaux et les figures du réseau de drainage (profils 

longitudinaux des rivières, knickpoints, vallées perchées). On peut ajouter à cette liste les 

facettes triangulaires, dont nous pensons que la morphométrie (hauteur, pente) est le reflet de 

la compétition entre les signaux tectonique et érosion (e.g., Petit et al., 2009a, 2009b). Les 

figures morphologiques et les marqueurs morphotectoniques ont un temps de persistance qui 

diffère dans les reliefs naturels à tectonique active. Par exemple, les surfaces alluviales 

abandonnées et soulevées ont un temps de persistance relativement court (~10-100 ka ; 

Avouac, 2003) alors que les facettes triangulaires ont un temps de persistance long (plusieurs 

Ma) qui peut permettre d’étudier l’évolution long terme du relief (figure I.19). Je présente ci-

après deux figures géomorphologiques/marqueurs morphotectoniques utilisés au cours de ma 

thèse car ils permettent l’étude de la dynamique du relief sur le long terme. Il s’agit des profils 

longitudinaux des rivières et des facettes triangulaires. Je décris leur caractéristique 

dynamique telle qu’elle a été établie dans la littérature et leur lien avec l’équilibre dynamique 

du relief. 

 

Figure I.19. Temps de persistance des 
principales figures géomorphologiques et 
des principaux marqueurs 
morphotectoniques se développant le 
long des failles normales actives (modifié 
d’après Wallace, 1978). Les marqueurs 
pouvant permettre l’étude de l’évolution 
du relief sur le long terme sont les 
facettes triangulaires, les profils 
longitudinaux des rivières à l’équilibre 
dynamique et les cônes alluviaux. 

Que ce soit par le travail de terrain (e.g., Hack, 1957) ou à l’aide de modélisations 

numériques (e.g., Sklar et Dietrich, 1998 ; Stock et Montgomery, 1999 ; Snyder et al., 2000 ; 

Whipple, 2001) et analogiques (e.g., Lague et al., 2003), le profil longitudinal des rivières est 

couramment utilisé pour caractériser l’équilibre dynamique. En effet, l’ensemble de ces 

auteurs montrent que le profil longitudinal des rivières à l’équilibre a une forme concave 
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(figure I.20b). Cette concavité est reproduite en modélisation numérique en dérivant les lois 

d’incision couramment utilisées (e.g., Howard et al., 1994 ; Whipple et Tucker, 1999), comme 

la loi de puissance du courant (équation 2). Le profil en long à l’équilibre (concave) des 

rivières peut être perturbé de façon transitoire, en relation avec une accélération de la vitesse 

tectonique ou un changement rapide du niveau de base (e.g., Cowie et al., 2006 ; Loget et al., 

2006 ; Valla et al., 2010). Dans ce cas, la perturbation du profil longitudinal se caractérise par 

une forme convexe avec souvent la présence d’un knickpoint (ressaut topographique) (figure 

I.20c). Cette forme transitoire peut permettre de contraindre une variation court terme de la 

vitesse tectonique. Le knickpoint se propage rapidement par érosion régressive pour 

transmettre le signal de la perturbation transitoire au reste du réseau de drainage situé en 

amont, jusqu’au retour à l’équilibre (e.g., Gilbert, 1896 ; Wohl, 1993 ; Seidl et al., 1994 ; 

Weissel et Seidl, 1998 ; Stock et Montgomery, 1999 ; Bishop et al., 2005). Enfin, les profils 

longitudinaux des rivières peuvent être utilisés pour mesurer les taux d’incision, en utilisant 

les terrasses sur le terrain (e.g., Avouac, 2003) ou en comparant les profils successifs en 

modélisation. Pour une estimation du taux d’incision sur le long terme, cela nécessite la 

connaissance du profil théorique correspondant à la topographie causée seulement par le jeu 

de la faille (i.e., sans érosion). Il est difficile de connaître ce profil dans la nature mais plus 

facile de l’obtenir dans les modélisations. Pour une estimation à plus court terme dans la 

nature, on peut utiliser les profils longitudinaux perturbés (figure I.20c) ou les terrasses 

abandonnées. 

Figure I.20. Forme des profils longitudinaux des rivières en fonction des facteurs tectoniques et 
eustatiques externes dans le cas d’une pluviométrie constante. (A) Relief en relaxation : pas de 
tectonique et niveau de base fixe. (B) Profil en long stationnaire dans le cas d’un équilibre dynamique. 
Les taux de surrection et d’incision se contrebalancent sur le long terme (~1 Ma). La forme du profil est 
déterminé par la loi de puissance du courant (stream power law ; équation 2) qui est également reliée 
à la relation pente-aire drainée (équation 11). (C) Perturbation transitoire du profil longitudinal 
(d’origine tectonique ou eustatique). 
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I.4.3. La quantification des vitesses d’érosion et des vitesses tectoniques par l’analyse 
géomorphologique 

La compréhension de la dynamique du relief et des processus associés passe par 

l’étude quantitative de l’érosion, de la tectonique et de la sédimentation via les figures 

géomorphologiques et les marqueurs morphotectoniques. Les variables utilisées dans la 

littérature et/ou dans ce travail pour étudier l’évolution du relief se développant le long des 

failles normales actives sont synthétisées sur la figure I.21. Dans le cas des études portant sur 

les reliefs naturels, ces variables sont : les taux d’érosion, de dénudation, d’exhumation, de 

surrection, de glissement etc... Les taux d’érosion correspondent à de la matière enlevée au 

relief à un endroit donné. Il s’agit du taux d’incision d’une rivière en un point de son lit ou du 

taux d’érosion d’un versant ou d’une crête. Le taux de dénudation correspond au taux 

d’érosion moyen d’une surface, comme par exemple la surface d’un bassin versant. Le taux 

d’exhumation est la vitesse à laquelle remonte une roche enfouie dans la croûte terrestre du 

fait de l’érosion et de la tectonique. En considérant un relief à l’état stationnaire, le taux 

d’exhumation est souvent considéré comme étant proche du taux de dénudation (e.g., Stock et 

al., 2009). Le taux de surrection correspond à la vitesse de soulèvement du relief. Il peut être 

considéré ponctuellement mais il est souvent calculé pour une surface donnée, ce qui facilite 

sa comparaison avec le taux de dénudation. 

Les auteurs tentent souvent d’étudier, entre autres, la relation entre taux d’érosion et 

taux de surrection ou de glissement. Ceci implique l’étude des vitesses de déformation d’une 

part (cf parties I.1.2 et I.1.3), et l’étude des taux d’érosion verticale (incision, dénudation) 

d’autre part, dont je présente dans cette partie une synthèse bibliographique focalisée sur les 

reliefs associés aux failles normales actives. Selon les méthodes utilisées, les résultats obtenus 

correspondent à des taux à court, moyen ou long terme. Ils doivent donc être comparés en 

prenant en considération l’échelle de temps sur laquelle la mesure est significative. Une autre 

étude quantitative est celle qui utilise les facettes triangulaires et leurs caractéristiques 

morphométriques (hauteur, pente). Je présente dans cette partie une synthèse bibliographique 

des études réalisées sur la morphométrie des facettes triangulaires et de leur lien avec la 

tectonique et l’érosion. Là encore, l’échelle de temps des processus étudiés dépend de l’âge de 

l’objet étudié. 
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Figure I.21. Variables utilisées dans la littérature et/ou dans ce travail pour étudier l’évolution du relief 
associé au jeu d’une faille normale. Le déplacement total vertical est proportionnel à la vitesse de 
glissement sur la faille. La relation entre ces variables doit être étudiée pour mieux comprendre 
l’évolution du relief qui se développe le long des failles normales actives. Cela peut également aider à 
mieux contraindre la vitesse de glissement long terme des failles normales. 

 

 I.4.3.1. La mesure des taux d’érosion 

Les efforts pour estimer les taux d’érosion des reliefs naturels se sont souvent focalisés 

sur les grands prismes orogéniques tels que dans la collision Inde-Asie (e.g., Burbank et al., 

1996a ; Lavé et Avouac, 2001 ; Harkins et al., 2007 ; Kirby et Ouimet, 2011 ; Palumbo et al., 

2011) ou la cordillère des Andes (e.g., Aalto et al., 2006 ; Dunai et al., 2005 ; Gonzales et al., 

2006 ; Kober et al., 2007). Les taux d’érosion qui y sont mesurés (1-15 mm/a) sont souvent 

en accord avec les taux de déformation élevés dans ces contextes de convergence active. Les 

études qui se sont intéressées à la mesure des taux d’érosion au niveau des foot-walls de 

failles normales actives sont plus rares (e.g., Densmore et al., 2009 ; Stock et al., 2009 ; 
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Tucker et al., 2011). Les méthodes d’étude utilisées dans la littérature sont variées. Elles 

permettent d’estimer : 

- le taux moyen de dénudation des bassins versants. Il est déterminé à partir de la 

mesure de la concentration en isotopes cosmogéniques tels que le 10Be dans les alluvions 

riches en quartz. Ces alluvions sont échantillonnés dans la rivière majeure à proximité de 

l’exutoire du bassin versant. La concentration en 10Be dans les alluvions échantillonnés dans 

ces conditions est généralement supposé représenter le signal érosion intégré sur toute sa 

surface (e.g., Bierman et Steig, 1996 ; Granger et al., 1996 ; Schaller et al., 2001 ; Schaller et 

Ehlers, 2006). Dans un premier temps, la mesure de cette concentration est réalisée. Dans un 

second temps, le calcul du taux de production annuel théorique de 10Be sur la surface du 

bassin versant est effectué à l’aide d’un MNT. Ceci permet de dater les alluvions 

échantillonnés (i.e., temps d’exposition au rayonnement cosmique ; e.g., Stock et al., 2009). 

La concentration en 10Be dans les sédiments sortant du bassin versant est inversement 

proportionnelle au taux d’érosion (e.g., Bierman et Steig, 1996). Pour un bassin versant qui 

subit un taux de dénudation rapide, la concentration en 10Be dans les sédiments sortants est 

donc faible. Une formulation mathématique qui relie le taux de production théorique annuel, 

la concentration en isotope cosmogénique dans les sédiments sortants et un facteur 

d’atténuation est alors couramment utilisée pour estimer le taux de dénudation des bassins 

versants. Cette méthode admet une hypothèse majeure : le taux de dénudation du bassin 

versant est supposé constant pendant l’intervalle de temps correspondant à la mesure. Elle 

donne des estimations sur le court et moyen terme (102-105 ans). En contexte d’équilibre, il 

est souvent admis que le taux de dénudation est corrélé de manière simple (linéaire ?) au taux 

de surrection (e.g., Willett et Brandon, 2002). 

- le taux moyen d’exhumation des roches du foot-wall. Il est déduit à partir de  

méthodes thermo-chronométriques en analysant les traces de fission dans les zircons ou les 

apatites ou encore en mesurant le taux d’Hélium produit par la désintégration alpha de 

l’Uranium et du Thorium (e.g., Armstrong et al., 2003, 2004 ; Ehlers et al., 2003). Ces 

méthodes donnent des estimations sur le long terme (105-108 ans) de l’âge du refroidissement 

des échantillons en-dessous de températures variant entre 200°C et 45°C environ (AFT sur 

zircon et U-Th/He, respectivement). Elles sont considérées comme fournissant une bonne 

approximation du taux de dénudation (e.g., Ehlers et Farley, 2003 ; Reiners et Brandon, 
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2006 ; Stock et al., 2009) car ces faibles températures indiquent que les échantillons sont 

parvenus à proximité de la surface. 

- le taux moyen d’incision des rivières. Il peut être obtenu à partir de l’analyse des 

décalages des terrasses fluviales et alluviales d’abandon datées. A ce jour, aucune étude 

focalisée sur les reliefs des foot-walls des failles normales n’a utilisé cette méthode, 

principalement en raison de la rareté de ces terrasses dans un tel contexte. Par contre, cette 

méthode est plus fréquemment utilisée dans des contextes convergents (e.g., Lavé et Avouac, 

2000, 2001 ; Avouac, 2003) où les terrasses alluviales abandonnées sont plus fréquentes. 

L’analyse des décalages des rivières et des terrasses abandonnées est également utilisée dans 

le cas des décrochements pour estimer leur vitesse de glissement (e.g., Meyer et Le Dortz, 

2007). Le taux moyen d’incision des rivières pourrait également être estimé à partir de 

l’analyse et de la datation des paléo-terrasses marines soulevées et incisées. Armijo et al. 

(1996) utilisent de tels marqueurs morphotectoniques pour contraindre la déformation 

(surrection, flexure) du foot-wall de la faille de Xylocastro (Rift Corinthe). L’incision de ces 

marqueurs permet également aux auteurs d’estimer un pourcentage d’incision des terrasses 

marines par les rivières récentes mais ils ne déduisent pas de taux d’incision moyen. Ces 

méthodes donnent une estimation sur le court et moyen terme (~103-105 ans) correspondant à 

l’âge des terrasses alluviales ou marines. 

 I.4.3.2. Exemples de détermination des taux d’érosion moyens 

Stock et al. (2009) mesurent des taux de dénudation moyens des bassins versants qui 

se développent le long des segments Weber et Salt Lake City de la faille normale de Wasatch 

(Basin and Range) en utilisant la méthode des radionucléides cosmogéniques (10Be). Les 

auteurs mesurent des taux de dénudation variant de 0,07 à 0,79 mm/a pour une échelle de 

temps courte (1-10 ka). Le taux de dénudation moyen pour l’ensemble des bassins versants 

est de 0,2±0,2  mm/a. Ce taux court terme est proche des taux d’exhumation long terme 

obtenus par thermochronométrie (e.g., Willet et Brandon, 2002 ; Stock et al., 2009) et semble 

corrélé au taux de glissement vertical court terme (Stock et al., 2009). En effet, le taux 

d’exhumation moyen long terme est de 0,2-0,5 mm/a pour une échelle de temps de 5 Ma (e.g., 

Ehlers et al., 2003 ; Armstrong et al., 2004) et le taux de glissement vertical de la faille de 

Wasatch est estimé à 0,1-0,4 mm/a (e.g., Machette et al., 1992b ; Mattson et Bruhn, 2001) 

76

CHAPITRE I. Etat des connaissances et problématique



 

depuis la fin du Pléistocène (~250 ka). Stock et al. (2009) conclut que dans le cas où le relief 

est à l’équilibre et où la dénudation est contrôlée majoritairement par le signal tectonique 

et/ou eustatique, le taux de dénudation doit être proportionnel au taux de glissement vertical 

long terme sur la faille. En effet, le taux de dénudation est proportionnel à la vitesse de 

surrection du foot-wall par rapport au niveau de base (elle-même proportionnelle à la vitesse 

de glissement vertical). La comparaison entre ces mesures significatives sur plusieurs échelles 

de temps suggère donc un état stationnaire depuis environ 5 Ma. Le taux de dénudation court 

terme semble corrélé au taux de surrection long terme et il paraît insensible aux variations de 

la vitesse de glissement court terme (~1 ka). En effet, le temps de réponse caractéristique du 

paysage (incision dans les rivières, processus de versants) aux sollicitations externes est 

supérieur (~100-1000 ka) à l’intervalle de récurrence de séismes individuels ou de clusters 

(~1-10 ka ; e.g., Wallace, 1978 ; Whipple, 2001). 

 Densmore et al. (2009) effectue une analyse similaire à celle de Stock et al. (2009) 

pour deux autres failles normales situées dans le Basin and Range. Une faille jeune 

(Sweetwater fault, Montana) donne des taux de dénudation moyens des bassins versants de 

0,01-0,04 mm/a. Ces taux sont plus élevés (0,1-0,6 mm/a) pour une faille mature (Wassuk 

fault, Nevada) dont le relief pourrait être à l’équilibre dynamique. Le taux moyen de 

dénudation des bassins versants pour cette faille est équivalent à celui de la faille de Wasatch 

(0,2 mm/a). Son taux de glissement vertical moyen est de 0,5±0,05 mm/a depuis 13 ka (e.g., 

DePolo et Anderson, 2000) et de 1 mm/a depuis 4 Ma (e.g., Krugh, 2008). Dans ce cas, les 

taux de dénudation court terme sont trop faibles par rapport au taux de glissement vertical 

long terme, mais globalement cohérents avec le taux de glissement court terme. Cependant, 

Krugh (2008) estime un taux moyen d’exhumation de 0,6±0,2 mm/a en déterminant l’âge de 

refroidissement des apatites à partir du rapport (U-Th)/He. Ce taux semble  cohérent avec la 

vitesse de glissement long terme de la faille de Wassuk. Densmore et al. (2009) attire 

l’attention sur le fait que les taux de dénudation court terme des bassins versants à partir 

d’analyses sur les isotopes cosmogéniques peuvent être surestimés, à cause de processus 

gravitaires aléatoires. Ces auteurs pensent donc que la comparaison entre les taux de 

dénudation court et moyen terme doit être faite avec précautions. 
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Enfin, Tucker et al. (2011) étudient le taux d’érosion moyen de l’escarpement de la 

faille de Magnola (Apennins) à l’aide d’un modèle numérique simple basé sur une estimation 

de la vitesse de la faille. Ce modèle relie la vitesse moyenne de la faille au taux d’érosion 

moyen de l’escarpement en fonction de la différence entre le pendage de la faille et  la pente 

topographique de l’escarpement. Les auteurs estiment un taux d’érosion moyen de 

l’escarpement holocène à l’aide de mesures de la hauteur du matériau dénudé en fonction de 

l’âge préalablement déduit par une étude de radionucléides cosmogéniques (e.g., Palumbo et 

al., 2004 ; Schlagenhauf, 2009 ; Schlagenhauf et al., 2010). Le taux d’érosion holocène de 

l’escarpement qu’ils déterminent est de ~0,02 mm/a alors que le taux long terme (~150 ka) est 

de ~0,2-0,4 mm/a. Les auteurs concluent par un fort impact du climat qui entraine une 

diminution des taux d’érosion des escarpements de faille en période post-glaciaire. Pour ce 

cas naturel, le taux d’érosion long terme de l’escarpement (~0,2-0,4 mm/a) est fortement 

inférieur à la vitesse de glissement vertical court terme de la faille (~1-1,3 mm/a moyennée 

sur ~7 ka ; Schlagenhauf et al., 2010). 

Le tableau I.5 synthétise les estimations des taux de dénudation et d’exhumation issus 

de ces trois publications et les compare avec les estimations des vitesses de glissement 

publiées de la faille normale (tableau I.3). Sur la base des exemples les mieux contraints 

(faille de Wasatch et de Wassuk dans le Basin and Range), cette comparaison permet de 

constater que le taux de dénudation (court terme) ou d’exhumation (long terme) semblent être 

au premier ordre environ deux fois plus faibles que la vitesse de glissement verticale long 

terme de la faille. Ceci paraît logique au regard de la figure I.21 : le taux de dénudation ou 

d’exhumation doit être représentatif du taux de surrection du foot-wall par rapport au niveau 

de base. Ce dernier est une fraction de la composante verticale du glissement sur la faille, qui 

tient compte de la sédimentation. Cependant, il est difficile de faire des constatations 

similaires pour d’autres failles normales car la vitesse long terme de glissement de la faille et 

les taux d’érosion sont souvent mal contraints ou leur estimation est inexistante. Il est donc 

nécessaire de multiplier les études pour mieux contraindre la relation entre la dénudation des 

bassins versants et la tectonique. 
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Nom de la faille 
normale 

D (mm/a) Ex. (mm/a) V (mm/a) Références 

Wasatch (Basin and 
Range) 

0,2±0,2 (1-10 ka) 0,2-0,5 (5 Ma) 0,5±0,3 (moyenne 
long terme) 

Stock et al., 2009 
Ehlers et al., 2003 
Armstrong et al., 2004 

Sweetwater (Basin 
and Range) 

0,01-0,04 (1-10 ka) - 0,04-0,1 (6±0,1 Ma) Densmore et al., 2009 

Wassuk (Basin and 
Range) 

0,1-0,6 (1-10 ka) 0,6 ± 0,2 (4 Ma) 1 (4 Ma) 
0,5 ± 0,05 (13 ka) 
 

Densmore et al., 2009 
Krugh, 2008 

Magnola (Apennins) 0,02 (holocène) 
0,2-0,4 (150 ka) 

- 1-1,3 (7 ka) Tucker et al., 2011 
 

Tableau I.5. Comparaison des taux de dénudation et d’exhumation estimés des roches du foot-wall 
avec les vitesses de glissement publiées de la faille normale. D est le taux de dénudation. Ex. est le 
taux d’exhumation. V est la vitesse verticale long terme de glissement qui est issue de la littérature 
(tableau I.3). Pour la faille de Wasatch, la moyenne des estimations de la vitesse de glissement a été 
calculée pour les intervalles de temps compris entre 0-100 ka et 0-5 Ma. L’intervalle de temps 
significatif des estimations figure entre parenthèses. Les références sont celles pour les taux de 
dénudation et d’exhumation. 

 I.4.3.3. La relation entre la morphométrie des facettes triangulaires et les signaux 
érosion et tectonique 

Les facettes triangulaires, et en particulier leur morphométrie (hauteur et pente), ont 

été utilisées depuis peu pour tenter de contraindre les signaux tectonique et/ou érosion (e.g., 

DePolo et Anderson, 2000 ; Petit et al., 2009a, 2009b ; Tucker et al., 2011). 

DePolo et Anderson (2000) ont recherché une relation entre la hauteur des facettes 

triangulaires et la vitesse de glissement des failles normales. Pour cela, ils ont réalisé une 

étude statistique en utilisant les reliefs associés à un grand nombre (45) de failles normales du 

Basin and Range. Ils ont mis en évidence une relation logarithmique entre la vitesse verticale 

du glissement sur la faille et la hauteur des facettes triangulaires (figure I.22a). Ils utilisent 

ensuite cette relation pour contraindre les vitesses long terme mal connues des failles 

normales du Basin and Range en mesurant la hauteur des facettes triangulaires 

correspondantes. Ils déterminent une gamme de vitesse de 0,001 à 2 mm/a, ce qui est 

raisonnable pour les failles normales. Ils ajoutent que les failles normales à faible vitesse (< 

0,1 mm/a) ne présentent pas de facettes triangulaires, ou alors elles sont trop dégradées 

(figure I.22b). 

Petit et al. (2009a) développent des modélisations numériques visant à reproduire la 

dynamique du relief associé aux failles normales actives (cf également partie I.3.1 et figure 

I.14). Les auteurs reproduisent bien le paysage caractéristique lié au jeu tectonique d’une 
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faille normale pour des conditions climatiques données. Ils mesurent alors la morphométrie 

(hauteur et pente) des facettes triangulaires lorsque le modèle est à l’état stationnaire pour 

différentes conditions climatiques. Les résultats montrent des relations linéaires entre la pente 

des facettes et la vitesse de glissement de la faille d’une part, et entre la hauteur des facettes et 

la vitesse de glissement de la faille d’autre part. Ceci montre que si les paramètres climatiques 

sont connus même grossièrement, il est possible de déterminer la vitesse long terme de 

glissement sur les failles normales à travers l’analyse morphométrique des facettes (e.g., 

Ganas et al., 2005a). Les auteurs utilisent enfin une modélisation de la topographie pour la 

faille de Wasatch dont la vitesse de glissement est bien contrainte, ce qui leur permet de 

déterminer les paramètres climatiques (taux de précipitations, coefficient de diffusion) ayant 

produit ce relief. 

Petit et al. (2009b) mesurent la morphométrie (hauteur, pente) des facettes 

triangulaires observées le long de 20 segments de faille normale du rift Baïkal. La hauteur et 

la pente des facettes varient fortement (200-900 m et 22-38°, respectivement) dans cette zone 

où le climat ne devrait varier que très peu d’un segment de faille à un autre. Les auteurs 

attribuent donc cette variation aux différentes vitesses de glissement des segments de faille 

normale. Ils utilisent ensuite les modélisations numériques de Petit et al. (2009a) pour déduire 

une relation entre la hauteur des facettes et la vitesse de rejet de la faille ainsi qu’une relation 

entre la hauteur et la pente des facettes. Les deux relations sont linéaires (figure I.22c) et la 

relation entre pente moyenne et hauteur moyenne des facettes mesurées dans l’étude de 

terrain ressemble fortement à celle qui découle des modèles numériques (pente de régression 

linéaire identique ; figure I.22c), sauf qu’un seuil de pente est atteint à environ 35°. Ils 

utilisent alors les modèles numériques pour contraindre la vitesse de glissement verticale des 

segments de faille à partir de la hauteur des facettes triangulaires mesurée sur les MNT. Les 

résultats donnent des vitesses de glissement verticales variant de 0,2 à 1,2 mm/a, ce qui est 

proche des valeurs de vitesses de glissement estimées sur les failles normales du Basin and 

Range (e.g., DePolo et Anderson, 2000). 

Pour finir, Tucker et al. (2011) ont proposé un modèle géométrique simple permettant 

de relier la vitesse de glissement long terme des failles normales au taux d’érosion sur la 

surface des facettes triangulaires dans le cas d’un profil de pente linéaire (figure I.22d ; cf 
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également partie I.4.4.2). Ce modèle implique que la surface des facettes triangulaires soit 

plane et pas convexe et que la différence angulaire entre pendage de la faille et pente de la 

facette traduise la compétition entre tectonique et érosion. Pour modéliser la forme convexe 

des facettes triangulaires, les auteurs proposent un modèle numérique où le taux d’érosion 

varie en fonction du temps (en fonction des paramètres climatiques) et où la surface des 

facettes suit le modèle conceptuel de retrait de pente. 
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Figure I.22. (A) Statistique des failles normales classifiées en type 1, 2 ou 3 en fonction du taux de 
glissement sur la faille dans le Basin and Range (d’après DePolo et Anderson, 2000). Les failles à 
vitesse faible (< 0,1 mm/a) ne présentent pas de facettes triangulaires actives. (B) Relation 
logarithmique entre le taux de glissement sur la faille et la hauteur maximale des facettes triangulaires 
pour le set de failles normales de type 1 montré en (A) (d’après DePolo et Anderson, 2000). (C) (a) 
Relation entre la hauteur moyenne des facettes triangulaires mesurée dans le rift Baïkal et le taux de 
glissement sur la faille déduit des modélisations numériques de Petit et al. (2009a). (b) Relation entre 
la hauteur moyenne et la pente moyenne des facettes à partir des modèles numériques de Petit et al. 
(2009a). (c) Relation entre la hauteur moyenne et la pente moyenne des facettes observées dans le 
rift Baïkal. La relation est quasi identique à celle déduite des modélisations numériques (d’après Petit 
et al., 2009b). (D) Relation géométrique entre le taux d’érosion  [L.T-1] perpendiculaire à 
l’escarpement (base des facettes triangulaires) et le taux de glissement [L.T-1] sur la faille normale 
(d’après Tucker et al., 2011). Cette relation est valable pour la partie de l’escarpement où la pente est 
linéaire. 
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I.5. Conclusion et objectifs de l’étude 

Pour une meilleure détermination de la cinématique des rifts et pour mieux évaluer 

l’aléa sismique associé aux failles normales, il est nécessaire de mieux contraindre la vitesse 

long terme de glissement des failles normales. La géomorphologie quantitative focalisée sur 

les reliefs associés à ces failles est une méthode qui peut aider à y parvenir. En effet, la vitesse 

long terme des failles normales a un impact sur certains marqueurs du relief comme les 

facettes triangulaires. Ces marqueurs morphotectoniques sont caractéristiques d’un équilibre 

dynamique, acquis sur le long terme, entre la tectonique et l’érosion. Leur étude peut donc 

permettre de contraindre la vitesse long terme de ces deux paramètres. 

Cependant, il existe des incertitudes sur les processus réellement à l’œuvre dans 

l’évolution du relief associé au jeu d’une faille normale. Est-il possible, par exemple, de 

mieux contraindre la relation entre la dénudation des bassins versants et la vitesse tectonique 

long terme ? De la même manière, quelle est la relation entre les vitesses d’incision des 

rivières, d’érosion des versants et de glissement de la faille ? Peut-on mettre en évidence une 

relation entre la loi de puissance du courant, qui détermine l’incision des rivières, et la vitesse 

tectonique ? Quelle est l’influence de la dynamique sédimentaire sur la dynamique du niveau 

de base situé au pied des cônes alluviaux ? En effet, cette évolution du niveau de base va 

déterminer le rapport entre la composante verticale de la vitesse de glissement de la faille et la 

vitesse de surrection du footwall par rapport au niveau de base. 

Pour tenter de répondre à ces questions, il est nécessaire d’étudier l’évolution du relief 

depuis son stade de création jusqu’à son stade de maturité (équilibre). La modélisation 

analogique et la modélisation numérique semblent être les méthodes les plus aptes à répondre 

à cette problématique.  
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CHAPITRE II. Approche expérimentale : modélisation de 
l’évolution du relief associé au jeu d’une faille normale et effet de 

la vitesse de glissement 
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II.1. Méthodologie 

Dans la littérature, les premiers modèles expérimentaux ont été développés soit pour 

étudier des processus tectoniques, soit pour caractériser certains processus 

géomorphologiques. Les modèles expérimentaux destinés à reproduire les processus 

tectoniques portent notamment sur les prismes convergents (e.g., Davis et al., 1983 ; Dahlen, 

1984 ; Dahlen et al., 1984 ; Malavieille, 1984 ; voir synthèse de Graveleau, 2008) et sur les 

rifts (e.g., McClay et Ellis, 1987a,b ; Allemand et Brun, 1991 ; Brune et Ellis, 1997 ; Brun, 

1999 ; Gautier et al., 1999). Ils peuvent être regroupés dans la catégorie communément 

appelée « sandbox modelling » (e.g., Graveleau et al., 2011). Parallèlement, des modèles 

expérimentaux portant sur l’étude de la géomorphologie et des processus de surface ont été 

développés. Ils concernent plusieurs thématiques et échelles spatiales : expériences dédiées à 

l’étude des processus de versant ou des processus de rivière, par exemple, et à l’échelle de la 

rivière (« flume experiments ») ou du réseau de drainage (voir synthèses de Schumm et al., 

1987 et de Graveleau, 2008). Ce n’est que récemment que des modèles expérimentaux se sont 

intéressés à l’étude de l’évolution du relief en relation avec des forçages tectoniques, 

climatiques ou eustatiques (e.g., Hasbargen et Paola, 2000 ; Bonnet et Crave, 2003, 2006 ; 

Lague et al., 2003 ; Pelletier, 2003 ; Babault et al., 2005 ; Bonnet, 2009 ; Rohais et al., 2011). 

Dans ces modèles expérimentaux qui sont communément regroupés dans la catégorie 

« erosion-box modelling », l’érosion est simulée par l’aspersion de microgouttes d’eau sur la 

surface d’un matériau analogue spécifique qui induit une érosion par ruissellement. Le 

paramètre tectonique, quand il est pris en compte, est simulé par une surrection régionale, 

c’est-à-dire par le soulèvement uniforme d’une colonne de matériau analogue. Graveleau 

(2008) et Graveleau et Dominguez (2008) ont combiné les approches « sandbox modelling » 

et « erosion-box modelling » (Graveleau et al., 2011) pour réaliser des modèles visant à 

étudier les interactions entre la tectonique et les processus de surface dans le contexte des 

chaînes d’avant-pays. La tectonique dans ces modèles est modélisée de façon plus réaliste par 

la propagation de séquences de chevauchements formant un prisme orogénique. L’approche 

méthodologique que j’ai utilisée au cours de cette thèse s’inspire des travaux de Graveleau et 

co-auteurs avec pour objectif de simuler le jeu d’une faille normale et d’étudier l’évolution du 
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relief associé. Ce type de modèle expérimental en contexte extensif n’avait encore jamais été 

réalisé. 

II.1.1. Appareillage expérimental 

L’appareillage expérimental utilisé au cours de ce travail est identique à celui utilisé par 

Graveleau (2008) et Graveleau et Dominguez (2008) sauf pour la table à déformation qui a 

été construite au début de mon travail de thèse. Il a été développé au laboratoire Géosciences 

de Montpellier par Stéphane Dominguez et Christian Romano. Il comprend une table à 

déformation motorisée, un système de brumisation et un système d’acquisition de données 

(images et MNT). 

 II.1.1.1. Table à déformation  

La table à déformation a pour but de déformer le matériau analogue susjacent. Dans 

notre cas, l’objectif est d’y propager une faille normale. Pour cela, une table motorisée 

(hanging-wall) peut être déplacée par translation le long d’une plaque rigide simulant un plan 

de faille à fort pendage (figure II.1). Ce dernier est fixé à une table rigide immobile qui 

représente le foot-wall. La largeur de la table à déformation est de 100 cm. La longueur du 

foot-wall et du hanging-wall sont de 60 cm et 70 cm, respectivement. Les dimensions du 

dispositif permettent un déplacement maximal de 10 cm le long du plan de faille. Dans ce 

travail, deux approches différentes ont été utilisées pour simuler la cinématique du hanging-

wall, donnant lieu à deux ensembles d’expériences. La première consiste en une subsidence 

uniforme de l’intégralité de la plaque rigide du hanging-wall (figure II.1a). A la suite de 

l’analyse des résultats des expériences qui correspondent à cette configuration de 

l’appareillage (cf plus loin partie II.2.1), la cinématique du hanging-wall a été modifiée : en 

effet, cette configuration conduisait à une chute trop rapide du niveau de base situé sur le 

hanging-wall. Par la suite, une plaque flexible a donc été utilisée pour simuler la déformation 

flexurale dans le hanging-wall (figure II.1b et figure 2 dans l’article de la partie II.3). Pour 

les deux configurations, la vitesse de subsidence du hanging-wall est contrôlée par un moteur 

pas à pas, ce qui permet d’imposer la vitesse de glissement de la faille normale. 
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Figure II.1. Photographies de la table à déformation formée (A) d’un plateau rigide motorisé pour 
simuler une subsidence uniforme du hanging-wall et (B) d’une plaque flexible pour simuler la 
déformation flexurale du hanging-wall pendant la subsidence. HW, FW et FP correspondent au 
hanging-wall, au foot-wall et au plan de faille, respectivement. Voir la figure 2 de l’article de la partie 
II.3 pour un schéma de l’appareillage constitué de la plaque flexible simulant la flexure du hanging-
wall. 

 II.1.1.2. Système de brumisation pour simuler l’érosion 

Le système de brumisation (figure II.2 et figure 2 dans l’article de la partie II.3) a 

pour but de simuler l’érosion se produisant sur les reliefs naturels. Il est inspiré de précédents 

travaux (e.g., Flint, 1973 ; Schumm et Parker, 1973 ; Parker, 1977 ; Phillips et Schumm, 1987 

; Bryan et Poesen, 1989 ; Crave et al., 2000 ; Hasbargen et Paola, 2000 ; Hancock et 

Willgoose 2001a,b,c) et il est issu des travaux de Graveleau et Dominguez (2008). Cependant, 

nous sommes rapidement passés d’une configuration de 16 buses à 4 buses afin de réduire le 

débit d’eau qui s’était avéré trop important (cf parties II.1.4 et II.2.2). Les 4 buses permettent 

l’aspersion de microgouttes d’eau sur la surface du matériau analogue déformé. Elles ont un 

grand angle d’ouverture (environ 120°) et ont chacune un débit assez faible donnant un débit 

total de ~0,32 L/min, inférieur à celui utilisé par Graveleau et Dominguez (2008) (~1,4 

L/min). Elles sont positionnées à environ 100 cm au dessus de la table à déformation et 

génèrent un champ de précipitation qui couvre toute la surface du foot-wall mais aussi une 

partie du hanging-wall. La surface de nos modèles couverte par les précipitations étant plus 

faible que celle des travaux de Graveleau et Dominguez (2008), le taux de précipitation est 

quasi identique (26±4 mm/h et 25±5 mm/h, respectivement). Il se situe dans la borne 

inférieure de la gamme des taux de précipitations utilisés dans les expériences analogiques 

(14-350 mm/h ; voir synthèse de Graveleau, 2008, pp 235-236). Le diamètre des 
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microgouttes d’eau est relativement faible (~100 m). Bien que supérieur à celui des 

microgouttes d’eau utilisées par Lague et al. (2003) (10-20 m), il est dans la gamme des 

diamètres obtenus avec d’autres dispositifs (e.g., Hasbargen et Paola, 2000 ; Hancock et 

Willgoose, 2001a,b,c) et l’érosion due à l’énergie cinétique lors de l’impact des microgouttes 

(effet rainsplash) est négligeable (e.g., Lague et al., 2003 ; Graveleau, 2008). Ainsi, les 

processus d’érosion-transport qui se produisent à la surface du matériau analogue sont 

majoritairement induits par le ruissellement qui déclenche de l’incision, et par des processus 

de versant. Pour terminer, il faut noter que ce système d’érosion n’est en aucun cas un moyen 

de modéliser la pluie ni l’intégralité des processus qui lui sont associés : on ne tient pas 

compte de l’évaporation, de l’infiltration profonde ou de l’effet d’altération chimique. Il s’agit 

plutôt d’un moyen de modéliser l’érosion long terme, le but étant de simuler les processus 

d’érosion-transport majeurs qui agissent dans la nature (incision des rivières, processus de 

versant). En effet, une analyse dimensionnelle simple montre rapidement que l’eau ne devrait 

pas être utilisée en tant qu’agent d’érosion-transport dans nos expériences (cf partie II.1.2.4) 

car elle n’est pas assez fluide, l’eau étant également l’agent d’érosion-transport dans la nature. 

Pourtant, comme de nombreux dispositifs existants (e.g., Flint, 1973 ; Schumm et Parker, 

1973 ; Parker, 1977 ; Phillips et Schumm, 1987 ; Bryan et Poesen, 1989 ; Crave et al., 2000 ; 

Hasbargen et Paola, 2000 ; Hancock et Willgoose 2001a,b,c ; Bonnet et Crave, 2003 ; Lague 

et al., 2003 ; Pelletier, 2003 ; Babault et al., 2005 ; Lancien et al., 2005 ; Métivier et al., 

2005 ; Turowski et al., 2006 ; Bonnet, 2009 ; Rohais et al., 2011), c’est bien l’eau que nous 

utilisons pour réaliser nos expériences. En effet, son utilisation n’est pas un facteur limitant 

Figure II.2. Photographie de la table à 
déformation avec le système de brumisation 
en cours d’utilisation situé au-dessus. Cas 
d’une expérience test où seulement 2 buses 
sont utilisées. La zone arrosée correspond au 
foot-wall
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parce qu’elle permet, même à l’échelle du modèle, la formation d’un réseau de drainage et 

d’une topographie comparables à ceux observés dans la nature. De plus, elle a des avantages 

techniques : sa transparence favorise l’acquisition des photographies durant les expériences, 

sa fluidité et sa neutralité permettent une utilisation pérenne du dispositif de brumisation et 

facilitent le recyclage du matériau analogue qui peut être utilisé pour plusieurs expériences. 

 II.1.1.3. Système d’acquisition des données (images, films et MNT) 

Le système d’acquisition des données est composé d’un appareil photo numérique 

reflex situé au-dessus de la table à déformation, d’un autre en position 3/4 et d’un 

interféromètre laser (conçu par Rémi Michel et Stéphane Dominguez). Par la prise de 

photographies à intervalles réguliers (20-30 s), des films des expériences sont réalisés. Ils 

permettent d’analyser l’évolution de la topographie de façon qualitative. L’interféromètre 

laser est couplé avec l’appareil photo situé au-dessus de la table à déformation. Il permet 

d’extraire des données quantitatives (élévation). Son principe est basé sur la méthode de 

l’interférométrie radar InSAR : un interférogramme de phase est converti en données 

topographiques. L’interférogramme de phase s’obtient de la façon suivante : un réseau de 

franges d’interférence constructives et destructives est projeté sur la surface du modèle avec 

un déphasage connu. Ce réseau de franges est photographié par l’appareil photo situé au-

dessus du modèle. Ce dernier joue le rôle des récepteurs d’ondes placés sur le radar InSAR. 

La phase en tout point du modèle (interférogramme de phase) peut être déterminée en 

mesurant l’amplitude du signal lumineux réfléchi pour plusieurs déphasages imposés (voir 

Graveleau, 2008, pp 220-225 pour une explication détaillée). Enfin, en utilisant un dérouleur 

de franges (SNAPHU ; Chen et Zebker, 2002), l’interférogramme de phase est convertit en 

Modèle Numérique de Terrain (MNT). Dans nos expériences, les MNT obtenus ont une 

résolution spatiale de l’ordre du tiers de mm et une précision verticale de l’ordre de 1 mm. 

II.1.2. Matériau analogue 

Modéliser les interactions entre la tectonique et l’érosion de façon analogique requiert 

l’utilisation d’un matériau analogue spécifique. En effet, celui-ci doit être un bon analogue de 
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la croûte supérieure terrestre en termes de comportement face à la déformation mais 

également face à l’érosion. 

 II.1.2.1. Rhéologie de la croûte supérieure à modéliser 

Le comportement de la croûte supérieure est de type fragile. Lorsqu’une contrainte est 

imposée à une roche crustale, sa déformation est d’abord réversible (régime élastique) puis 

elle devient irréversible (régime plastique) lorsqu’un seuil critique de résistance est dépassé 

(e.g., Lohrmann et al, 2003). Aux températures (0°C à 300-400°C ; e.g., Smithson and 

Decker, 1974 ; Chapman, 1986 ; Burg & Ford, 1997 ; Ranalli, 1997) et pressions (0 à 400 

MPa ; e.g., Chapman, 1986) régnant dans la croûte supérieure, la déformation plastique des 

roches se fait principalement de façon localisée et discontinue. Le comportement fragile y est 

régi par des mécanismes de rupture et des lois de friction sur les plans de faille (critère de 

rupture de Mohr-Coulomb ; e.g., Coulomb, 1773 ; Mohr, 1900 ; Byerlee, 1978 ; Paterson, 

1978 ; Paterson et Wong, 2005). Le critère de Mohr-Coulomb relie les propriétés physiques 

intrinsèques des roches (cohésion et coefficient de friction internes) aux contraintes 

appliquées (contraintes normales et tangentielles au plan de faille). Il s’écrit : 

 C0  . n  (19)

où  [M.T-2.L-1] et n [M.T-2.L-1] sont les contraintes tangentielles et normales au plan de 

faille au moment de la rupture, respectivement. La rupture du matériau a lieu quand la 

contrainte tangentielle  est dépassée. Co [M.T-2.L-1] et sont la cohésion interne et le 

coefficient de friction interne du matériau, respectivement.  s’exprime en fonction de la 

tangente de l’angle de friction interne  : 

  tan  (20)

 est la pente de la droite donnée par l’enveloppe de rupture du matériau dans un diagramme 

Mohr-Coulomb. En régime extensif (contrainte maximale verticale), la déformation se fait par 

le biais de failles normales (e.g., Anderson, 1951). 

Les matériaux granulaires sont classiquement utilisés en tant qu’analogues de la croûte 

supérieure du fait de leur comportement mécanique frictionnel. En effet, ils se déforment de 

façon localisée le long de zones de cisaillement comparables au premier ordre aux failles 
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observées dans la croûte supérieure. Ils obéissent également au critère de rupture de Mohr-

Coulomb et ils ont des propriétés physiques (angle de friction, cohésion) comparables aux 

roches crustales en considérant les lois de dimensionnement (e.g., Schellart, 2000 ; Graveleau 

et al., 2011 et article dans la partie II.3). 

 II.1.2.2. Modéliser l’érosion 

Pour modéliser l’érosion, il est nécessaire d’utiliser un matériau analogue qui soit 

capable de reproduire la manière dont la surface topographique évolue en réponse aux 

processus de surface (incision, glissements de terrain etc…). En particulier, le matériau 

analogue doit permettre le développement de morphologies semblables à celles observées 

dans la nature (bassins versants, rivières, cônes alluviaux etc...). Dans les expériences 

focalisées sur l’étude de l’évolution du relief, les matériaux granulaires humidifiés ont été 

fréquemment utilisés pour remplir cette tâche, en association avec l’écoulement de l’eau à 

leur surface (e.g., Flint, 1973 ; Schumm et Parker, 1973 ; Phillips et Schumm, 1987 ; Schumm 

et al., 1987 ; Wittmann et al., 1991 ; Koss et al., 1994 ; Bryan et al., 1998 ; Gabbard et al., 

1998 ; Crave et al., 2000 ; Hancock et Willgoose, 2001 ; Bonnet et Crave, 2003 ; Lague et al., 

2003 ; Pelletier, 2003 ; Babault et al., 2005 ; Lancien et al., 2005 ; Métivier et al., 2005 ; 

Turowski et al., 2006 ; Bonnet, 2009 ; Rohais et al., 2011). En effet, les propriétés physiques 

des matériaux granulaires proches ou à l’état de saturation en eau favorisent les processus de 

surface tels que le ruissellement qui initie l’incision ou les glissements gravitaires. Ces 

propriétés physiques sont la densité spécifique des grains, la porosité, la perméabilité et les 

paramètres frictionnels (coefficient de friction et cohésion) (e.g., Graveleau et al., 2011). 

- La densité spécifique des grains couramment utilisés dans la littérature est 

suffisamment faible (1-3,8 g/cm3) pour permettre leur détachement sous l’action des forces de 

cisaillement du fluide (l’eau) à la base des grains, favorisant ainsi l’incision. 

- La saturation en eau du matériau analogue réduit l’infiltration de l’eau et favorise son 

écoulement à la surface et donc le détachement des particules (e.g., Lague et al., 2003). La 

capacité d’infiltration de l’eau au sein du matériau est contrôlée par la porosité et la 

perméabilité, elles-mêmes contrôlées par la granulométrie, la forme et l’agencement des 

grains. Une faible perméabilité est souvent recherchée à l’aide de particules fines car elle 

limite l’infiltration. Cependant, trop réduire la taille des particules peut inhiber les processus 
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de versant à cause des forces électrostatiques et/ou de capillarité qui augmentent la cohésion 

des particules trop fines (e.g., Lague et al., 2003). 

- Les paramètres frictionnels (coefficient de friction et cohésion) influent sur la 

capacité du matériau analogue à générer des processus de versant et à inciser. En effet, les 

processus de versant sont déclenchés par l’incision à la base des pentes et dépendent aussi de 

la capacité d’infiltration de l’eau dans les couches supérieures du matériau. Cette dernière est 

favorisée si la cohésion est faible et si la perméabilité et la porosité sont fortes. Pour respecter 

ces conditions, des grains sphériques peuvent être utilisés (e.g., Graveleau et al., 2011). De 

plus, les processus de surface sont contrôlés par le rapport entre les forces gravitaires et les 

forces de cohésion (e.g., Graveleau et al., 2011). Les premières doivent être supérieures aux 

secondes pour favoriser les processus de versant. Une fois de plus, cette condition peut être 

satisfaite en utilisant des grains sphériques de forte densité. Enfin, dans le cas d’un matériau 

analogue saturé en eau, une couche de faible épaisseur (< 1 cm) à la surface du modèle peut 

avoir une cohésion plus faible qu’en profondeur (e.g., Graveleau et al., 2011). Ceci 

n’empêche pas le maintien sur le long terme de figures morphologiques telles que les lignes 

de crête et ne modifie pas la capacité à inciser. Par contre, cela favorise les processus de 

versant par l’augmentation de la capacité de fluage de cette couche de faible épaisseur. 

 II.1.2.3. Propriétés physiques du matériau analogue utilisé dans ce travail 

Le matériau analogue utilisé dans ce travail est issu des travaux de Graveleau (2008) 

et Graveleau et al. (2011). Il est composé de 4 matériaux granulaires qui sont les microbilles 

de verre, la poudre de silice, la poudre de PVC et la poudre de graphite dans les proportions 

massiques respectives suivantes : 40%, 35%, 23%, 2%. Il répond aux critères vus plus haut (cf 

II.1.2.1 et II.1.2.2), c'est-à-dire qu’il permet de simuler simultanément la déformation et 

l’érosion des roches de la croûte supérieure, l’érosion étant simulée par le ruissellement 

(incision) et les glissements gravitaires (processus de versants). 

En effet, bien que saturé en eau, le matériau analogue obéit à des lois de friction qui se 

rapprochent fortement du critère Mohr-Coulomb (équation 19) et se déforme de façon 

localisée le long de zones de cisaillement simulant les failles crustales. Ses paramètres 

frictionnels (coefficient de friction et cohésion) ont été mesurés au laboratoire Géosciences de 
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Montpellier à l’aide d’une boîte à cisaillement (Graveleau et al., 2011 ; figure II.3) inspirée 

de l’appareillage développé par Hubbert (1951). Cette boîte à cisaillement permet la mesure 

de la contrainte cisaillante (contrainte tangentielledans l’équation 19) à la rupture d’un 

matériau granulaire sec ou saturé en eau pour plusieurs contraintes normales imposées. Ainsi, 

on peut tracer un graphique représentant la valeur de la contrainte cisaillante  mesurée en 

fonction des contraintes normales n imposées (enveloppe de rupture, figure II.4). La pente 

de la régression linéaire (de l’enveloppe de rupture) nous donne la valeur du coefficient de 

friction interne du matériau rompu. L’extrapolation de cette régression linéaire pour une 

contrainte normale nulle nous donne la valeur de la cohésion du matériau. Cette valeur est 

souvent surestimée car pour de faibles contraintes normales l’enveloppe de rupture a une 

pente plus forte, aussi bien pour les roches naturelles pré-fracturées (e.g., Jaeger et Cook, 

1969 ; Byerlee, 1978) que pour les matériaux granulaires (e.g., Schellart, 2000 ; Graveleau et 

al., 2011). Les mesures réalisées sur les échantillons de roches naturelles ou les matériaux 

granulaires donnent classiquement deux enveloppes de rupture (e.g., Mandl et al., 1977 ; 

Byerlee, 1978 ; Lohrmann et al., 2003) : l’une correspond à la contrainte cisaillante maximale 

obtenue à partir de la valeur seuil atteinte à l’initiation de la rupture (valeur pic), l’autre 

correspond à la contrainte cisaillante seuil atteinte quand la zone de cisaillement est déjà 

formée, plus faible que la précédente. Ces deux enveloppes de rupture correspondent à des 

conditions statique et dynamique, respectivement. La valeur pic et la valeur stable sont liées à 

un comportement de durcissement juste avant la rupture et d’adoucissement (dilatance) après. 

Les mesures effectuées sur le matériau analogue utilisé dans ce travail de thèse donnent 

également deux enveloppes de rupture, l’une caractérisant l’état statique (initiation de la 

rupture), l’autre l’état dynamique (glissement stable sur la fracture précédemment initiée). Le 

matériau analogue n’a donc pas un comportement parfaitement coulombien à l’image des 

roches saines de la croûte terrestre (e.g., Jaeger et Cook, 1969). Toutefois, on peut considérer 

qu’il s’en rapproche si l’on néglige l’effet du durcissement et de l’adoucissement. La seconde 

enveloppe de rupture est bien contrainte (R2 = 0,97 ; figure II.4) et donne un angle de friction 

 de 35±2° (coefficient de friction  de 0,71) et une cohésion Co de 600±100 Pa. Notons que 

les mesures ont été réalisées pour une saturation en eau de 20±1 %. Celle-ci est représentative 

de la saturation en eau moyenne du matériau analogue dans les conditions des expériences qui 

ont été réalisées au cours de ce travail de thèse. 
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Les quatre matériaux granulaires qui composent le matériau analogue ont des 

propriétés physiques différentes (granulométrie, forme des grains, densité intrinsèque et 

apparente, coefficient de friction, cohésion, perméabilité etc...). Cette particularité confère au 

matériau analogue développé par Graveleau et co-auteurs l’avantage de pouvoir modéliser 

l’érosion de manière relativement réaliste : en simulant les processus d’incision et de versant 

simultanément. En effet, des expériences portant sur l’érodabilité des différents constituants 

isolés saturés en eau montrent qu’ils s’érodent avec des styles différents en contexte de 

relaxation (Graveleau, 2008 ; Graveleau et al., 2011), c’est-à-dire dans le cas où l’érosion 

d’un plateau est initiée par une inclinaison qui reste inchangée ensuite. Ces expériences sont 

des équivalents analogiques des reliefs naturels soumis à l’érosion et ne subissant plus d’effet 

de la tectonique. Les processus d’érosion dominants qui y sont observés sont l’incision pour 

la poudre de silice et les glissements en masse pour les microbilles de verre et la poudre de 

PVC. Ces processus de surface favorisent la création de figures morphologiques comparables 

à celles observées dans la nature (bassins versants, réseau de drainage, lignes de crêtes, cônes 

alluviaux) dans le contexte des avant-pays de chaîne (Graveleau et Dominguez, 2008). La 

vitesse d’érosion de la poudre de silice est plus lente que celle des microbilles de verre, elle-

même plus lente que celle de la poudre de PVC. Mais une fois le mélange réalisé, le matériau 

analogue s’érode plus lentement que la poudre de silice du fait de l’arrangement complexe 

entre les grains de nature et de forme différentes (cohésion plus forte). Ceci est avantageux si 

l’on souhaite réaliser des expériences longues. 
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Figure II.3. Schéma de la boîte à cisaillement utilisée pour mesurer les propriétés frictionnelles 
(coefficient de friction, cohésion) du matériau analogue (d’après Graveleau et al., 2011). Cet 
appareillage s’inspire de la boîte à cisaillement direct développée par Hubbert (1951). Le matériau 
granulaire saturé en eau est placé dans les deux cylindres séparés par un espace de 0,1 mm. Le 
cylindre supérieur est fixé à un pendule rigide qui vient en butée contre un capteur de force. Le 
cylindre inférieur est déplacé horizontalement vers le capteur de force grâce à un moteur pas à pas. 
La force enregistrée par le capteur est fonction de la contrainte cisaillante (contrainte tangentielle  
dans l’équation 19). On peut donc suivre l’évolution de la contrainte tangentielle  en fonction du 
raccourcissement imposé. La valeur pic correspond à un état d’initiation de la rupture (bande de 
cisaillement) dans le matériau alors que la valeur stable correspond à un état dynamique (bande de 
cisaillement préexistante). Plusieurs essais sont réalisés avec différentes masses M qui déterminent 
les différentes contraintes normales n imposées. Ceci permet d’obtenir la relation entre la contrainte 
tangentielle et la contrainte normale (enveloppe de rupture) à partir de laquelle les paramètres 
frictionnels (coefficient de friction, cohésion) sont déterminés. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure II.4. Enveloppe de rupture du 
matériau analogue saturé en eau 
(taux de saturation de ~20%) 
correspondant à l’état dynamique de 
la rupture (bande de cisaillement déjà 
initiée). 
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Dans le but d’améliorer la capacité du matériau analogue à éroder par les processus de 

versant, nous l’avons légèrement modifié. Sa composition est similaire à celle utilisée par 

Graveleau et co-auteurs mais la proportion massique de PVC a été augmentée de 5% au 

détriment de celle de la poudre de silice. Ceci diminue la cohésion du matériau analogue, ce 

qui permet d’augmenter la capacité de transport des rivières et donc la capacité des versants à 

être érodés par des processus gravitaires. Par ailleurs, nous avons utilisé une granulométrie 

plus faible pour les microbilles de verre (médiane D50 = 55±5 m) et la poudre de PVC 

(médiane D50 = 50±5 m), ce qui se traduit par une diminution de la granulométrie moyenne 

du matériau analogue (D50 = 80±5 m) et augmente les distances de transport. Les 

modifications apportées sur le matériau analogue développé par Graveleau et co-auteurs 

conduisent à une augmentation sensible de son érodabilité et nous supposons que les valeurs 

de perméabilité et de porosité varient très peu. Les propriétés physiques du matériau analogue 

développé par Graveleau et co-auteurs, du matériau analogue obtenu à l’issu des 

modifications mineures ainsi que des constituants figurent dans le tableau II.1. Pour 

terminer, l’utilisation d’un mélange de plusieurs particules de granulométrie et de densité 

différentes favorise leur ségrégation pendant le transport, ce qui permet d’obtenir des strates 

de dépôt dans le bassin sédimentaire. 

Pour synthétiser, le matériau analogue utilisé dans nos expériences : 

- se déforme de façon cassante en suivant des lois de friction qui se rapprochent 

fortement du critère Mohr-Coulomb et localise la déformation grâce à des zones de 

cisaillement granulaire qui sont l’analogue de failles crustales, 

- est saturé en eau afin de favoriser un écoulement de l’eau en surface favorisant une 

érosion superficielle, et afin d’augmenter sa cohésion pour respecter le dimensionnement 

spatial, 

- est érodé par l’intermédiaire de processus de surface tels que le ruissellement 

(incision) et les processus de versants grâce à l’utilisation de grains aux propriétés physiques 

(forme, densité, granulométrie etc...) différentes, 

- génère des dépôts alluviaux avec des strates grâce à une ségrégation granulaire 

pendant le transport, 
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- produit une topographie avec des figures morphologiques similaires à celles 

observées dans la nature (réseau de drainage, bassins versants, cônes alluviaux, lignes de 

crête). 

Le matériau analogue est mélangé dans une bétonnière avec de l’eau avant d’être 

disposé sur la table à déformation. Son comportement de rhéofluidification montre une 

évolution de la viscosité lorsqu’on impose une variation de contrainte rapide sur le matériau. 

De fait, quand on vibre le matériau, il a tendance à se liquéfier. A l’opposé, quand on laisse le 

matériau au repos, il se restructure et se solidifie. Ce comportement est dû à un phénomène 

structurel de désorganisation des grains sous contrainte et de réarrangement des grains au 

repos. Dans le cadre de nos expériences ainsi que pour les mesures des propriétés 

frictionnelles (saturation en eau de 20±1 %), le matériau analogue repose suffisamment 

longtemps pour qu’il se solidifie et que la propriété de fluide non newtonien décrite ci-dessus 

n’intervienne pas. En effet, nous n’appliquons pas de variations de contraintes rapides 

pendant les expériences et lors des mesures des propriétés frictionnelles. 

Matériau M (%) Sphéricité Rugosité D50 
(m) 

part  
(g.cm-3) 

app  
(g.cm-3) 

bulk  
(g.cm-3) 


(%) 

W 
(%) 

k (m2) (°) Co (Pa) 

GM 40 très forte lisse 88 2,5 1,57 1,87 36 23 3,5.10-12 31 0 

SilPwd 40 faible rugueux 43 2,65 1,58 1,90 35 21 10-14 45 1300±300 

PVC 18 forte rugueux 147 1.38 0,64 1,11 46 63 7,2.10-12 38 0 

Graph 2 faible rugueux 172 2.25 0,96 1,42 35 31 - - - 

Mat.IV - - - 105 - 1,25 1,61 34 26 4,9.10-13 40 750±200 

GM 40 très forte lisse 55±5 2,5 1,55 - - - - - - 

SilPwd 35 faible rugueux 43 2,65 1,58 1,90 35 21 10-14 45 1300±300 

PVC 23 forte rugueux 50±5 1,38 0,65 - - - - - - 

Graph 2 faible rugueux 135±5 2,25 0,92 - - - - - - 

Mat.IVb - - - 80±5 - - - - 20±1 - 35±2 600±100 

Tableau II.1. (partie supérieure) Propriétés physiques du matériau analogue (Mat.IV) développé et 
utilisé par Graveleau (2008), Graveleau et Dominguez (2008) et Graveleau et al. (2011), ainsi que de 
ses constituants. (partie inférieure) Propriétés physiques du matériau analogue à l’issu des 
modifications (Mat.IVb) sur les constituants. Il s’agit du matériau analogue utilisé dans ce travail de 
thèse. Les modifications apparaissent en gras. Les données en italique sont issues de Graveleau 
(2008) et Graveleau et al. (2011). M est le pourcentage massique, D50 la valeur médiane de la 
granulométrie, part la densité intrinsèque des particules, app la densité apparente d’un volume donné 
des particules, bulk la densité apparente d’un volume de particules saturé en eau,  la porosité, W la 
teneur en eau à saturation, k la perméabilité,  et Co les angles de friction et la cohésion internes qui 
caractérisent l’état dynamique de la rupture des matériaux saturés en eau. 
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 II.1.2.4. Le problème spécifique du dimensionnement de l’érosion 

La modélisation analogique est basée sur la théorie du dimensionnement qui ne peut 

pas être appliquée expérimentalement pour les processus de surface (cf article dans la partie 

II.3). Pour la similitude géométrique, par exemple, nous ne pouvons pas inclure dans nos 

modèles des variations de la taille des objets telles qu’observées dans la nature. Sur la Terre, 

une chaîne de montagne plurikilométrique et un grain de sable millimétrique imposent un 

changement d’échelle de 106. Un tel changement d’échelle n’est pas reproductible 

expérimentalement car pour un relief de quelques cm dans nos modèles il faudrait des 

sédiments de l’ordre de la dizaine de nm. De plus, il faudrait utiliser un agent de transport 

dont les propriétés physiques soient mises à l’échelle par rapport à l’eau, dans la nature. Or, 

nous utilisons également de l’eau dans les modèles. D’autre part, dans la nature, les processus 

de surface se produisent à des vitesses différentes et impliquent une gamme temporelle très 

large : de quelques secondes pour un éboulement rocheux à l’échelle du Ma pour la mise à 

l’équilibre d’un réseau de drainage. Cette gamme de temps large ne peut pas être reproduite 

dans nos expériences compte tenu de leur durée relativement courte (quelques heures). De ce 

fait, la similitude cinématique (dimensionnement temporel) est imparfaite. Enfin, on peut 

évaluer la similarité dynamique entre les écoulements se produisant dans nos expériences et 

dans la nature. Pour ce faire, les nombres adimensionnels qui caractérisent la dynamique des 

écoulements sont classiquement comparés entre nature et expériences (e.g., Lague et al., 

2003 ; Niemann et Hasbargen, 2005 ; Paola et al., 2009 ; Graveleau et al., 2011). Ces 

nombres sans dimension sont décrits dans la mécanique des fluides. Ce sont le nombre de 

Froude Fr et le nombre de Reynolds Re (e.g., Yalin, 1971 ; Peakall et al., 1996 ; Niemann et 

Hasbargen, 2005 ; Paola et al., 2009).  Ils s’expriment comme suit : 

Fr 
U

g.L
 (21)

Re 
U.L

  (22)

où U est la vitesse d’écoulement du fluide [L.T-1], L une longueur caractéristique [L] qui peut-

être, entre autres, la profondeur du fluide qui s’écoule (Niemann et Hasbargen, 2005),  la 

viscosité cinématique [L2.T-1] et g l’accélération de la pesanteur [L.T-2]. Les nombres de 

Froude calculés dans les modèles expérimentaux et pour les rivières naturelles sont proches : 
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0,01<Fr<1 (Lague et al., 2003 ; Niemann et Hasbargen, 2005 ; Rohais, 2007 ; Malverti et al., 

2008 ; Graveleau et al., 2011) et 0,03<Fr<0,12 (Niemann et Hasbargen, 2005 ; Liu et al., 

2008), respectivement. Ils indiquent tous deux un écoulement sous-critique, c’est-à-dire que 

les forces gravitaires sont supérieures aux forces d’inertie. Le nombre de Reynolds calculé 

pour des rivières naturelles est élevé (10700<Re<1200000, Niemann et Hasbargen, 2005 ; Re 

= 370000±280000, Liu et al., 2008 ; Re > 106, Malverti et al., 2008). Il indique un écoulement 

turbulent. Par contre, celui calculé dans les modèles expérimentaux est faible (0,1<Re<1000, 

Lague et al., 2003 ; Niemann et Hasbargen, 2005 ; Rohais, 2007 ; 0,5<Re<100, Malverti et 

al., 2008). Il indique un écoulement laminaire. Graveleau et al. (2011) calculent Re pour leurs 

modèles expérimentaux dont le matériau est proche de celui utilisé dans ce travail (tableau 

II.1). Ils utilisent la viscosité dynamique  [M.L-1.T-1] de l’eau enrichie en sédiments pour 

réaliser leur calcul ( = 10-6 Pa.s). La viscosité cinématique s’obtient en divisant la viscosité 

dynamique par la masse volumique  [M.L-3]. Le nombre de Reynolds qu’ils obtiennent est 

identique à celui calculé par Malverti et al. (2008) : 0,5<Re<100. Il est donc classiquement 

admis que les nombres de Reynolds ne peuvent pas être identiques entre la nature et les 

modèles expérimentaux. Ceci est dû principalement à l’utilisation de l’eau en tant qu’agent de 

transport dans les expériences alors qu’il faudrait utiliser un fluide moins visqueux d’après 

l’équation 22. Cependant, aucun fluide potentiellement utilisable en modélisation 

expérimentale n’a une viscosité suffisamment faible par rapport à l’eau. La solution restante 

pour palier à ce problème serait d’augmenter considérablement les vitesses d’écoulement dans 

les modèles expérimentaux, mais ceci empêcherait d’avoir des nombres de Froude identiques 

entre la nature et les expériences et cela augmenterait considérablement l’effet des forces 

d’inertie. 

Le dimensionnement de nos modèles expérimentaux, que ce soit en terme de 

similitude géométrique, de similitude cinématique (dimensionnement temporel) ou de 

dimensionnement dynamique, est donc imparfait. Cependant, cela concerne uniquement le 

dimensionnement des processus de surface, le dimensionnement des processus tectoniques 

étant relativement bien contraint (cf article dans la partie II.3). Par ailleurs, cela n’empêche 

pas le développement de morphologies dans les modèles expérimentaux très semblables à 

celles observées dans la nature. La raison physique de ces ressemblances est difficile à 

trouver. Cependant, quelques études récentes permettent d’avoir des éléments de réponse. 
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Tout d’abord, Niemann et Hasbargen (2005) montrent que les rapports relatifs entre les 

différentes forces dans les expériences est semblable à celle qui contrôle les processus de 

surface dans la nature : les forces gravitaires sont supérieures aux forces d’inertie elles-mêmes 

supérieures aux forces visqueuses. Qui plus est, les rivières dans les modèles expérimentaux, 

qui ont un écoulement laminaire, semblent suivre une dynamique long terme équivalente à 

celle des rivières naturelles, qui ont pourtant un écoulement turbulent. En effet, les équations 

sans dimension dérivées des rivières expérimentales sont similaires à celles qui sont dérivées 

des rivières naturelles (Malverti et al., 2008). Ces équations sont représentatives du profil 

longitudinal long terme des rivières et indiquent une dynamique long terme semblable. Enfin, 

Paola et al. (2009) attribuent la ressemblance morphologique entre les topographies 

développées dans les expériences et celles observées dans la nature au fait que la majorité des 

processus de surface sont indépendants de l’échelle spatiale et temporelle. Ceci est en 

adéquation avec, entre autres, la nature fractale des réseaux de drainage qui montre une 

similarité géométrique et dynamique entre la petite échelle et la grande échelle. Pourtant, les 

processus internes se produisant, par exemple, dans un bassin versant simulé à l’échelle 

réduite sont différents de ceux se produisant dans l’équivalent naturel : les rivières 

expérimentales sont fluviales et dominées par les coulées de débris tandis que dans les rivières 

naturelles l’incision est dominante. Paola et al. (2009) suggèrent que la géométrie du réseau 

de drainage, indépendante de l’échelle spatio-temporelle, est insensible à la nature des 

processus internes responsables de sa formation. Ces études récentes montrent que, outre leur 

dimensionnement imparfait, les modèles expérimentaux développent des morphologies long 

terme similaires à celles observées dans la nature du fait d’une dynamique long terme 

semblable. 

 Malgré la difficulté majeure qui concerne le dimensionnement imparfait des 

processus de surface, nous pensons donc pouvoir tirer avantage de la comparaison entre les 

reliefs développés dans les modèles expérimentaux et ceux observés dans la nature. De même, 

nous pensons que l’étude de la dynamique des reliefs expérimentaux peut nous renseigner sur 

la dynamique des reliefs naturels. Pour cela, il faut bien tenter de contraindre le 

dimensionnement spatio-temporel de nos expériences. Ce dimensionnement a été calibré à la 

suite des expériences réalisées avec le hanging-wall flexible (cf article dans la partie II.3). Le 

dimensionnement spatial est contraint par la loi de similitude dynamique relativement bien 
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respectée pour les processus tectoniques. Il ressort que 1 cm dans nos modèles expérimentaux 

équivaut à 500 m dans la nature. Ce dimensionnement spatial est proche de celui obtenu par 

Graveleau et al. (2011) déterminé de la même manière et appuyé par la comparaison 

morphométrique entre les figures morphologiques des modèles expérimentaux et leurs 

équivalents dans la nature. Le dimensionnement temporel n’a pas pu être établi à partir des 

processus de surface pour les raisons discutées précédemment. Cependant, nous avons pu le 

calibrer par une approche comparative entre les vitesses d’érosion mesurées dans nos 

expériences et celles mesurées dans la nature pour des contextes tectoniques semblables, 

c’est-à-dire pour un relief associé au jeu d’une faille normale mature (> 1 Ma) et qui permet le 

développement de facette triangulaires (vitesse de glissement supérieure à 0,1 mm/a, DePolo 

et Anderson, 2000). Le dimensionnement temporel retenu est le suivant : 1 s dans les modèles 

expérimentaux équivaut à 50-400 ans dans la nature. 

II.1.3. Conditions initiales et aux limites 

- Pendage du plan de faille 

Le pendage du plan de faille a été fixé à 60° pour l’intégralité des expériences. Il se 

trouve dans la gamme des pendages des failles normales sismogènes observées dans la nature 

(30-70° ; e.g., Jackson, 1987 ; Jackson et White, 1989 ; Collettini et Sibson, 2001). De plus, il 

correspond à la valeur de pendage théorique trouvée par Byerlee (1978) à partir d’expériences 

sur le comportement frictionnel des roches sur des plans de faille préexistants et en utilisant le 

critère de Mohr-Coulomb. Enfin, il se trouve dans la gamme des pendages de failles normales 

le long desquelles des facettes triangulaires sont observées (30-75° ; e.g., Wallace, 1978 ; 

Armijo et al., 1986 ; Armijo et al., 1996 ; DePolo et Anderson, 2000 ; Meyer et al., 2002 ; 

Petit et al., 2009a,b). 

- Subsidence du hanging-wall 

Comme décrit dans la partie II.1.1.1, deux approches différentes ont été appliquées 

pour la cinématique du hanging-wall. La première consiste en une subsidence uniforme du 

hanging-wall à l’aide d’une plaque épaisse rigide motorisée. La deuxième simule la 
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déformation flexurale du hanging-wall grâce à une plaque flexible dont seulement la partie 

proximale à la faille est motorisée (la partie distale est fixe). Le dimensionnement de la 

déformation flexurale a été établi à partir d’exemples naturels bien contraints dans la 

littérature (e.g., Armijo et al., 1996 ; Biggs et al., 2010). Ces exemples montrent que pour des 

failles d’âge supérieur à 1 Ma, la déformation flexurale dans le hanging-wall se fait avec une 

longueur de 30 à 40 km et la mise en place de 3,5 à 5 km d’épaisseur de sédiments au niveau 

de la faille. A ce stade de notre démarche scientifique, nous pensions que le dimensionnement 

spatial était le suivant : 1 cm dans nos modèles équivaut à 1000 m dans la nature. Nous avons 

donc imposé une flexure d’une longueur de ~35 cm pour 4-5 cm de déplacement vertical total 

(seul le hanging-wall est déplacé). Avec le dimensionnement spatial établi à partir de 

l’analyse dimensionnelle détaillée dans l’article de la partie II.3 (1 cm dans les modèles 

équivaut à 500 m dans la nature), la flexure d’une longueur de 40 cm pour 8 cm de 

déplacement vertical total dans les modèles devient l’équivalent d’une flexure de 20 km de 

long dans la nature pour un déplacement vertical total du hanging-wall de 4 km. La longueur 

de la flexure est donc sensiblement trop courte par rapport aux exemples utilisés pour la 

contraindre. Cependant, nous avons choisi de conserver cette géométrie au regard des courtes 

longueur d’onde des flexures observées dans les Apennins (blocs basculés) et pour éviter de 

trop éloigner le niveau de base de la faille, problème que l’on souhaitait éliminer en modifiant 

la cinématique du hanging-wall. Par ailleurs, aucun apport sédimentaire latéral ne vient 

enrichir le bassin sédimentaire dans nos expériences, à l’inverse de la nature où les apports 

latéraux permettent de compenser la dépression créée par la flexure à grande longueur d’onde. 

La flexure du hanging-wall dans nos expériences peut être considérée comme relativement 

bien dimensionnée. 

- Topographie initiale 

Le comportement de rhéofluidification du matériau analogue saturé en eau permet de 

le manipuler relativement facilement pour créer une géométrie initiale du modèle qui soit 

reproductible. La plupart des expériences réalisées ont une surface initiale plane avec une 

pente de 1° du foot-wall vers le hanging-wall, ce qui permet de favoriser l’écoulement de 

l’eau en surface au début des expériences. Deux tests ont aussi été réalisés avec une 

topographie aléatoire dès le stade initial pour tenter de reproduire un réseau de drainage 
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préexistant. Pour les expériences avec subsidence uniforme du hanging-wall rigide, l’eau est 

évacuée par un exutoire situé au bout du hanging-wall. Pour les expériences avec simulation 

de la flexure du hanging-wall, l’eau est tout d’abord évacuée par un exutoire situé au bout du 

hanging-wall, puis elle est évacuée par des exutoires latéraux à un stade plus avancé, quand la 

subsidence du bassin flexural est suffisamment importante. Ceci permet de reproduire un 

drainage du bassin sédimentaire parallèle à la faille comme souvent observé dans la nature. La 

pente de 1° permet de contrôler l’orientation générale du réseau hydrographique, et 

d’accélérer le séchage de la surface du matériau juste avant les phases d’acquisition des 

photographies permettant d’acquérir les MNT.  

- « Pluviométrie » 

 Dans nos modèles expérimentaux, la « pluviométrie » a été mesurée grâce à un 

système de béchers répartis sur la surface arrosée par le champ simulant les précipitations. 

Chaque bécher a été pesé pour connaître précisément la quantité d’eau qu’il a reçu en un 

temps donné. Le taux de précipitations ainsi mesuré est compris entre 26±5 mm/h et 120±5 

mm/h. Il dépend du débit mesuré en sortie des buses, qui est compris entre 18 L/h et 83 L/h, 

et de la surface arrosée (6500±500 cm²). Les deux premières expériences ont été réalisées 

avec un taux de précipitations élevé mais nous avons rapidement choisi de le diminuer 

parallèlement à la vitesse de glissement de la faille afin d’augmenter la durée des expériences. 

Ceci pourrait favoriser la mise en place du réseau de drainage sur l’intégralité du foot-wall car 

pour un rejet donné la quantité d’eau qui tombe sur le modèle serait plus importante. Le 

réglage du taux de précipitations est délicat car il doit être réalisé en fonction de la vitesse de 

glissement de la faille. En effet, pour une vitesse de glissement rapide, un taux de 

précipitations trop faible ne permet pas une érosion suffisante pour contrebalancer l’effet de la 

surrection. Réciproquement, un taux de précipitations trop élevé par rapport à la vitesse de 

glissement de la faille peut avoir un effet trop destructeur sur la topographie. Par ailleurs, le 

positionnement des buses est important et doit être reproduit à l’identique si l’on cherche à 

obtenir des conditions de brumisation similaires. 
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- Vitesse de glissement de la faille normale 

Comme pour le taux de précipitations, la vitesse de glissement de la faille normale 

était élevée pour les deux premiers modèles expérimentaux réalisés : 46.8 mm/h et 72 mm/h. 

Ces vitesses rapides empêchent la mise en place du réseau de drainage sur l’intégralité du 

foot-wall. En effet, le glissement maximal possible sur la faille étant de 10 cm, la durée des 

deux premières expériences est courte et l’érodabilité du matériau est trop faible ce qui ne 

favorise pas une dissection rapide du foot-wall. Par la suite, la vitesse de glissement de la 

faille normale a été diminuée et calibrée en relation avec la pluviométrie. Elle est comprise 

entre 10,8 mm/h et 32,4 mm/h. La vitesse de glissement de la faille est le principal paramètre 

qui a été testé avec l’appareillage constitué de la plaque flexible pour simuler la flexure du 

hanging-wall (article dans la partie II.3). 
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II.2. Expériences avec subsidence uniforme du hanging-wall 

II.2.1. Similitudes et non-similitudes entre morphologies des modèles et morphologies 

naturelles 

Les premières expériences ont été concluantes en terme de développement d’une 

topographie qui ressemble à celle observée dans la nature. Les figures morphologiques telles 

que les bassins versants, les rivières, les lignes de crête, les facettes triangulaires et les cônes 

alluviaux sont bien reproduites (figure II.5). La hauteur et la largeur des facettes triangulaires 

varient entre 0,3 et 2 cm et 1,5 et 10 cm, respectivement. Toutefois, leur surface est souvent 

de forme concave alors que, dans la nature, elle est souvent convexe. Nous remarquons aussi 

que leur pente moyenne est plus faible (8° à 20°) que les pentes mesurées dans la nature (10° 

à 35°). Parfois, la base des facettes triangulaires peut être éloignée de la trace de la faille en 

surface. Le réseau de drainage est constitué par des rivières perpendiculaires à la faille, 

comme dans la nature, et des cônes alluviaux se forment à partir de leur exutoire. Les bassins 

versants sont très allongés. Les vallées sont larges : 2 à 3 cm au niveau de leur exutoire. Leur 

pente moyenne aux stades finaux des expériences est comprise entre 8° et 12°. Leur profil 

perpendiculaire est en forme de U, à l’inverse de la nature, où l’incision des rivières en climat 

interglaciaire est très marquée, donnant parfois des profils perpendiculaires en forme de verre 

à vin. Cette différence avec la nature est due au comportement d’avulsion des rivières dans les 

modèles expérimentaux. En effet, l’avulsion haute fréquence ne favorise pas le maintien de la 

position des rivières pour obtenir une incision marquée. Nous remarquons que la trace de la 

faille en surface marque bien la transition entre les rivières et les cônes alluviaux. 

L’espacement entre les drains est régulier comme dans les cas naturels. La sinuosité de la 

trace de la faille est faible, ce qui est une caractéristique des failles normales naturelles. La 

ségrégation granulaire due aux différences de densité et de taille des particules se retrouve 

dans les dépôts. Les particules les plus denses (poudre de silice et microbilles de verre) se 

déposent sous la forme de couches grisâtres et translucides en alternance avec les particules 

les moins denses qui sont la poudre de PVC blanche et la poudre de graphite noire (figures 

II.5d et II.6c,d). Les particules les moins denses sont transportées en moyenne plus loin. La 

sédimentation donne des strates dans les cônes alluviaux mais aussi au front des facettes 
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triangulaires où une différence concernant la nature des dépôts est observée (figures II.5d et 

II.6b). En effet, la sédimentation au front des facettes est caractérisée par une prédominance 

des dépôts moins denses et plus fins (poudre de PVC blanche et poudre de graphite noire), 

caractérisant des zones de dépôt d’énergie plus faible que dans les cônes alluviaux. Pour ces 

derniers, on remarque que l’avulsion des rivières est visible dans la géométrie des dépôts. Les 

cônes alluviaux sont très allongés par rapport aux cônes alluviaux naturels. Leur pente 

moyenne aux stades finaux des expériences est comprise entre 7° et 11°, ce qui correspond à 

la pente moyenne des rivières en amont. Enfin, la forme des dépôts en coupe perpendiculaire 

à la faille ne ressemble pas à la géométrie en éventail observée dans la nature en raison de 

l’absence de flexure dans le hanging-wall. 
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Figure II.5. Photographies et leur interprétation représentant : (A) et (B) le stade final de deux 
expériences avec rejet final, taux de précipitations et vitesse de glissement de faille différents 
(expériences 1 et 2 du tableau II.2, respectivement), (C) les premiers stades de développement du 
relief avec petites facettes trapézoïdales, petits bassins versants et la sédimentation associée, (D) une 
coupe longitudinale au stade final de l’expérience 1 (figure II.5a), (E) et (F) le relief produit avec 
l’appareillage simulant la flexure du hanging-wall. Dans le cas (F), la photographie a été prise peu de 
temps après l’arrêt du système de brumisation, ce qui induit l’incision locale par un réseau de rivières 
en tresses (sans avulsion). L’échelle spatiale est donnée pour les distances au niveau de la faille sauf 
pour (D) et (E) où elle indique les distances au premier plan. On remarque le développement de 
figures morphologiques telles que celles qui sont observées dans la nature : les facettes triangulaires, 
les bassins versants dont l’axe d’allongement est perpendiculaire à la faille, les cônes alluviaux et les 
dépôts gravitaires au front des facettes sont bien reproduits. Les tailles et densités différentes des 
constituants du matériau analogue induisent une ségrégation granulaire pendant le transport : les 
particules les plus denses (microbilles de verre translucides et poudre de silice grisâtre) se déposent 
majoritairement dans les zones à forte énergie (les cônes alluviaux) tandis que dans les zones à plus 
faible énergie la sédimentation des particules moins denses (poudre de PVC blanche et poudre de 
graphite noire) domine. Les facettes triangulaires modélisées avec la première table à déformation 
(subsidence uniforme du hanging-wall rigide) ont une pente moyenne relativement faible (8° à 20°, 
figure II.5d). Celles modélisées avec la seconde configuration de la table à déformation (flexure du 
hanging-wall imposée) ont une pente moyenne plus importante (8° à 32°, figures II.5e,f). 
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Figure II.6. Photographies de coupes au stade final de modèles expérimentaux. (A) et (B) Expérience 
2 du tableau II.2. Le trait en pointillés indique la position de la coupe de la figure II.6b. (C) Expérience 
1 du tableau II.2. (D) Expérience avec simulation de la flexure du hanging-wall. L’échelle sur les 
photographies équivaut à une distance de 10 cm. 

Plusieurs raisons pourraient expliquer les non-similitudes observées entre ces modèles 

et la nature. Par exemple, la différence de pente (forme et valeur) entre les facettes 

triangulaires développées dans nos modèles et celles observées dans la nature pourrait résulter 

de conditions aux limites et/ou initiales différentes, ou de réponses érosives différentes, ou 

d’une combinaison des trois. Nous pouvons cependant identifier une condition aux limites qui 

influence de manière importante la réponse érosive des modèles : la chute constante du niveau 

de base du fait de la subsidence continue et uniforme imposée du hanging-wall semble être 

directement responsable des fortes pentes au niveau des cônes alluviaux et des rivières. En 

effet, les cônes alluviaux s’allongent continuellement au cours des expériences pour rattraper 

le niveau de base. La dynamique des rivières en amont et même l’intégralité de la topographie 

en sont certainement affectées. Cela entraîne également la formation d’un bassin sédimentaire 

dont la forme n’est pas réaliste (pas de dépôts en éventail). Il nous semble donc difficile de 

reproduire un état d’équilibre dynamique dans ces conditions où le niveau de base descend 

indéfiniment jusqu’à l’arrêt de l’expérience. Pour ces raisons, nous avons choisi de modifier 

l’appareillage constitué ultérieurement par une plaque flexible pour simuler la déformation 
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flexurale du hanging-wall pendant la subsidence (cf partie I.1.1.1). Les résultats majeurs de 

ces expériences sont présentés dans la partie II.3 sous la forme d’un article publié à 

Tectonophysics. Les facettes triangulaires formées dans ces expériences ont globalement des 

pentes plus fortes (8° à 32° ; figure II.5e,f) que celles issues des modélisations 

expérimentales précédentes (8° à 20° ; figure II.5d). La figure II.6d montre la géométrie des 

dépôts obtenus avec cette modification de la cinématique du hanging-wall. Cette géométrie 

n’est pas en éventail à cause d’un biseau en compression qui tend à déformer le matériau qui 

s’y trouve en le déplaçant vers le haut. Enfin, on remarque la proximité du niveau de base par 

rapport à la faille alors qu’avec la subsidence continue du hanging-wall, le niveau de base 

s’éloignait et descendait continuellement. 

II.2.2. Ajustement des conditions aux limites et initiales 

 II.2.2.1. Taux de précipitations et vitesse de glissement de la faille 

Afin d’ajuster les conditions aux limites comme le taux de précipitations et la vitesse 

de glissement de la faille, nous avons réalisé plusieurs expériences tests. Trois d’entre elles 

nous ont permis de mettre en évidence que la topographie observée en fin d’expérience est 

reliée à la durée de celle-ci d’une part, et au rapport entre le taux de précipitations P et la 

composante verticale de la vitesse de glissement Vvert d’autre part. En effet, pour la première 

expérience, la durée trop courte (33,3 min ; tableau II.2) ne favorise pas la mise en place 

d’un réseau de drainage sur toute la surface du foot-wall (figure II.7). En visualisant les films 

de cette expérience, nous constatons que la croissance du réseau de drainage s’initie depuis la 

trace de la faille en surface puis se poursuit progressivement en amont par érosion régressive. 

L’érodabilité du matériau est donc trop faible et ne favorise pas une incision et une érosion 

régressive rapide qui permettrait une dissection rapide du foot-wall. Ce premier constat 

montre qu’il est nécessaire de prolonger la durée des expériences avec ce matériau analogue, 

même avec une pluviométrie relativement importante (tableau II.2). Par ailleurs, cette 

expérience nous montre que la vitesse rapide de glissement de la faille est malgré tout 

relativement bien contrebalancée par le taux de précipitations, ce qui permet le 

développement d’une topographie composée de drains et de facettes triangulaires comme 

nous le souhaitions. Le rapport P/Vvert de 1,9 dans cette expérience peut donc être pris comme 
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une référence pour obtenir ce genre de topographie. Pour la deuxième expérience, nous avons 

prolongé la durée (80 min ; tableau II.2) et augmenté le déplacement cumulé sur la faille (60 

mm) pour faciliter la dissection du foot-wall sur une surface plus grande. Pour cela, nous 

avons diminué la vitesse de glissement ainsi que le taux de pluviométrie relative donnant un 

rapport P/Vvert de 2,22. La topographie obtenue est composée par des drains plus longs que 

dans la première expérience (figure II.7). Cependant, le foot-wall n’est toujours pas 

entièrement disséqué et il semble nécessaire de prolonger encore la durée des expériences et, 

peut-être, d’augmenter le rapport P/Vvert pour favoriser une dissection plus rapide. Pour cela, 

la troisième expérience a duré 166,6 min pour un déplacement cumulé sur la faille de 74 mm 

(tableau II.2). Le rapport P/Vvert a été de 2,77. La topographie finale est formée de drains plus 

longs que dans les deux expériences précédentes (figure II.7). Cependant, il semble que le 

taux de précipitations soit trop important par rapport à la vitesse de glissement car le relief est 

mal préservé. En particulier, les facettes triangulaires sont dégradées et leur pente est très 

faible (10-12°). Le rapport P/Vvert de 2,77 dans cette expérience semble donc être une limite 

supérieure à ne pas franchir si l’on veut reproduire une topographie pérenne. Pour finir, 

notons que pour diminuer le taux de précipitations relativement au taux de glissement, nous 

sommes passés d’une configuration de 16 buses pour l’expérience 1 à 12 buses pour les 

expériences 2 et 3. Ceci a entrainé un changement dans la manière dont la brumisation 

s’effectue, ce qui a produit des interfluves plus larges dans les expériences 2 et 3 (figure II.7). 

 

 

 

 Nombre 
de buses 

Débit total 
(L/h) 

P (mm/h) Vvert 
(mm/h)

P/Vvert T (min) T10mm 
(min) 

D (mm) 

Expérience 1 16 83±1 119±5 62,5 1,9 33,3 8,325 40 

Expérience 2 12 61±1 90±5 40,5 2,22 80 13,33 60 

Expérience 3 12 30±1 43±5 15,5 2,77 166.6 22,51 74 

Tableau II.2. Paramètres imposés dans les trois expériences visant à ajuster le taux de précipitations 
P et la composante verticale de la vitesse de glissement de la faille Vvert. T est la durée totale de 
l’expérience, T10mm est la durée pour atteindre un déplacement cumulé de 10 mm sur la faille, D est le 
déplacement final. 
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Figure II.7. (du haut vers le bas) Photographies au stade final des expériences 1, 2 et 3 du tableau 
II.2. Le repère à 0 cm est situé au niveau de la trace de la faille en surface. 
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 II.2.2.2. Topographie initiale : effet d’une topographie préexistante 

Pour tenter de résoudre le problème de la lenteur avec laquelle le réseau de drainage se 

développe sur l’intégralité du foot-wall, nous avons réalisé des expériences avec une 

topographie préexistante formée par le dépôt de petits tas de matériau analogue. Le but était 

d’accélérer la chenalisation (figure II.8). L’étude des topographies obtenues au stade final et 

l’analyse des films montrent que la topographie initiale favorise le développement de facettes 

triangulaires mais elles sont trop larges par rapport à ce qui était souhaité. Ceci est dû au fait 

que le réseau de drainage est constitué par des drains majeurs peu nombreux (3 à 4) qui ne 

sont pas parallèles entre eux sur toute leur longueur. Les interfluves sont donc très larges et ne 

favorisent pas la croissance de facettes triangulaires sur leur pente. L’érosion s’opère par 

érosion régressive dans les drains majeurs malgré l’existence de la topographie initiale alors 

que nous attendions une croissance plus rapide du réseau de drainage par rapport aux 

expériences sans topographie initiale. Pour ces expériences, il semble que la longueur d’onde 

de la topographie initiale était trop grande, ce qui conduit à des interfluves trop larges. Les 

facettes triangulaires ne parviennent pas à se développer sur les pentes de ces interfluves qui 

sont érodés simultanément par du ruissellement et des processus gravitaires. Ceci empêche le 

développement de drains suffisamment importants en nombre et l’incision se fait 

majoritairement par les drains principaux durant toute l’expérience. 

Figure II.8. Photographies d’une expérience avec une topographie initiale. Le réseau de drainage 
activé par le jeu de la faille normale se développe rapidement en utilisant les vallées préexistantes. 
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Les résultats obtenus dans ces expériences contrastent avec les observations faites 

dans la nature, comme dans le cas de la faille de Sweetwater (Montana, Basin and Range), où 

la topographie associée au jeu récent de la faille se superpose à la topographie préexistante de 

la région (Densmore et al., 2009). Les auteurs montrent que la topographie préexistante joue 

toujours un rôle dans le cas des failles normales récentes. En effet, les bassins versants 

préexistants sont dénudés et entrent en ligne de compte dans les processus de surface au 

niveau du foot-wall. A l’inverse, pour une faille mature comme la faille de Wassuk (Nevada, 

Basin and Range), les auteurs montrent que la topographie créée par le jeu de la faille 

remplace la topographie préexistante. Enfin, dans les modèles expérimentaux, nous avons 

tenté de réaliser une topographie initiale avec une longueur d’onde plus courte mais la 

propriété de rhéofluidification du matériau analogue nous a empêché d’y parvenir. Par la 

suite, les expériences ont donc été réalisées avec une surface plane au stade initial. 

. 

 

115

CHAPITRE II. Approche expérimentale



 

II.3. Expériences avec déformation flex urale du hanging-w all : effet de la 
vitesse de glissement de la faille normale sur l’évolution du relief. 

Article publié à Tectonophysics : « Interaction between normal fault slip and erosion on relief 

evolution : Insights from experimental modelling » 

L’article, publié en 2011 à Tectonophysics, est présenté dans cette partie. Il est 

consacré à l’étude de l’effet de la vitesse de glissement de la faille sur l’évolution du relief 

dans le cas d’un foot-wall qui se déforme par flexure. Pour cela, l’évolution morphologique 

des topographies de trois expériences, réalisées avec des vitesses de glissement différentes, a 

été analysée. Le taux de précipitations, identique pour l’ensemble des expériences, est plus 

faible (26±4 mm/h) que dans les tests préliminaires (cf partie II.2.2.2). Les vitesses de 

glissement sont également plus faibles. Leur composante verticale est de 9,9 mm/h, 19,8 

mm/h et 39,6 mm/h pour un déplacement final de 91,3 mm, ce qui donne des durées 

respectives de 480 min, 240 min et 120 min. Les rapports P/Vvert qui en découlent sont 

respectivement de 2,62, 1,31 et 0,66, ce qui donne une gamme de valeurs inférieures à la 

limite supérieure à ne pas franchir (2,77 ; cf partie II.2.2.2) pour éviter de dégrader le relief à 

cause d’une pluviométrie trop importante. Ces expériences sont donc sensées reproduire une 

topographie préservée sur le long terme avec des facettes triangulaires et des bassins versants 

dont l’évolution morphologique a été étudiée. 

Figure II.9. Photographie du stade final d’un modèle expérimental présenté dans l’article (après 
découpe du modèle). 
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Figure I.14. (A) Photographie aérienne d’un bassin versant et (B) son interprétation (massif de 
Kaikoura, Nouvelle-Zélande ; cliché provenant de Tectonically Active Landscapes, 1st edition. By Bull, 
W.B., 2009. Blackwell Publishing. ISBN 978-1-4051-9012-1). (C) Schéma conceptuel montrant la 
géométrie fractale des bassins versants (modifié d’après Montgomery et Dietrich, 1992). 
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II.4. Discussion et Conclusions 

La majorité des modèles expérimentaux sont associés à des topographies qui ont des 

caractéristiques communes avec les cas naturels, malgré les quelques limitations concernant la 

forme de certaines figures morphologiques (rivières larges, facettes triangulaires concaves et 

profils en long convexes des rivières). Les modèles présentés dans l’article ne permettent pas 

de confirmer la corrélation linéaire, observée par Petit et al. (2009a) à partir de modélisations 

numériques, entre la hauteur des facettes triangulaires et la vitesse de glissement de la faille. 

Cependant, nous pensons que cette corrélation est biaisée dans ces modèles expérimentaux 

par des limitations liées au rapport P/Vvert. En effet, le modèle réalisé avec une vitesse de 

glissement élevée (Vvert = 39,6 mm/h) doit avoir un rapport P/Vvert qui est trop faible (0,66), ce 

qui entraîne une mise en place trop lente du réseau de drainage et une dégradation de la 

topographie au niveau de l’escarpement car les processus gravitaires doivent compenser la 

lenteur de l’érosion régressive. Nous connaissions la borne supérieure à ne pas franchir 

concernant le rapport P/Vvert, nous avons dorénavant une borne inférieure. 

Malgré cette principale limitation, les modélisations expérimentales montrent que la 

vitesse de glissement de la faille a une forte influence sur les vitesses d’érosion : l’érosion 

régressive, l’incision des rivières et l’érosion des lignes de crêtes sont corrélées à la vitesse de 

glissement. De plus, à partir du stade d’équilibre dynamique (même local), le taux d’érosion 

des lignes de crêtes est équivalent au taux d’incision des rivières à une même distance de la 

faille. Ceci signifie que la hauteur des facettes triangulaires est acquise pendant la phase de 

croissance du relief, phase pendant laquelle la vitesse d’érosion des lignes de crêtes doit être 

plus lente que l’incision des rivières adjacentes. Pour finir, la corrélation entre la vitesse de 

glissement de la faille et le taux d’incision des rivières est mise en évidence dans l’équation 

de puissance du courant déduite de l’érosion des modèles expérimentaux. Cette loi de 

puissance du courant pourrait être comparée, de même que la dynamique globale de la 

topographie, avec des simulations numériques, ceci dans le but de mieux contraindre les lois 

régissant les  processus de surface incluses dans ces modèles. 
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III.1. Modélisation numérique de l’évolution du relief : état de l’art 

III.1.1. Le principe des modèles numériques d’évolution de la topographie 

Les géomorphologues ont couramment eu recours aux modélisations numériques pour 

étudier l’évolution de la topographie à différentes échelles de temps et d’espace (e.g., Van 

Der Beek, in press) dans différents contextes tectoniques et climatiques. Je n’aborderai pas ici 

les modèles hydrologiques visant à reproduire précisément les caractéristiques hydrauliques 

du cours d’eau. Ces modèles étudient l’évolution d’un seul paramètre (taille des grains, 

profondeur du cours d’eau…) à l’échelle de la rivière et pour des périodes de temps courtes 

(e.g., Ikeda et Parker, 1989 ; Benda et Dunne, 1997 ; Parker et al., 1998 ; Cui et al., 2006). 

De l’autre côté du spectre, les modèles d’évolution de la topographie, couramment appelés 

Surface Process Models (SPMs) ou Landscape Evolution Models (LEMs), permettent 

d’étudier la réponse de la topographie face à des sollicitations tectoniques et/ou climatiques. 

Leur principe repose sur la simulation des processus de surface classiquement décrits dans la 

nature par le biais de formulations intégrées sous la forme d’un algorithme dans les modèles 

numériques. Les paramètres physiques qui les contrôlent ont été définis et ont été utilisés pour 

établir des formulations représentatives des processus de surface (cf partie I.2.2) et de 

l’évolution topographique qu’ils engendrent. L’évolution topographique dans les SPMs est 

simulée par les changements d’altitude de la surface d’une grille constituée d’un grand 

nombre de mailles élémentaires (modèles à 2 dimensions). La variation d’altitude de chacune 

des mailles engendre des différentiels topographiques à petite échelle spatiale. Le sens de 

l’écoulement de l’eau est alors défini dans le sens de la plus grande pente d’un nœud à un 

autre (figure III.1a). Les SPMs développés par les géomorphologues sont variés et utilisent 

différents processus de surface ou différentes combinaisons de processus de surface (figure 

III.1b) selon les études réalisées. Dans la majorité des cas, deux processus de surface sont 

modélisés (Tableau III.1) : l’incision fluviatile et les processus de versant. Les processus de 

versant produisent et transportent le régolithe (couche superficielle de sédiment mobile) sur 

de courtes distances tandis que le transport par les processus fluviaux s’opère sur des 

distances plus importantes. L’incision fluviatile peut être modélisée par au moins cinq 

formulations différentes (voir plus loin). Les processus de versant sont couramment simulés 

par des lois de diffusion linéaire et non linéaire qui se rapprochent des équations (3) et (4), 
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respectivement (cf chapitre I.2.2.1). Les glissements de terrain sont parfois pris en 

considération indépendamment des lois de diffusion. Les processus d’érosion glaciaire, quant 

à eux, ont été plus récemment pris en compte par certains auteurs (e.g., Tomkin, 2009). 

 

Figure III.1. (A) Illustration conceptuelle d’un maillage régulier utilisé dans les SPMs (modifiée à 
partir de Tucker et Slingerland, 1994). Le sens de l’écoulement est déterminé selon la plus grande 
pente d’une maille à une autre. Une maille se voit attribuer une certaine quantité de régolithe (R) à 
chaque pas de temps. S représente le substratum. (B) Schéma conceptuel des différents processus 
de surface pris en compte dans les SPMs (d’après Tucker et Slingerland, 1994). Les processus 
tectoniques sont simplifiés sous la forme d’une surrection. 

Dans la littérature, plusieurs synthèses permettent d’avoir une idée des algorithmes 

principaux utilisés pour réaliser les SPMs (e.g., Coulthard, 2001 ; Dietrich et al., 2003 ; 

Codilean et al., 2006 ; Van Der Beek, in press). Ces synthèses montrent que le maillage 

utilisé est de deux sortes : régulier avec maille rectangulaire ou irrégulier avec maille 

triangulaire. Le maillage irrégulier possède des avantages comme, entre autres, la possibilité 

de définir aléatoirement des zones à maillage fin permettant de développer des topographies 

plus réalistes (e.g., Braun et Sambridge, 1997). Cependant, le maillage régulier demeure 

couramment utilisé (e.g., Allen et Densmore, 2000 ; Petit et al., 2009a) et permet de 

reproduire les caractéristiques principales du relief, des bassins versants et des rivières. Les 

synthèses énoncées plus haut montrent par ailleurs que l’ensemble des SPMs se base sur 

l’équation de continuité, qui relie la variation temporelle d’élévation h [L] à la vitesse de 

surrection U [L.T-1] et à la divergence du flux sédimentaire Qs [L
3.T-1] : 

 (23)
h

t
 U Qs
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 Par le biais de cette équation de continuité, des formulations permettent de simuler les 

processus de surface (équations (24) à (30) qui suivent). Elles relient le flux de sédiments à 

différents paramètres selon le processus modélisé. Ces paramètres peuvent être le gradient de 

pente, la pente locale et la largeur des rivières ainsi que l’aire drainée en amont, la capacité de 

transport des rivières et une longueur caractéristique pour l’érosion ou le transport. 

 

 - lois de diffusion 

L’équation (23) permet d’établir une loi de diffusion linéaire qui tient compte de la 

conservation des masses et qui relie linéairement le flux sédimentaire au gradient de pente. 

Cette loi, proche de l’équation (3) (cf chapitre I.2.2.1), est de la forme : 

 (24)

où KD est un coefficient de diffusion [L2.T-1] et 2h est le gradient de pente. A 

l’équilibre dynamique, cette formulation produit des pentes paraboliques où le taux d’érosion 

dépend linéairement du gradient de pente. Les observations de terrain montrent que cette loi 

est valable pour des pentes moyennes inférieures à ~20° (e.g., Anderson, 1994 ; Van Der 

Beek, in press). Pour des pentes plus fortes (> ~20°), la relation linéaire entre le taux 

d’érosion et le gradient de pente est perdue et les pentes deviennent linéaires (e.g., Anderson, 

1994 ; Burbank et al., 1996a ; Roering et al., 1999 ; Montgomery et Brandon, 2002). Ceci a 

conduit différents auteurs à proposer une loi de diffusion non linéaire qui tient compte d’un 

seuil de pente critique Sc (e.g., Anderson, 1994 ; Howard, 1994 ; Dietrich et Montgomery, 

1998 ; Roering et al., 1999). Cette loi, proche de l’équation (4) (cf chapitre I.2.2.1), permet de 

simuler de façon plus réaliste les morphologies réelles. Elle est de la forme : 

 (25)

  

 - lois d’incision 

 Les études qui synthétisent les SPMs existants rendent également compte de la 

diversité des formulations du processus d’incision d’un algorithme à un autre. En effet, 

h

t
 

KD
2h

1
h

Sc











2

h

t
 KD

2h
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l’incision fluviatile peut être modélisée par l’intermédiaire de 5 équations qui 

sont représentatives de régimes d’érosion-transport différents (e.g., Van Der Beek et Bishop, 

2003 ; Codilean et al., 2006 ; Van Der Beek, in press). Je détaille ci-après seulement quatre 

d’entre elles, celles le plus couramment utilisées dans les SPMs, à partir de la synthèse de Van 

Der Beek (in press). 

La première équation correspond à la loi de puissance du courant la plus 

communément utilisée décrite dans le chapitre I.2.2.1 (équation (2)). Elle s’exprime comme 

suit : 

 (26)

 où K est un coefficient d’érosion [L1-2m.T-1], A est l’aire drainée en amont du point du 

lit étudié [L2], S la pente locale [L.L-1]. m et n sont des exposants positifs adimensionnels qui 

dépendent de l’hydrologie du bassin versant (e.g., Whipple et al., 2000, Lague et al., 2005), 

elle-même reliée à la géométrie de la rivière et aux paramètres climatiques globaux. Cette 

formulation est associée à un régime en détachement limité car le taux d’incision est 

directement corrélé à la puissance du courant. La limite principale de cette formulation est 

qu’en tout point de la rivière il y a incision sauf quand l’aire drainée ou la pente locale sont 

nulles (e.g., Van Der Beek, in press). 

 Le régime en transport limité est classiquement modélisé par l’intermédiaire de la 

capacité de transport des rivières Qc [L
2.T-1], qui est le paramètre limitant l’incision en étant 

directement corrélé à la puissance du courant par l’intermédiaire de la formulation : 

 (27)

De même que pour l’équation (26), K’ est un coefficient de transport [L1-2m.T-1], A est l’aire 

drainée en amont du point du lit étudié [L2], S la pente locale [L.L-1] et m’ et n’ sont des 

exposants positifs adimensionnels. Pour cette formulation, la charge maximale de sédiments 

que la rivière peut transporter est considérée comme atteinte en tout point et l’incision ou le 

dépôt sont contrôlés par des variations spatiales et/ou temporelles de cette charge maximale 

(e.g., Van Der Beek, in press). L’évolution altimétrique est alors modélisée par une 

h

t
K.Am .Sn

Qc  K .A m .S n 
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formulation issue de la combinaison de l’équation (27) et de l’équation de continuité 

(équation(23)), qui donne : 

  (28)

 où W [L] est la largeur de la rivière. Une grande partie des SPMs utilise les deux types 

de formulation (équations (26) et (28)), ce qui permet de simuler aussi bien le comportement 

des rivières à régime en détachement limité qu’en transport limité (e.g., Tucker et Slingerland, 

1994 ; Densmore et al., 1998 ; Tucker et Whipple, 2002 ; Carretier et Lucazeau, 2005). L’un 

ou l’autre de ces régimes limite alors l’incision fluviatile, selon la position considérée le long 

de la rivière. 

 Une troisième approche prend en considération un seuil critique d’incision sous lequel 

les particules déposées ou des fragments du substratum rocheux ne peuvent être transportés 

(e.g., Tucker, 2004 ; Lague et al., 2005), ce qui permet de se rapprocher un peu plus du 

comportement physique réel du mécanisme d’incision des rivières. La formulation utilisée se 

base sur la loi de puissance du courant (équation (26)) et s’écrit comme suit (e.g., Van Der 

Beek, in press) : 

  (29)

 où c est le seuil critique de cisaillement que la contrainte cisaillante basale τ doit 

dépasser pour mettre une particule en mouvement. ke et kt sont des constantes 

dimensionnelles, a, mt et nt sont des exposants adimensionnels. L’utilisation de cette 

formulation a permis de simuler des comportements dynamiques des rivières bien différents 

de ceux découlant des formulations précédentes, comme par exemple le passage cyclique 

d’un régime en détachement limité à un régime en transport limité, en particulier lorsque la 

charge sédimentaire varie de façon aléatoire au cours du temps (e.g., Baldwin et al., 2003 ; 

Tucker, 2004). 

 Une quatrième formulation prend en compte l’influence de la charge solide des 

rivières sur l’incision, de manière assez similaire à la deuxième loi (équation (27)) décrite ici 

(e.g., Beaumont et al., 1992 ; Kooi et Beaumont, 1994). Elle tient compte du fait que les 

alluvions contenues dans le flux d'eau peuvent diminuer la capacité d’incision du substratum 

h

t
 

1

W
Qc

h

t
 ke    c a  ke kt

Q

W









mt

Snt   c











a
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par la rivière car celle-ci ne peut se charger indéfiniment en sédiments. De ce fait, la charge 

sédimentaire doit être inférieure à la capacité de transport de la rivière pour inciser le 

substratum (« undercapacity model »). La formulation s’exprime comme suit : 

 (30)

où Qc [L
2.T-1] est la capacité de transport des rivières (équation (27)), Q [L2.T-1] est le 

flux de sédiments à un instant T, et Lf est une longueur caractéristique pour l’incision ou le 

transport. Elle représente, le long des rivières, la distance pour laquelle le régime passe de 

détachement limité à transport limité (e.g., Beaumont et al., 1992 ; Kooi et Beaumont, 1994). 

Si Lf est faible, la rivière incise un matériau facilement érodable et se charge rapidement en 

sédiments : elle atteint rapidement un régime en transport limité. A l’inverse, si Lf est fort, la 

rivière incise un matériau difficilement érodable et c’est le régime en détachement limité qui 

est simulé. La valeur de Lf est très souvent comprise entre 10 et 100 km. Cette formulation 

mixte est fréquemment utilisée (e.g., Braun et Sambridge, 1997 ; Crave et Davy, 2001 ; 

Garcia-Castellanos, 2002 ; Davy et Lague, 2009 ; Petit et al., 2009a) car elle permet la 

simulation des régimes en détachement limité et en transport limité avec la même équation. 

h

t


Qc Q 
WLf
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Echelle spatiale Echelle temporelle Processus 
tectonique 

Processus 
de surface 

Question scientifique Références 

S (km2) M (m) Objet(s) étudié(s) Durée 
(Ma) 

Tc 
(Ma) 

R U E C I D L 

~40120 4000 (r) relief intégral, rivières, pentes 4-10 0,1-1 N O N N O O O Evolution topographique des 
montagnes de Santa Cruz en 
relation avec l’uplift régional 

Anderson, 1994 

1-1000 - (r) relief intégral et rivières à 
différentes échelles spatiales 

1-300 0,1-6 O O N N O O N Réponse de la topographie à un 
forçage tectonique et étude du 
temps de réponse 

Kooi et Beaumont, 1996 

100100 1000 (i) relief intégral, réseau de 
drainage, rivières 

1 - O O N N O O N Evolution de la topographie suite 
à un forçage tectonique 

Braun et Sambridge, 1997 

2030 cm 1 mm (r) relief intégral 45 min - O N N N O O N Evolution de la topographie en 
contexte d’uplift uniforme à 
l’échelle d’un modèle analogique 

Lague et al., 2003 

50150 1000 (i) relief intégral, rivières, pentes 1-100 - O N N N O O N Evolution topographique post-rift 
des marges passives et de 
l’escarpement associé 
 

+ modélisation de l’exhumation 
 
+ modélisation des profils en 
long des rivières 

Kooi et Beaumont, 1994 ; 
Gilchrist et al., 1994 

50150 1000 (i) relief intégral  ~1-100 ? - O N N N O O O Tucker et Slingerland, 1994 

1D relief intégral  50-100 - O N N N O O N Van Der Beek et al., 1995 

100300 1000 (i) relief intégral, rivières 100 - O N N N O O O Van Der Beek et Braun, 
1998, 1999 

144144 800 (i) relief intégral, bassins versants, 
rivières 

7,5 0,2 N N O N O O O Evolution topographique en 
contexte de rift avec modèle de 
croissance des failles 

Cowie et al., 2006 

- - (i) relief intégral - - N O N O O O N Evolution topographique en 
contexte de prisme convergent 

Willett et al., 2001 

Tableau III.1. Exemples d’études utilisant des modèles d’évolution de la topographie (Surface Process Models SPMs ou Landscape Evolution Models LEMs). 
S et M indiquent la surface de la grille et la taille de la maille utilisées, respectivement. r indique un maillage régulier avec une maille de forme rectangulaire. i 
indique un maillage irrégulier avec une maille de forme triangulaire (Delaunay triangulation). Tc est le temps de réponse caractéristique du relief ou d’une 
figure morphologique à une sollicitation tectonique ou climatique. Il peut varier en fonction de l’objet étudié et de son échelle spatiale. O et N indiquent 
respectivement la présence et l’absence de modélisation concernant le contexte tectonique : R pour la relaxation, U pour la surrection, E pour l’extension et C 
pour la convergence. Ils indiquent également respectivement la présence et l’absence de modélisation concernant les processus de surface qui sont : 
l’incision (I), les processus de versants simulés par la loi de diffusion (D) et les glissements de terrain (L). 



 

Echelle spatiale Echelle temporelle Processus 
tectonique 

Processus 
de surface 

Question scientifique Références 

S (km2) M (m) Objet(s) étudié(s) Durée 
(Ma) 

Tc 
(Ma) 

R U E C I D L 

5030 500 (i) relief intégral, bassins versants, 
profil en long des rivières 

3-8 0,001-4 N O N N O O N Effet de la sédimentation au front 
des chaînes et analyse de 
différents temps de réponse 

Carretier et Lucazeau, 2005 

1010 100 (r) relief intégral 1,5 0,1 N N O N O O O Evolution topographique 
associée au jeu d’une faille 
normale 

Densmore et al., 1998 

30-400 100 (r) relief intégral, facettes 
triangulaires 

2 1 O N O N O O O + simulation d’un horst et d’un 
champ de précipitation 
asymétrique 

Ellis et al., 1999 

1010 100 (r) relief intégral, relations entre 
bassins versants et cônes 
alluviaux 

2,5 0,05 N N O N O O O + effet de variations tectoniques 
et climatiques 

Allen et Densmore, 2000 

84 100 (r) relief intégral, facettes 
triangulaires 

1,5 1 N N O N O O N + relation entre morphométrie 
des facettes triangulaires et 
tectonique, application à la faille 
de Wasatch (Basin and Range) 

Petit et al., 2009a 

~65 ~250 (i) profil en long des rivières à 
l’échelle d’un bassin versant 

3 0,1-0,5 N N O N O O N Réponse d’un bassin versant à un 
forçage tectonique lié au jeu 
d’une faille normale 

Attal et al., 2008 

1D relations entre bassins versants 
et cônes alluviaux 

5 0,5-2 N N O N O O N Réponse d’un cône alluvial à des 
variations tectoniques et 
climatiques 

Densmore et al., 2007 

~300600 4000 fleuve (paléo-vallée du Rhône) ~0,6 ~0,1-1 O N N N O O N Evolution du profil en long du 
Rhône suite à la crise 
messinienne 

Loget et al., 2006 

1D 500 profil en long des rivières 21 - N N N N O N N Contraindre la loi d’incision à 
partir d’exemples naturels 

Van Der Beek et Bishop, 
2003 

1D - escarpement de faille normale ~3-7 ka - N N O N N O N Evolution d’un escarpement de 
faille normale soumis à une loi 
de diffusion 1D 

Mattson et Bruhn, 2001 

Tableau III.1. (suite) Autres exemples d’études utilisant des SPMs.



 

III.1.2. Exemples d’applications à différentes échelles d’espace et de temps 

Le Tableau III.1 regroupe divers exemples d’études visant à étudier l’évolution de la 

topographie en utilisant les SPMs. Ces études concernent différentes échelles d’espace et de 

temps. Elles peuvent par exemple, en termes d’échelle temporelle, s’intéresser à la dynamique 

long terme d’une topographie (e.g., Anderson, 1994) ou à sa perturbation transitoire et son 

retour à l’équilibre dynamique (e.g., Loget et al., 2006). En termes d’échelle spatiale et/ou de 

contexte géodynamique, ces études peuvent être regroupées en six catégories principales qui 

concernent : 

- l’évolution de la topographie à l’échelle d’une chaîne de montagne (e.g., Anderson, 

1994 ; Kooi et Beaumont, 1996 ; Braun et Sambridge, 1997 ; Lague et al., 2003) et parfois 

son interaction avec la sédimentation (Carretier et Lucazeau, 2005). 

- l’évolution de la topographie des marges passives et de leur escarpement en domaine 

post-rift (e.g., Kooi et Beaumont, 1994 ; Gilchrist et al., 1994 ; Tucker et Slingerland, 1994 ; 

Van Der Beek et al., 1995 ; Van Der Beek et Braun, 1998, 1999), 

- l’évolution de la topographie syn-rift à l’échelle d’une population de failles (e.g., 

Cowie et al., 2006), 

- l’évolution de la topographie associée aux prismes convergents (e.g., Willett et al., 

2001), 

- l’évolution de la topographie du footwall de failles normales (e.g., Densmore et al., 

1998 ; Ellis et al., 1999 ; Allen et Densmore, 2000 ; Petit et al., 2009a). 

- l’évolution de la topographie à l’échelle d’un bassin versant (e.g., Loget et al., 2006 ; 

Attal et al., 2008) et parfois la dynamique sédimentaire associée des cônes alluviaux (e.g., 

Densmore et al., 2007). 

Les études de Densmore et al. (1998), Ellis et al. (1999), Allen et Densmore (2000) et 

Petit et al. (2009a) sont celles qui se rapprochent le plus de la problématique de ce travail de 

thèse. Densmore et al. (1998), Ellis et al. (1999) et Allen et Densmore (2000) utilisent le 

même code (Zscape) pour reproduire la topographie observée au niveau des foot-wall des 

failles normales actives. L’incision fluviatile est modélisée par l’utilisation simultanée des 

formulations correspondant au régime en détachement limité et au régime en transport limité 

(équations (26) et (28), respectivement). Les processus de versant sont modélisés par une 
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équation qui simule la production de régolithe puis par le transport de ce régolithe simulé 

simultanément par l’équation de diffusion non linéaire (équation (25)) et par des glissements 

de terrain. Dans cette approche, les glissements de terrain sont les processus de versant 

dominants dans l’évolution de la topographie (figure III.2a). Les auteurs parviennent à 

reproduire la topographie caractéristique observée le long des failles normales actives. Cette 

topographie est constituée par des rivières principales perpendiculaires à la direction de la 

faille et par des facettes triangulaires (figure III.2b). Ces dernières se développent grâce à la 

prédominance des glissements de terrain sur le comportement diffusif des pentes alors que 

l’inverse est observé dans la nature, les glissements de terrain étant rares sur les facettes 

triangulaires. La pente des facettes triangulaires semble alors contrôlée par un seuil de 

stabilité du matériau rocheux, dépendant de la résistance et leur hauteur n’est pas contrôlée 

par la vitesse de glissement de la faille normale (Ellis et al., 1999). 

Figure III.2. (A) Efficacité des processus de surface dans les SPMs utilisant le code Zscape (d’après 
Densmore et al., 1998). Les processus de surface dominants sont l’incision fluviatile et les glissements 
de terrain. (B) Exemple de topographie acquise avec le code Zscape (modifié d’après Ellis et al., 
1999). HW indique le hanging-wall. 

Enfin, le code numérique développé par Petit et al. (2009a) est celui qui a été utilisé 

dans ce travail de thèse. Il est présenté en détail plus loin dans la partie III.2. Les auteurs ont 

modélisé l’évolution topographique associée au jeu d’une faille normale. Les processus de 

surface modélisés sont l’incision fluviatile d’une part, et les processus de versant d’autre part. 

A la différence du code Zscape développé par Densmore et co-auteurs, les glissements de 
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terrain ne sont donc pas modélisés. Ils sont implicitement inclus dans l’ensemble des 

processus de versant simulés par une loi de diffusion. Les auteurs ont réussi à reproduire une 

topographie semblable à celles observées dans la nature dans le contexte des failles normales 

actives. Elle est constituée par des bassins versants dont l’axe d’allongement est 

perpendiculaire à la direction de la faille et par des facettes triangulaires (figure III.3). Ils ont 

étudié sous quelles conditions climatiques et avec quelles valeurs de paramètres inclus dans 

les formulations les facettes triangulaires peuvent se développer (figure III.3). Le paramètre 

climatique qu’ils ont testé est le taux de précipitations Vr et les paramètres testés qui sont 

inclus dans les formulations sont le coefficient de diffusion KD et la longueur caractéristique 

pour l’érosion Lf. Les auteurs montrent que la topographie développe des facettes triangulaires 

ressemblantes à celles observées dans la nature pour un rapport f compris entre 10 et 100. Ce 

rapport f est défini comme suit : 

 (31)

En effet, l’analyse systématique de cette étude montre que plus Lf est faible, plus le 

relief semble facilement érodable par l’incision, et plus KD est élevé, plus le relief est 

émoussé. Donc plus Lf et KD sont faibles, plus le relief est disséqué (« strongly incised scarp » 

sur la figure III.3). Bien évidemment, plus la quantité d’eau est importante (produit Vr × S), 

plus le relief est disséqué. L’avantage de cette étude est donc la possibilité d’ajuster les 

paramètres KD, Lf et Vr en fonction du type de morphologie que l’on souhaite obtenir. En 

utilisant des paramètres permettant d’obtenir une morphologie de type facettes triangulaires  

(figure III.3), les auteurs ont pu ensuite mettre en évidence le contrôle de la vitesse de 

glissement de la faille normale sur la morphométrie (hauteur et pente) des facettes (cf 

précédemment partie I.4.4.3).  

 

f 
KD .Lf

Vr .S
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Figure III.3. Diagrammes montrant la sensibilité morphologique de l’escarpement long terme en 
relation avec différentes associations de valeurs des paramètres internes aux formulations des 
processus de surface (coefficient de diffusion KD et longueur caractéristique d’érosion Lf) et d’un 
paramètre climatique (taux de précipitation vr). S est la surface de la grille. La topographie est 
constituée par des facettes triangulaires réalistes quand le rapport f est compris entre 10 et 100 
(d’après Petit et al., 2009a). 
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III.1.3. Discussion et conclusions 

Nous avons vu précédemment que différentes formulations prises en compte dans les 

SPMs permettent de modéliser l’incision fluviatile. Il n’est pas facile de distinguer laquelle de 

ces formulations est la plus apte à modéliser de façon réaliste la dynamique des rivières. 

Certaines études ont tenté de mieux calibrer les lois d’incision en essayant de reproduire au 

mieux les profils longitudinaux de rivières naturelles pour des conditions initiales et aux 

limites bien contraintes (e.g., Stock et Montgomery, 1999 ; Van Der Beek et Bishop, 2003 ; 

Loget et al., 2006 ; Attal et al., 2008). Ces études ne s’accordent pas sur une formulation 

unique idéale permettant de simuler de façon réaliste l’incision fluviatile. Cependant, elles 

mettent en évidence l’importance de considérer le flux sédimentaire, l’ajustement dynamique 

de la largeur des rivières et le seuil d’incision dans les formulations des lois d’incision. 

Les formulations concernant les processus de versant sont plus ubiquistes d’un code 

numérique à un autre. La majorité des SPMs modélise les processus de versant par le biais des 

lois de diffusion. L’utilisation de formulations pour simuler les glissements de terrain est un 

peu plus rare (Tableau III.1). 

L’ensemble des SPMs montre que le style topographique est fortement contrôlé par 

l’équilibre entre les processus d’incision et les processus diffusifs (e.g., Kooi et Beaumont, 

1994 ; Van Der Beek et Braun, 1998 ; Petit et al., 2009a). Par exemple, en utilisant la 

formulation de type « undercapacity model » pour simuler l’incision fluviatile et une loi de 

diffusion pour simuler les processus de versant, les paramètres érosifs que l’on peut faire 

varier en entrée du modèle numérique sont la longueur caractéristique Lf pour l’érosion ou le 

dépôt et le coefficient de diffusion KD. Faire varier ces deux paramètres favorise le passage 

d’un style topographique à un autre (relief très disséqué ou plus arrondi) et il est donc 

possible de les ajuster pour obtenir le style topographique recherché.  

Le temps de réponse caractéristique de la topographie ou d’un objet 

géomorphologique suite à un forçage externe (tectonique, climatique ou eustatique) peut 

varier sur plusieurs ordres de grandeur dans les SPMs comme dans la nature (Tableau III.1 ; 

e.g., Carretier et Lucazeau, 2005). En effet, ce temps de réponse est fortement dépendant de 

l’échelle spatiale (aire drainée), de la nature de l’objet étudié (relief intégral ou rivière), de 
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l’amplitude du forçage externe et du climat (e.g., Loget et Van Den Driessche, 2009). Dans la 

nature, le temps de retour à l’équilibre des rivières est caractérisé par la vitesse de propagation 

des knickpoints. Celui-ci semble dépendre principalement de l’aire drainée, du régime de la 

rivière (alluviale ou bedrock) et du climat (Loget et Van Den Driessche, 2009). Ainsi, une 

rivière peut avoir un temps de réponse variant entre 101 et 107 ans. Malgré tout, le réseau de 

drainage à l’échelle régionale semble avoir un temps de réponse caractéristique supérieur 

compris entre 105 et 107 ans, ce qui correspond au temps de réponse du réseau 

hydrographique déduit par plusieurs auteurs à l’aide de simulations numériques (Ellis et al., 

1999) et analytiques (Whipple, 2001). D’après les modélisations numériques réalisées par 

Carretier et Lucazeau (2005), les temps de réponse caractéristique très courts (1 ka - 10 ka) 

correspondent par exemple au temps de divagation d’une rivière sur un cône alluvial, alors 

que ceux qui sont représentatifs de l’évolution topographique et sédimentaire à plus grande 

échelle spatiale sont de l’ordre du million d’année (0,6-4 Ma). 

Enfin, l’ensemble des simulations numériques montrent que pour des échelles de 

temps courtes (< 104 a), les variations climatiques (e.g., pluviométriques) ont une forte 

incidence sur l’évolution topographique tandis que pour des échelles de temps longues (> 104 

a), la dynamique long terme de la morphologie est dominée par la tectonique. C’est le cas, par 

exemple, de la dynamique sédimentaire des cônes alluviaux associée à la dynamique érosive 

des bassins versants (Allen et Densmore, 2000). Ceci permet de conclure sur l’intérêt 

d’étudier les morphologies en relation avec le signal tectonique long terme, ce qui correspond 

à l’approche de ce travail de thèse. 

Dans ce travail, nous avons choisi d’utiliser une formulation de type « undercapacity  

model » pour modéliser l’incision fluviatile. En effet, cette formulation permet de simuler les 

régimes en détachement limité et en transport limité par le biais d’une seule équation. Les 

deux régimes ont été simulés pour des problèmes similaires à ceux que nous souhaitons 

aborder (e.g., Densmore et al., 1998 ; Ellis et al., 1999 ; Allen et Densmore, 2000). Son 

avantage est de ne pas faire de supposition a priori sur la relation pente/aire drainée (ou taux 

d’érosion/pente/aire drainée), ce qui permet de traiter cette relation comme une sortie du 

modèle, de la même manière que lors de l’analyse des modèles expérimentaux. Par ailleurs, 

elle est utilisée en même temps qu’une loi de diffusion dans un code numérique développé par 
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Petit et al. (2009a). C’est ce code que j’ai utilisé dans ce travail de thèse car les valeurs des 

paramètres érosifs qui permettent de développer une topographie avec des facettes 

triangulaires sont préalablement connues. 
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III.2. Description du modèle numérique utilisé dans ce travail 

Le code développé par Petit et al. (2009a) a été utilisé pour modéliser l’évolution 

topographique en relation avec le jeu d’une faille normale. Il a été sensiblement modifié afin 

de réaliser des modèles numériques avec des conditions initiales semblables à celles des 

modèles expérimentaux du chapitre II. De même quelques sensibles modifications du code 

ont permis une meilleure conservation de la masse entre la matière érodée et celle sédimentée. 

Les modèles sont représentés par une surface topographique composée par un maillage 

régulier (modèles 2D). Les mailles sont carrées et font 200 m de côté. Le code permet la 

simulation simultanée des processus d’incision fluviatile et du comportement diffusif des 

pentes (selon la même formulation que Kooi et Beaumont, 1994). Il est couplé avec un 

modèle cinématique de déformation de la grille qui simule la déformation crustale associée au 

jeu d’une faille normale.  

III.2.1. Modélisation de la tectonique 

Pour simuler la déformation de surface associée au jeu d’une faille normale, un 

modèle cinématique basé sur le modèle de dislocation élastique d’Okada (1985) a été utilisé 

en considérant une faille infinie latéralement. La dislocation est appliquée pour chaque maille 

relativement à la trace de la faille en surface de telle sorte que la position de la trace de la 

faille en surface reste constante dans le repère cartésien du modèle. La position de la trace de 

la faille en surface définit l’origine sur l’axe Y. L’axe X est dans la direction de la faille et 

l’axe Z correspond à l’axe des élévations (figure III.4). De manière à reproduire les 

conditions aux limites des modèles expérimentaux, nous avons considéré un foot-wall fixe. 

Afin de préserver une bonne résolution du maillage au niveau de la faille, un remaillage est 

imposé si la distance entre deux nœuds dépasse deux fois la taille de la maille élémentaire. Le 

cumul des dislocations engendre une déformation élastique long terme de la grille qui se 

rapproche de la déformation crustale long terme associée au jeu d’une faille normale, et les 

déplacements post-sismiques sont négligés (King et al., 1988 et Stein et al., 1988 ; cf partie 

I.1.1 et figure I.1). La conséquence est probablement une surestimation de l’amplitude de la 

topographie négative créée. 
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III.2.2. Modélisation des processus de surface 

Les processus de surface modélisés sont l’incision fluviatile d’une part, et les 

processus de versant par l’intermédiaire d’une loi de diffusion d’autre part. L’incision 

fluviatile est simulée à l’aide de la formulation de type « undercapacity model »  (équation 

(30)). Les processus de versant sont modélisés par la loi de diffusion linéaire (équation (24)) 

et le coefficient de diffusion est multiplié par 1,5 pour les fortes pentes (> 40°), ce qui permet 

de simuler des glissements gravitaires sur le long-terme et d’obtenir une topographie plus 

réaliste. Pour une maille donnée et à un instant T, le flux local d’eau est transféré dans son 

intégralité à une des 8 mailles voisines dans le sens de la plus grande pente (méthode D8 de 

O’Callaghan et Mark, 1984). L’écoulement d’eau, l’incision ou le dépôt, et les flux diffusifs 

sont calculés à chaque pas de temps. Des modifications du code initial ont permis de mieux 

simuler la sédimentation dans le bassin flexural du hanging-wall, notamment en contrôlant à 

chaque pas de temps la conservation de la masse de sédiments. 

III.2.3. Les paramètres érosifs et tectoniques en jeu 

Les paramètres érosifs sont les paramètres qui ont une influence sur l’érosion. Il s’agit 

du taux de précipitation effectif vr, du coefficient de diffusion KD et de la longueur 

caractéristique Lf. Petit et al. (2009a) montrent que la topographie des modèles est constituée 

par des facettes triangulaires pour différentes combinaisons de ces paramètres climatiques. 

Lors de ces tests, vr est compris entre 0,5 et 5 m.a-1, KD entre 0,01 et 0,2 m2.a-1 et Lf entre 25 et 

100 km. Dans les modélisations réalisées au cours de ce travail de thèse, vr, KD et Lf  sont 

identiques d’un modèle à un autre et ont été calibrés suite à des tests sur la morphologie 

similaires à ceux réalisés par Petit et al. (2009a). Leur valeur est de 3 m.a-1, 0,2 m2.a-1 et 50 

km, respectivement. Les paramètres tectoniques en jeu sont le pendage de la faille et la vitesse 

de glissement V dont la composante verticale sera noté Vvert. Le pendage du plan de faille est 

de 60° pour l’intégralité des modèles réalisés. Seule la vitesse de glissement V de la faille 

varie d’un modèle à un autre, le but étant de tester son rôle sur l’évolution de la topographie 

de la même façon que lors de l’approche expérimentale détaillée dans le chapitre II. 
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Figure III.4. Topographie au stade initial des modèles numériques de cette étude. Une dislocation 
élastique de type Okada (1985) permet de simuler la déformation flexurale du hanging-wall, le foot-
wall étant immobile afin de reproduire les conditions cinématiques des modèles expérimentaux du 
chapitre II. 

III.2.4. Conditions initiales et aux limites 

Les conditions initiales et aux limites sont basées sur celles des modèles 

expérimentaux décrits dans le chapitre II. Toutefois, les modèles numériques ont une 

dimension plus petite (foot-wall de 10×6 km) que l’équivalent naturel des modèles 

expérimentaux (foot-wall de 50×30 km). Cela correspond à la dimension des foot-wall des 

failles normales étudiées dans la nature dans le cadre de cette étude. La taille totale de la grille 

(X×Y) est de 10×16 km (10×6 km pour le foot-wall et 10×10 km pour le hanging-wall). La 

position Y=0 correspond à la trace de la faille en surface au stade initial. Seul le hanging-wall 

est autorisé à se déplacer pour respecter les mêmes conditions que dans les modèles 

expérimentaux (figure III.4). La pente initiale de la surface est de 1°, favorisant l’écoulement 

de l’eau vers le hanging-wall dans les premiers stades des modèles. Les altitudes initiales sont 

arbitrairement fixées de manière à conserver l’ensemble de la grille au-dessus du niveau zéro 

pendant toute la durée du modèle (figure III.4). Un bruit topographique aléatoire d’une 

amplitude de 3 m est ajouté pour favoriser la dissection du plateau initial et la chenalisation. 

La vitesse de glissement de la faille est le paramètre testé dans cette étude. Le pas de temps 

est de 1000 ans. Quatre modèles numériques ont été réalisés avec des vitesses de glissement 

de la faille différentes (composante verticale Vvert) : 

- Vvert = 0,325 mm.a-1 (modèle 1), 

- Vvert = 0,65 mm.a-1 (modèle 2), 

- Vvert = 1,3 mm.a-1 (modèle 3), 
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- Vvert = 1,95 mm.a-1 (modèle 4). 

Compte tenu du dimensionnement temporel calibré pour les modèles expérimentaux 

(1s = ~200 ans), les expériences 2 et 3 sont équivalentes aux modèles expérimentaux réalisés 

avec une vitesse de glissement de faille de 3 et 6 m.s-1, respectivement (cf article dans la 

partie II.3). 
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III.3. Effet de la vitesse de glissement de la faille normale sur l’évolution du 
relief 

III.3.1. Evolution topographique et sédimentaire 

Les modèles numériques reproduisent au premier ordre les morphologies observées le 

long des failles normales actives : les facettes triangulaires se développent entre des rivières 

principales à faible indice de sinuosité et qui sont perpendiculaires à la direction de la faille, 

tout comme les lignes de crêtes et donc également comme l’axe d’allongement des bassins 

versants (figure III.5). 

Je décris ici l’évolution topographique uniquement pour le modèle 2 (Vvert = 0,65 

mm/a ; figure III.5) car cette évolution est semblable pour les trois autres modèles. Dans les 

stades précoces de mise en place du réseau hydrographique (t < 250 ka), les rivières 

s’installent sur toute la longueur du modèle du fait de la pente initiale de 1°. En effet, le 

niveau de base du modèle se situe tout en bas du hanging-wall au début des modèles. Par la 

suite, le foot-wall est progressivement disséqué par l’érosion régressive et les rivières se 

localisent uniquement dans le foot-wall, leur exutoire se situant au niveau de l’escarpement de 

faille. Ceci traduit une migration du niveau de base contrôlant l’incision fluviatile depuis le 

bas du hanging-wall vers la base de l’escarpement de faille. A 500 ka, le foot-wall est 

complètement disséqué et la géométrie du réseau hydrographique ne variera que très peu 

pendant le reste du modèle. En effet, les rivières majeures prennent place très rapidement (250 

ka) et leur tracé n’évoluera presque plus par la suite. On remarque malgré tout la coalescence 

de deux rivières (4000 m < X < 6000 m) par le retrait d’une ligne de crête (X  5000 m) à 

partir de 0,75-1 Ma. L’évolution des lignes de crête et plus généralement des bassins versants 

est semblable à l’évolution des rivières décrite ci-dessus. Les facettes triangulaires se forment 

rapidement (t < 250 ka) au niveau de la terminaison des lignes de crête situées au niveau de 

l’escarpement. Leur hauteur moyenne semble se stabiliser autour de 1 Ma comme dans les 

modélisations numériques réalisées par Petit et al. (2009a). Des mesures de la hauteur 

moyenne Hf des facettes triangulaires modélisées dans ce travail de thèse ont été effectuées. 

Elles montrent une relation linéaire avec la vitesse de glissement de la faille Vvert. Cette 

relation est très proche de celle obtenue par Petit et al. (2009a) pour des conditions initiales 
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(cinématique du foot-wall) différentes : le rapport Vvert/Hf dans les modèles de ce travail de 

thèse est de 0,0012, comparable à celui obtenu par Petit et al. (2009b). Cela paraît logique 

compte tenu du fait qu’il s’agit du même code et que l’on utilise une paramétrisation assez 

voisine ici. 

De même que pour l’évolution topographique, je décris ci-après l’évolution de la 

sédimentation cumulée pour le modèle 2 (Vvert = 0,65 mm/a ; figure III.6). On observe bien le 

remplissage du bassin flexural du hanging-wall par les sédiments issus de l’érosion du foot-

wall. Dans les premiers stades d’évolution du modèle (t < 250 ka), les sédiments se déposent 

majoritairement en bas du hanging-wall. En effet, comme vu précédemment, les rivières 

drainent toute la longueur du modèle du fait de la pente initiale de 1°. Elles déposent donc 

leur charge sédimentaire lorsque le niveau de base qui se situe en bas du hanging-wall est 

atteint. Par la suite, l’essentiel de la charge sédimentaire est déposée dans le bassin flexural 

proche de l’escarpement du fait de la migration du niveau de base. Cette dernière est contrôlée 

par la cinématique du hanging-wall et dépend de l’amplitude de la déformation flexurale. En 

conséquence, plus la vitesse de glissement de la faille est rapide, plus cette migration s’opère 

tôt. Par ailleurs, on observe un gradient dans l’épaisseur des sédiments à partir de 500 ka : 

plus on s’éloigne de l’escarpement, moins les dépôts sont épais. Ce gradient est contrôlé par 

la géométrie de la base du hanging-wall flexuré recouvert par les sédiments avec une pente 

faible (0,2° à 1,2°) qui dépend sensiblement de la vitesse de glissement de la faille. Pour finir, 

on observe une épaisseur de sédiments légèrement plus importante au niveau des lits des 

rivières qui se prolongent dans le hanging-wall qu’au front des facettes triangulaires, car les 

processus diffusifs majoritairement responsables de l’érosion des facettes ne permettent pas le 

transport sur de longues distances, contrairement aux rivières. De plus, les rivières ne 

montrent que peu ou pas d’avulsion ce qui ne favorise pas une répartition plus équilibrée de la 

masse sédimentaire dans le hanging-wall. Nous remarquons d’ailleurs que les rivières ont 

tendance à inciser leurs dépôts dans le hanging-wall, ce qui forme au premier ordre des 

figures analogues aux terrasses de comblement.  
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Figure III.5. Evolution de la topographie vue en carte du modèle 2 (Vvert = 0,65 mm/a). La topographie est représentée par des MNT auxquels sont 
superposés des courbes de niveau dont l’équidistance est de 50 m. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 



 

Figure III.6. Evolution de la sédimentation cumulée vue en carte pour le modèle 2 (Vvert = 0,65 mm/a). 



 

 III.3.2. Description de la topographie au stade final 

La topographie au stade final diffère en fonction de la vitesse de glissement de faille 

imposée (figure III.7). On remarque tout d’abord que l’amplitude de la topographie à grande 

longueur d’onde (i.e., entre la faille et le sommet du foot-wall) dépend de la vitesse de 

glissement de la faille. Cette observation est amplifiée par un effet de bord en haut du foot-

wall : le relief y est faiblement érodé et disséqué car ce bord joue le rôle d’une limite de 

drainage fixe. Des tests préliminaires ont été réalisés avec une ligne de partage des eaux située 

en aval du bord haut du modèle pour tenter de supprimer cet effet de bord. De part et d’autre 

de la ligne de partage des eaux située à Y = -6000 m, la pente initiale est de 1° vers le bas. 

Ces tests montrent que (i) la ligne de partage des eaux est très faiblement érodée et disséquée 

et que (ii) elle migre vers la faille depuis Y = -6000 m à Y = -5000 m voire Y = -4000 m. 

Cette migration semble s’opérer de la même manière que pour le retrait des grands 

escarpements post-rift (e.g., Kooi et Beaumont, 1994), c’est-à-dire par recul de la tête des 

bassins versants par l’effet de l’érosion régressive sur le relief qui n’est pas encore disséqué. 

La réponse du relief pour Y < -6000 m  ressemble donc à celle d’un relief en relaxation. Suite 

à ces tests préliminaires, nous avons donc décidé de garder les modèles avec la pente initiale 

de 1°. La topographie au niveau de l’escarpement de faille a également une amplitude qui 

augmente en fonction de la vitesse de glissement de la faille (figure III.8). L’amplitude de 

cette topographie correspond notamment à la hauteur des facettes triangulaires. Comme nous 

l’avons vu précédemment, la hauteur moyenne des facette triangulaires ainsi que leur pente 

sont contrôlées par la vitesse de glissement de la faille normale. La hauteur des facettes 

triangulaires se stabilise à partir de 1 Ma en moyenne, traduisant un état stationnaire où le 

taux de surrection relatif au niveau de base est équivalent aux taux d’érosion des facettes 

triangulaires. Plus en amont, l’écart entre l’altitude d’une rivière et celle de la crête adjacente 

semble aussi dépendre de la vitesse de glissement de la faille. L’analyse de la topographie au 

stade final uniquement ne permet pas d’étudier l’état d’équilibre du relief. Pour cela, il est 

nécessaire de s’intéresser à l’évolution des taux d’érosion du relief. 
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Figure III.7. (du haut vers le bas) Topographie au stade final des modèles numériques réalisés dans 
ce travail de thèse. Vvert est à la composante verticale de la vitesse de glissement de la faille normale. 
Dvert est la composante verticale du déplacement total. La durée des modèles est de 2 Ma. 
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Figure III.8. MNT et profils longitudinaux au stade final pour les modèles 1 (0,325 mm/a ; gauche) et 2 (0,65 mm/a ; droite). 

 



 

Figure III.8. (suite) MNT et profils longitudinaux au stade final pour les modèles 3 (1,3 mm/a ; gauche) et 4 (1,95 mm/a ; droite). 



 

III.3.3. Evolution des taux d’incision fluviatile et d’érosion des lignes de crête 

Afin de mesurer le taux d’incision fluviatile et le taux d’érosion des crêtes, 40 MNT 

sont créés en sortie du modèle avec un intervalle de temps régulier de 50 ka. Un script GMT a 

été développé. Il permet de mesurer (i) l’écart entre le MNT initial (MNT plat avec pente de 

1°) et un des 40 MNT ou (ii) l’écart entre deux MNT consécutifs. Le pas d’échantillonnage 

est dans les deux cas équivalent à la taille de la maille (200 m). Le premier écart traduit la 

variation altimétrique totale subie par la surface du modèle depuis le stade initial. Le second 

nous donne accès aux variations altimétriques sur le moyen terme (50 ka). En divisant le 

premier écart par le temps qui s’est écoulé depuis le stade initial, on obtient un taux d’érosion 

long terme du relief qui est en réalité une moyenne des taux d’érosion court terme. En divisant 

le second écart par le temps entre deux MNT consécutifs, on obtient un taux d’érosion moyen 

terme (50 ka). Le script GMT permet ensuite d’extraire les valeurs des taux d’érosion moyen 

et long terme le long des rivières et des lignes de crête majeures (en moyenne 5 pour chaque 

modèle). 

Le taux d’érosion long terme mesuré le long des rivières et des crêtes varie en fonction 

de la distance à la faille (figure III.9). Dans les rivières et sur les crêtes, il est plus élevé au 

niveau de l’escarpement et diminue progressivement en amont. Ceci est lié à l’érosion 

régressive : l’érosion commence rapidement au niveau de l’escarpement donc le taux 

d’érosion long terme est très proche des taux d’érosion court terme à cet endroit. A l’inverse, 

l’érosion commence plus tardivement en amont et le taux d’érosion long terme est inférieur 

aux taux d’érosion court terme obtenus sur les derniers MNT. La variation du taux d’érosion 

long terme en fonction de la distance en amont de la faille traduit le gradient topographique 

acquis sur le long terme, aussi bien dans les rivières que sur les crêtes. Nous pouvons 

remarquer que cette relation est fortement contrôlée par la vitesse de glissement de la faille : 

plus cette vitesse est rapide, plus le gradient topographique acquis sur le long terme est élevé. 

Ceci signifie que (i) l’érosion régressive n’est pas assez efficace pour contrebalancer l’effet 

d’une tectonique rapide pendant la phase de croissance du relief et/ou que (ii) la réponse d’un 

relief à l’équilibre face à une vitesse tectonique élevée crée un fort gradient topographique. 
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Figure III.9. Taux d’érosion long terme mesuré dans les rivières et sur les crêtes en fonction de la 
distance par rapport à la faille. Il est calculé en divisant la hauteur de matériau érodé en un point du 
MNT final par le temps total pendant lequel l’écart topographique entre le stade initial et final s’est 
créé. Vvert est la vitesse verticale de glissement de la faille normale. 

Le taux d’érosion mesuré 200 m et 2000 m en amont de la faille évolue en fonction du 

temps (figure III.10 et figure III.11). Tout d’abord, les taux d’érosion calculés sur le moyen 

terme (50 ka) évoluent de façon cyclique en oscillant autour d’une valeur moyenne. Cette 

oscillation, qui s’observe tant au niveau des rivières que des crêtes, montre avec une 

fréquence constante une phase de ralentissement de l’érosion voire une phase d’aggradation 

(dans les rivières), qui est aussitôt suivie par une phase d’accélération de l’érosion jusqu’à un 

pic puis un retour à une valeur moyenne. Il s’agit en fait d’un artéfact numérique lié au 

modèle « undercapacity » : l’existence d’une longueur caractéristique Lf pour l’érosion et le 

dépôt de sédiments fait qu’à la fin d’une boucle d’érosion une partie des sédiments peuvent 

rester « en suspension » à chaque maille (c’est-à-dire qu’ils ne sont ni déposés, ni transférés 

en aval). Les supprimer à la fin de la boucle revient à perdre de la masse ce qui n’est pas 

acceptable dans notre cas. Les remettre en jeu dans la boucle suivante revient à augmenter 

progressivement la charge solide présente, qui se déposera au bout d’un certain nombre de pas 

de temps lorsque la capacité de transport sera atteinte sur une grande surface du modèle. La 
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rivière passe donc ainsi assez rapidement d’un régime en détachement limité à transport 

limité, puis revient en détachement limité, ce qui cause ces oscillations. Ce comportement 

cyclique est lissé sur le long terme (0,5 Ma) et il n’empêche pas les rivières et les crêtes 

d’atteindre un taux d’érosion stable. Il n’empêche pas non plus le transfert des sédiments dans 

le hanging-wall car l’épaisseur cumulée des sédiments dans le foot-wall est négligeable 

(quelques dizaines de m ; figure III.6). D’ailleurs, les profils en long des rivières ne marquent 

que très peu ces cycles d’arrêt et de reprise de l’érosion. Nous avons donc décidé de garder ce 

type de modèle malgré l’artéfact numérique car celui-ci n’est pas gênant pour l’étude de 

l’évolution de la topographie sur le moyen et le long terme. 

Au début des modèles, le taux d’incision fluviatile moyen terme (50 ka) augmente 

rapidement à proximité de l’escarpement (200 m en amont ; figure III.10) jusqu’à atteindre 

un pic. Cette phase d’accélération et ce pic sont suivis par une phase de ralentissement qui 

conduit à une phase ou le taux d’incision devient stable pendant la durée restante des modèles. 

La phase d’accélération est courte et le pic est atteint rapidement (100 ka) toute vitesse de 

glissement de faille confondue. Par contre, la phase de ralentissement qui précède la phase de 

stabilité est plus longue et dépend de la vitesse de glissement de la faille normale. Le taux 

d’incision fluviatile mesuré 2000 m en amont de la faille suit au premier ordre la même 

évolution sauf que la phase d’accélération est plus longue et dépend de la vitesse de 

glissement de la faille. De plus, le pic est observé uniquement pour les modèles 1 (Vvert = 

0,325 mm/a) et 2 (Vvert = 0,65 mm/a). Enfin, la phase de stabilisation est atteinte au même 

moment sinon plus rapidement (modèle 4).  

Le taux d’érosion moyen terme (50 ka) des lignes de crête suit une évolution différente 

(figure III.10). 200 m en amont de la faille, il accélère plus lentement que le taux d’incision 

fluviatile moyen terme avant de lui être équivalent. A partir de ce moment, l’état stationnaire 

est atteint 200 m en amont de la faille. La durée de la phase d’accélération dépend de la 

vitesse de glissement de la faille. 2000 m en amont de la faille, le taux d’érosion moyen terme 

des ligne de crête est légèrement différent de celui mesuré à proximité de l’escarpement. En 

effet, l’érosion des crêtes est retardée et la phase d’accélération dure plus longtemps. L’état 

stationnaire est donc atteint plus tardivement plus on s’éloigne de l’escarpement. De plus, il 

est atteint plus tardivement si la vitesse de glissement de la faille est rapide. La réponse 
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globale du relief face au forçage tectonique est donc plus lente plus la vitesse tectonique est 

rapide. Pourtant, le taux d’érosion E (incision fluviatile et lignes de crête) à l’état stationnaire 

dépend de la vitesse de glissement de la faille normale en suivant une régression linéaire (R2 = 

0,99) : 

 (32)

ce qui conduit à penser que le temps de réponse de l’érosion est identique toutes vitesses de 

faille confondues, à la différence de ce qui est observé. En fait, le retard du relief à l’érosion 

quand la vitesse tectonique augmente est acquis pendant la phase de croissance du relief. Cela 

est visible aussi bien au niveau des rivières que des crêtes (2000 m en amont de la faille ; 

figure III.10) et c’est donc l’accélération de l’érosion pendant cette phase de croissance qui 

ne réagit pas linéairement par rapport à la vitesse de glissement de la faille. L’équation 32 

montre que la proportion du foot-wall qui est dénudée est à peu près égale à celle recouverte 

par les sédiments du hanging-wall. 

 Les taux d’érosion long terme suivent une évolution sensiblement différente (figure 

III.11) de celle des taux d’érosion moyen terme décrite précédemment. Par exemple, le taux 

d’incision fluviatile long terme mesuré 200 m en amont de la faille diminue lentement 

pendant toute la durée des modèles (figure III.11) alors que le taux moyen terme est en vérité 

stable avant la fin des modèles (figure III.10). Cependant, nous remarquons que la valeur du 

taux d’incision fluviatile long terme est très proche de la valeur moyen terme à la fin des 

modèles. La valeur du taux d’incision long terme à la fin des modèles peut être utilisée et 

analysée en fonction des paramètres morphologiques des bassins versants (pente locale de la 

rivière et aire drainée en amont), à l’image de ce qui a été fait lors de l’analyse des modèles 

expérimentaux (cf article dans la partie II.3).  

E  0,52.Vvert
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Figure III.10. Taux d’érosion moyen terme (50 ka) mesuré dans les rivières et sur les crêtes en 
fonction du temps. Il est calculé en divisant la hauteur de matériau érodé en un point entre deux MNT 
consécutifs par le temps entre les deux MNT (50 ka). Les mesures ont été faites 200 m et 2000 m en 
amont de la faille. Vvert est la vitesse verticale de glissement de la faille normale. 
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Figure III.11. Taux d’érosion long terme mesuré dans les rivières et sur les crêtes en fonction du 
temps. Il est calculé en divisant la hauteur de matériau érodé en un point d’un MNT par le temps total 
pendant lequel l’écart topographique entre le stade initial et le MNT s’est créé. Les mesures ont été 
faites 200 m et 2000 m en amont de la faille. Vvert est la vitesse verticale de glissement de la faille 
normale. 
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III.3.4. Relation entre dénudation et uplift relatif 

Dans le but de poursuivre l’analyse concernant l’évolution des modèles et l’état 

stationnaire, l’évolution du taux de dénudation du foot-wall et du taux de surrection relatif au 

niveau de base ont été comparées. Avant tout, la conservation des masses (masse érodée = 

masse sédimentée) a été vérifiée (figure III.12). Le volume total de matériau érodé dans le 

foot-wall se retrouve bien dans le bassin sédimentaire du hanging-wall. Il augmente en 

fonction du temps en suivant une loi de puissance.  

 

Figure III.12. Volume de matériau érodé et sédimenté en fonction du temps. 

Le taux de surrection relatif au niveau de base (Ur) a été mesuré en considérant le 

niveau de base comme étant au pied de l’escarpement. Ur est proche de Vvert au début des 

modèles car le taux de sédimentation est faible (figure III.13). Puis il diminue 

progressivement en rapport avec le taux de remplissage du bassin sédimentaire situé dans le 

piémont jusqu’à rester stable, ce qui traduit un taux de sédimentation constant. Plus la vitesse 

de glissement de la faille est rapide, plus le taux se stabilise tardivement. Le taux de 

dénudation (D), quant à lui, a été mesuré pour une surface du foot-wall allant jusqu’à 2000 m 

et 4000 m en amont de l’escarpement, afin d’éviter l’effet de bord (tête des bassins versants 

très peu érodée). Pour la surface du foot-wall située jusqu’à 2000 m en amont de 

l’escarpement, D augmente progressivement jusqu’à atteindre une valeur constante 

équivalente à Ur sauf pour le modèle 4 (Vvert = 1,95 mm/a). D reste équivalent à Ur pendant la 

durée restante des modèles, ce qui traduit un équilibre dynamique où le taux de dénudation est 
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équivalent au temps de surrection relatif au niveau de base. Cet équilibre dynamique semble 

débuter en même temps que l’état stationnaire observé sur la figure III.10 2000 m en amont 

de la faille. En effet, à partir du moment où l’amplitude du relief est constante, la matière 

érodée à chaque pas de temps (taux de dénudation D) est constante et se retrouve dans les 

sédiments du hanging-wall (taux de sédimentation relié à Ur). Enfin, notons qu’à l’état 

stationnaire, D (figure III.13) est bien équivalent au taux d’incision fluviatile et d’érosion des 

lignes de crête (figure III.10). Pour la surface du foot-wall située jusqu’à 2000 m en amont de 

la faille, l’état stationnaire est atteint pour les modèles 1, 2 et 3. Le modèle 4 n’atteint pas 

l’état stationnaire car D et le taux d’érosion des lignes de crête sont inférieurs au taux 

d’incision fluviatile pendant toute la durée du modèle. Il s’en rapproche cependant. Pour la 

surface du foot-wall située jusqu’à 4000 m en amont de la faille, l’état stationnaire est atteint 

pour les modèles 1 et 2. Ça n’est pas le cas pour les modèles 3 et 4 mais ils s’en rapprochent. 

III.3.5. Relations entre taux d’incision fluviatile, pente locale des rivières, aire drainée en 
amont et vitesse de glissement de la faille 

La pente locale du lit des rivières et l’aire drainée en amont est mesurée 

consécutivement à l’incision fluviatile pour les 5 rivières majeures (figure III.14). L’aire 

drainée en amont est très peu variable d’un modèle à un autre et varie plus d’un bassin versant 

à un autre au sein d’un même modèle (figure III.14a). L’effet de la vitesse de glissement de 

faille sur l’aire des bassins versants est donc quasi nul. A l’inverse, la pente locale du lit des 

rivières augmente avec la vitesse de glissement de la faille (figure III.14b). S augmente 

progressivement depuis la faille vers l’amont jusqu’à Y = -4600 m, ce qui correspond à la 

partie concave du profil en long. Pour -6000 m < Y < -4600 m, S diminue vers l’amont, ce qui 

correspond à la partie convexe du profil en long. Cette partie convexe est due à un effet de 

bord au niveau de la tête des bassins versants car dans la nature, le profil en long au niveau de 

la tête des bassins versants est concave. Dans les modèles numériques présentés ici, la loi de 

diffusion semble dominer l’érosion au niveau de la tête des bassins versants car elle produit 

des profils convexes. La partie des rivières que l’on peut étudier comme étant soumise à la loi 

d’incision se situe donc raisonnablement entre Y = 0 m et Y = -4600 m. 
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Figure III.13. Evolution de la vitesse de surrection par rapport au niveau de base (relative uplift Ur) et 
du taux de dénudation (D) du foot-wall. D est calculé pour 0 < Y < 2000 m (gauche) et 0 < Y < 4000 m 
(droite) pour les 4 modèles numériques. La marge d’erreur pour Ur et D est de 0,02 m/ka. 
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Figure III.14. (A) Aire drainée en amont A en carte (dessus) et reportée le long des 5 profils de 
rivières majeures choisies (dessous). (B) Pente locale S du lit des rivières en fonction de la distance 
à la faille. La valeur moyenne de S figure en trait continu. L’aire drainée est très faiblement variable 
d’un modèle à un autre et varie plus d’une rivière à une autre pour un même modèle. C’est pourquoi 
seulement les valeurs de A pour le modèle 2 sont représentées. A l’inverse, la pente locale du lit des 
rivières varie fortement en fonction de la vitesse de glissement de la faille. 
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 Le taux d’incision fluviale long terme I augmente en fonction de l’aire drainée pour les 

faibles valeurs d’aire drainée (figure III.15). Pour les valeurs d’aire drainée les plus fortes, 

c’est-à-dire pour la partie du foot-wall la plus proche de l’escarpement, il est stable et ne 

dépend donc plus de A mais de la vitesse de glissement de la faille normale et éventuellement 

d’autres paramètres comme la pente locale du lit de la rivière. La relation entre le taux 

d’incision fluviale long terme et l’aire drainée en amont est différente de celle qui découle des 

modèles expérimentaux. En effet, pour cette dernière, on observait une corrélation sous la 

forme d’une loi de puissance (cf figure 15a de l’article dans la partie II.3) qui n’est pas 

observée ici. Dans les modèles expérimentaux, le foot-wall n’était pas entièrement disséqué. 

De ce fait, les bassins versants étaient plus étendus pour les vitesses de faille les plus lentes. 

Cependant, cela ne suffit pas à expliquer la différence entre modèles numériques et 

expérimentaux concernant la relation entre taux d’incision fluviale long terme et aire drainée 

en amont. 

Figure III.15. Taux d’incision fluviatile long terme en fonction de l’aire drainée en amont A. Les points 
correspondent aux données brutes pour les 5 rivières et les traits à la meilleure corrélation possible 
par un polynôme. 

 Le taux d’incision fluviatile long terme I diminue en fonction de la pente locale S du 

lit des rivières pour la partie concave (-4600 m < Y < 0 m ; figure III.16a). La corrélation est 

linéaire et dépend de Vvert. Elle s’écrit : 

 (33)I  a.S  b

178

CHAPITRE III. Approche numérique



 

 On observe que le coefficient a semble varier très légèrement en fonction de Vvert 

(figure III.16b). La corrélation pourrait être sous la forme d’une loi de puissance mais il est 

difficile de le certifier avec seulement 4 points et il est possible que le coefficient a soit 

indépendant de Vvert. Par contre, le coefficient b dépend de la vitesse de glissement de la faille 

(5 points) et la corrélation est linéaire (figure III.16c) :  

 (34)

 Le coefficient b représente la valeur de I pour une pente locale S nulle, ce qui n’est pas 

observé le long du lit des rivières modélisées mais cela se rapproche cependant de la valeur de 

I à l’exutoire. Cette relation rappelle donc l’équation 32, qui relie le taux d’érosion E à la 

proportion du relief soumis à l’érosion. 

Figure III.16. (A) Taux d’incision fluviatile long terme en fonction de la pente locale du lit des rivières 
pour les 5 rivières majeures choisies. La régression linéaire est valable uniquement pour la partie des 
rivières située entre la faille et 4600 m en amont (tête des bassins versants non prise en compte). (B) 
Relation entre le coefficient a de l’équation 33 et Vvert. Une corrélation en loi de puissance pourrait être 
envisagée. (C) Relation entre le coefficient b de l’équation 33 et Vvert. Une corrélation linéaire est 
évidente. 

b  0,619.Vvert
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 La relation entre le taux d’incision fluviale long terme I et la pente locale S du lit de la 

rivière est différente dans les modélisations expérimentales car la meilleure corrélation 

possible donne une loi de puissance (cf figure 15b de l’article dans la partie II.3). De plus, la 

relation est inverse : I augmente en fonction de S. Cela est dû au fait que les rivières ont un 

profil en long convexe dans les modèles expérimentaux car I augmente lorsqu’on descend le 

long de la rivière. Pour synthétiser, les relations I/A et I/S dans les modélisations 

expérimentales donnent des corrélations en loi de puissance alors qu’elles sont linéaires dans 

les modélisations numériques. Dans les deux approches, ces relations dépendent de la vitesse 

de glissement de la faille. L’origine de la différence entre les modélisations expérimentales et 

numériques concernant ces deux relations demeure difficile à expliquer. La relation pente-aire 

drainée pourrait éventuellement nous donner des éléments de réponse. 

 La pente locale S du lit des rivières augmente quand l’aire drainée en amont A diminue 

sauf pour la tête des bassins versants ou la relation est inverse (figure III.17a) en raison de la 

forme convexe du profil longitudinal des rivières en amont. La corrélation entre S et A 

s’exprime mieux dans un graphique où l’échelle des axes est logarithmique (figure III.17a’) 

car elle est sous la forme d’une loi de puissance (équation 35) classiquement décrite dans la 

littérature pour caractériser la forme des bassins versants naturels (e.g., Tucker et Whipple, 

2002) et expérimentaux (e.g., Lague et al., 2003) : 

 (35)

 où ks est l’indice de pente [L2] et  l’indice de concavité (sans dimension). Nous 

observons que  peut être considéré comme constant ( = 0,94 ± 0,01) alors que ks semble 

corrélé linéairement à Vvert (figure III.17b). Ceci signifie que la forme des bassins versants et 

notamment la pente des cours d’eau est corrélée à Vvert. Notons que  est dans la gamme de 

valeurs mesurées dans les rivières naturelles à substratum rocheux ou alluviales (0,11 ≤   ≤ 

1,13 ; e.g., Tucker et Whipple, 2002). La relation pente-aire drainée obtenue dans les 

modélisations expérimentales est différente car linéaire et inverse à celle des modélisations 

numériques du fait de la forme convexe des profils longitudinaux des lits de rivière. 

Cependant, l’effet de la vitesse de glissement de la faille a aussi un effet sur cette relation en 

faisant principalement augmenter la pente locale des cours d’eau (cf figure 11 de l’article dans 

la partie II.3). 

S  ks  A
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Figure III.17. (A) et (A’) Relation pente-aire drainée pour les 4 modèles. Les échelles sont linéaires et 
logarithmiques respectivement. (B) Relation entre l’indice de pente ks et Vvert. Une régression linéaire 
est envisageable.  
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 Pour finir, il est difficile de définir une relation entre le taux d’incision fluviatile I et 

les deux paramètres A et S comme nous l’avons fait dans les modèles expérimentaux (cf figure 

15c de l’article dans la partie II.3). En effet, les exposants m et n de la loi de puissance du 

courant sont plus difficile à contraindre que dans les modèles expérimentaux où l’on avait m = 

n = 1. Cependant, les relations pente-aire drainée, I/A et I/S suggèrent que les paramètres de la 

loi de puissance du courant (K, m ?, n ?) dépendent de la vitesse de glissement de la faille. 

III.4. Synthèse et discussion 

L’ensemble des modèles numériques réalisés reproduit les morphologies observées 

dans la nature dans le contexte des failles normales actives : les facettes triangulaires et les 

bassins versants dont l’axe d’allongement est perpendiculaire à la direction de la faille sont 

bien simulés. La relation entre la hauteur des facettes triangulaires Hf et Vvert est une 

régression linéaire (Vvert/Hf = 0,0012) proche de celle obtenue par Petit et al. (2009b) (Vvert/Hf 

= 0,0013) car nous utilisons le même code et des paramètres érosifs très proches. Nous nous 

sommes par la suite focalisés sur l’évolution des bassins versants et leur relation avec les taux 

d’érosion et l’état d’équilibre.  

Toutes les topographies modélisées évoluent à partir d’un stade de croissance où les 

vitesses d’érosion accélèrent, à un état stationnaire où les vitesses d’érosion se stabilisent et 

où le taux d’érosion des versants équivaut au taux d’incision fluviatile. Les rivières ont 

tendance à répondre plus rapidement que les versants face au forçage tectonique : le taux 

d’incision fluviatile se stabilise plus rapidement que le taux d’érosion des versants. Le temps 

pour que le relief atteigne l’état stationnaire (taux d’érosion des versants équivalent au taux 

d’incision fluviatile) est le même que le temps pour arriver à l’équilibre dynamique (taux de 

dénudation équivalent au taux de surrection relatif au niveau de base). Ce temps de réponse 

du relief dépend de la vitesse de glissement de la faille : plus celle-ci est rapide, plus le temps 

de réponse du relief est long.  

La vitesse de glissement de la faille normale exerce un contrôle majeur sur l’évolution 

de la topographie et en particulier sur la forme des bassins versants en relation avec les taux 
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d’érosion (incision fluviale et érosion des versants, dénudation), de sédimentation et de 

surrection relatif au niveau de base. En effet, les taux d’érosion à l’état stationnaire sont 

linéairement corrélés à la composante verticale de la vitesse de glissement de faille Vvert 

(équation 32). Ceci est dû au fait que l’état stationnaire est lié à un état d’équilibre dynamique 

où le taux de dénudation est équivalent au taux de surrection relatif au niveau de base. La 

façon dont le bassin sédimentaire dans le hanging-wall se remplit contrôle le taux de 

surrection relatif au niveau de base (Ur) qui devient alors stationnaire et proportionnel à Vvert. 

C’est lui qui favorise ensuite la stabilité du taux de dénudation et les deux deviennent 

rapidement équivalents. En termes de morphologie, la vitesse de glissement de la faille a une 

influence sur l’amplitude de la topographie (différence d’élévation entre les crêtes et les lits 

de rivière) et en particulier sur la hauteur des facettes triangulaires. Cette amplitude est 

acquise pendant la phase de croissance du relief et elle est reliée au temps de réponse du relief 

(temps de mise à l’équilibre) : plus Vvert est élevée, plus le temps de mise à l’équilibre est long 

et plus l’amplitude topographique engendrée est élevée. Enfin, Vvert a une influence sur la 

pente locale des cours d’eau et sur le gradient topographique à l’échelle du relief. Cette 

influence est mise en évidence, entre autres, dans la relation pente-aire drainée. La corrélation 

obtenue est sous la forme d’une loi de puissance (équation 35) classiquement observée dans 

l’analyse de bassins versants naturels (e.g., Tucker et Whipple, 2002) et expérimentaux (e.g., 

Lague et al., 2003). L’indice de concavité est constant (  0,94) quelle que soit la vitesse 

de glissement de faille, comme pour les modèles expérimentaux réalisés par Lague et al. 

(2003). L’indice de pente ks est relié linéairement à Vvert. Le gradient topographique est acquis 

pendant la phase de croissance du relief en fonction de la vitesse de glissement de la faille. Il 

reste stable pendant l’état stationnaire car il est maintenu par les rivières à l’équilibre. 

Pour finir, les modélisations numériques mettent en évidence deux moyens de relier 

des paramètres morphologiques à la vitesse verticale Vvert long terme de glissement des failles 

normales : ce sont (i) la relation linéaire entre la morphométrie (hauteur Hf et pente Sf) des 

facettes triangulaires et Vvert d’une part, et (ii) la relation linéaire entre l’indice de pente ks de 

la relation pente-aire drainée et Vvert d’autre part. Les deux méthodes pourraient donc être 

employées sur le terrain pour tenter de mieux contraindre la vitesse de glissement long terme 

des failles normales. 
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Dans le cas de la première relation, la hauteur moyenne des facettes triangulaires le 

long d’un segment de faille peut être utilisée pour contraindre la vitesse de glissement long 

terme. Pour cela, il faut connaître le rapport Vvert/Hf pour le cas naturel étudié. Un moyen de 

contraindre ce rapport est la modélisation numérique. Les travaux de Petit et al. (2009b) 

montrent qu’une seule loi linéaire entre Vvert et Hf peut être mise en évidence indépendamment 

des paramètres érosifs choisis. Les auteurs montrent ensuite que la relation entre Hf et Sf est 

identique entre les modèles numériques et de nombreuses facettes triangulaires étudiées dans 

le rift Baïkal. Ceci signifie que l’évolution du retrait de la pente des facettes triangulaires dans 

les modèles est proche de celle observée pour les facettes triangulaires du rift Baïkal. Cela 

indique que pour une facette triangulaire d’une hauteur donnée, le taux d’érosion de sa surface 

a été identique dans les modèles numériques et dans la nature. Si la relation Hf/Sf est la même 

dans les modélisations numériques et dans la nature, on peut par conséquent utiliser la même 

relation Vvert/Hf en supposant que le relief naturel soit à l’état stationnaire. Une autre raison 

d’utiliser Hf est la possibilité de contraindre le temps de mise à l’équilibre du relief, ce qui 

revient à déterminer la vitesse à laquelle il répond. En effet, la hauteur des facettes 

triangulaires est acquise pendant la phase de croissance du relief : proche de l’escarpement, 

tant que le taux d’érosion des versants n’a pas atteint celui des rivières à l’équilibre, les 

facettes triangulaires croissent (figure III.10). Lorsque l’état stationnaire des facettes 

triangulaires est atteint, la hauteur des facettes triangulaires Hf correspond à la différence entre 

la hauteur de matériau incisé au niveau de l’escarpement HRr et la hauteur de matériau érodé 

au sommet des facettes HRc. HRr et HRc sont proportionnels au taux d’érosion de la rivière 

(Er) et de la crête (Ec), respectivement, qui peuvent être intégrés pour la durée de la phase de 

croissance t des facettes triangulaires. On a donc la relation : 

 
  (36)

 

Dans ce travail de thèse, Er et Ec n’augmentent pas de façon constante durant t (figure 

III.10). Mais si l’on considère que l’accélération de l’érosion est constante durant la phase de 

croissance des facettes triangulaires, l’équation 36 peut s’écrire en fonction des taux d’érosion 

de la rivière et de la crête moyennés sur l’intervalle de temps t : 

H f  HRr HRc  (Er  Ec
0

t

 )dt
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   (37)

 

Dans le cas de la seconde relation, l’indice de pente ks de la relation pente-aire drainée 

pourrait être déduit à partir de l’analyse de plusieurs bassins versants situés en amont d’une 

même faille normale active dans la nature. En répétant cette analyse le long de plusieurs 

failles normales naturelles qui ont des vitesses de glissement de faille différentes, cela pourrait 

permettre de contraindre la vitesse de glissement long terme des failles étudiées. En effet, à 

l’image des résultats obtenus avec les modélisations numériques présentées ici, l’indice de 

concavité  devrait être constant mais l’indice de pente ks devrait varier linéairement en 

fonction de la vitesse de glissement de la faille. Snyder et al. (2000) ont réalisé une analyse de 

ce type en Californie en comparant la relation pente-aire drainée sur des bassins versants 

ayant subis un taux de surrection différent. Leurs résultats montrent que, pour tous les bassins 

versants,  peut être considéré comme constant (  0,43) et que ks varie en fonction du taux 

de surrection du relief. D’après ces auteurs, cela signifie que le paramètre K de la loi 

d’incision dépend de la vitesse de surrection. Snyder et al. (2003) démontrent que ces 

observations nécessitent la prise en compte d’un seuil de détachement critique si on souhaite 

les modéliser par l’intermédiaire d’une loi d’incision. Les travaux de Lague et Davy (2003) 

sur l’analyse de la relation pente-aire drainée dans les Siwaliks Hills (Nepal) conduisent aux 

mêmes conclusions. Lague et al. (2003) étudient également la relation pente-aire drainée sur 

les bassins versants se développant sur une topographie expérimentale en surrection. En 

réalisant des expériences avec des vitesses de surrection différentes, ils remarquent également 

que  est indépendant de la vitesse de surrection ( = 0,12 ± 0,01). A l’inverse, ks dépend 

linéairement de la vitesse de surrection. D’après ces auteurs, les indices obtenus ( et ks) sont 

compatibles avec une loi de puissance du courant qui nécessite la prise en compte d’un seuil 

de détachement critique des particules, comme suggéré par Snyder et al. (2000, 2003) à l’aide 

d’une étude portant sur des bassins versants naturels. 

H f  t  Er  Ec 
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SYNTHÈSE, CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 

1. Bilan à partir des observations des cas naturels et de la synthèse 
bibliographique 

L’objectif de ce travail de thèse était double : (1) mieux comprendre la dynamique des 

objets géomorphologiques tels que les lits des rivières (profils longitudinaux) et les facettes 

triangulaires en relation avec le jeu d’une faille normale et (2) contraindre la relation entre la 

vitesse de glissement long terme de la faille normale et la topographie associée (morphométrie 

des facettes triangulaires, dynamique des rivières et évolution des taux d’érosion). Ces 

objectifs découlent d’observations réalisées sur des cas naturels à l’aide de MNTs et d’études 

pré-existantes portant sur la même problématique que ce travail de thèse. Les observations 

réalisées sur les cas naturels à partir de MNTs montrent que la hauteur des facettes varie (de 

200 m à ~1500 m) d’une faille à l’autre, et même le long d’un segment de faille. Cette 

variation semble indépendante du contexte climatique et de la lithologie. Nous avons donc 

tenté d’expliciter les processus à l’origine de cette corrélation et de faire le lien entre la 

dynamique globale de la topographie, la dynamique des rivières et la vitesse de glissement de 

la faille normale. Pour cela, deux approches ont été utilisées afin d’étudier l’évolution de la 

topographie : l’une basée sur la modélisation expérimentale, l’autre sur la modélisation 

numérique. 

2. Bilan sur l’approche expérimentale 

Ce travail de thèse a consisté tout d’abord en la réalisation de modélisations 

expérimentales dont le but était d’étudier l’évolution de la topographie associée au jeu d’une 

faille normale active. L’élaboration et la construction d’une nouvelle table à déformation nous 

ont rapidement placés devant le problème du dimensionnement spatial, puis les premières 

modélisations nous ont confrontés à la difficulté du dimensionnement temporel, bien connu 

des modélisateurs. Un effort a donc été consacré à l’analyse dimensionnelle des modèles 

expérimentaux. Il en ressort que, comme dans tous les modèles expérimentaux de type 
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« erosion box », le dimensionnement spatio-temporel est imparfait (e.g., Paola et al., 2009). 

Cependant, moyennant une mesure des propriétés frictionnelles du matériau analogue, le 

dimensionnement spatial a pu être déterminé : 1 cm dans les modèles représente ~500 m dans 

la nature. De même, par une comparaison entre les taux de dénudation des bassins versants 

modélisés et leurs équivalents naturels dans des contextes cinématiques semblables, le 

dimensionnement temporel a été contraint avec une fourchette assez large : 1 s dans les 

modèles représente environ 50 à 400 ans dans la nature. Ceci nous permet de comparer les 

modèles expérimentaux avec des exemples naturels, notamment en termes de vitesse de 

glissement de la faille normale, et de calibrer les modèles numériques à partir des modèles 

expérimentaux tout en conservant l’échelle naturelle. 

Nous avons constaté que les topographies produites dans les expériences étaient très 

ressemblantes à celles observées dans la nature. Cependant, l’interprétation des modèles 

expérimentaux en termes de morphométrie des facettes triangulaires a été limitée par la forte 

dégradation des facettes triangulaires pour l’expérience réalisée avec la vitesse de glissement 

de faille la plus rapide, dont l’équivalent naturel correspondrait à une vitesse de glissement de 

2,6 mm/a (composante verticale) pour un dimensionnement temporel de 1 s = 200 ans. En 

conséquence, nous n’avons pas pu définir de corrélation entre la hauteur des facettes 

triangulaires et la vitesse de glissement de la faille normale alors que les modélisations 

numérique en prédisent une (Petit et al., 2009a et ce travail de thèse) et qu’elle peut être 

mesurable dans la nature (DePolo et Anderson, 2000). La dégradation rapide des facettes 

triangulaires dans cette expérience est probablement due à des processus similaires à la 

solifluxion, qui est un processus très actif dans la nature lorsque la porosité des roches qui 

composent le versant érodé est supérieure à 10 % (e.g., Font et al., 2002). Nous avons 

remarqué l’existence d’un état stationnaire atteint vers la moitié de la durée totale des 

expériences. L’érosion est fortement contrôlée par la vitesse de glissement de la faille. En 

particulier, la vitesse d’érosion régressive contrôlant la croissance des bassins versants est 

linéairement corrélée à la vitesse de glissement de la faille. De même, le taux moyen 

d’incision des rivières et d’érosion des lignes de crête mesurés dans la zone ayant atteint l’état 

stationnaire dépendent linéairement de la vitesse de glissement de la faille. Il en résulte que le 

coefficient K de la loi classique de puissance de courant montre une dépendance à la vitesse 

de glissement de la faille qui traduit l’adaptation progressive mais rapide du réseau de 
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drainage à la surrection : l’équilibre est atteint presque instantanément dans les thalwegs à 

proximité de la faille puis il se propage dans la rivière vers l’amont, puis sur les côtés et 

jusqu’aux crêtes par le biais des processus de versants. 

Plusieurs perspectives s’ouvrent à nous en modélisation expérimentale. Tout d’abord, 

nous pouvons réfléchir à des conditions initiales qui favoriseraient la dissection intégrale du 

foot-wall et par conséquent la propagation de l’état stationnaire dans tout le foot-wall. Trois 

solutions sont envisageables : soit nous pouvons augmenter le rejet final qui pour l’instant est 

de 10 cm, soit nous pouvons réduire la taille du foot-wall pour rapprocher le bord haut du 

modèle de l’escarpement, soit enfin nous pouvons simuler une géométrie de la topographie 

initiale du foot-wall différente, en trouvant un moyen d’imposer un bruit topographique ou en 

simulant une ligne de partage des eaux. Nous pouvons aussi envisager de modifier le matériau 

analogue pour qu’il recrée des reliefs plus réalistes avec des facettes triangulaires dont la 

surface serait mieux conservée. Des tests sur la pluviométrie seraient également nécessaires 

dans le but de mieux contraindre la relation entre la manière dont la pluviométrie est simulée 

et le style topographique que cela engendre. Pour cela, il est possible de tester différentes 

positions de buses pour obtenir des trajectoires paraboliques par exemple. Une autre méthode 

envisagée est de créer des alternances à moyenne période (~5s) entre des périodes pluvieuses 

et des périodes sèches. Les processus d’incision fluviale seraient alors mieux simulés car 

pendant les périodes sèches, les rivières deviennent étroites (étiage) et leur pouvoir d’incision 

augmente. De plus, cela permettrait sûrement d’obtenir une meilleure stabilité de la surface 

des facettes triangulaires, ce qui éviterait d’avoir à modifier la composition du matériau 

analogue. Enfin, il est envisageable de réaliser des expériences dont le but serait de tester 

l’effet de variations climatiques, de variations tectoniques, ou de différentes conditions 

initiales (cinématique du foot-wall, nature et position du niveau de base…). 

3. Bilan sur l’approche numérique 

Les modèles numériques réalisés ont été conçus de manière à pouvoir être comparés à 

leurs équivalents expérimentaux, notamment en termes d’influence de la vitesse de glissement 

de la faille normale. Ils montrent que l’effet de la vitesse de glissement de la faille normale 
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sur la topographie pourrait être mis en évidence sur le terrain par l’intermédiaire de relations 

linéaires entre Vvert et la morphométrie des facettes triangulaires (hauteur et pente) d’une part 

(e.g., Petit et al., 2009a,b et cette étude), et Vvert et la forme des bassins versants d’autre part 

(relation pente-aire drainée). Ces deux relations pourraient alors permettre de mieux 

contraindre la vitesse de glissement long terme des failles normales sur le terrain. Dans les 

modèles numériques, le rapport entre Vvert et la hauteur des facettes triangulaires Hf est : 

Vvert/Hf = 0,0012. Par ailleurs, le rapport entre l’indice de pente Ks présent dans la relation 

pente-aire drainée (équation 35) et Vvert est : Ks/Vvert = 4,08.105 avec Vvert en mm/a. Ceci 

montre que les rivières à l’équilibre ont une pente plus forte plus V est élevé. Le gradient 

topographique régional semble donc contrôlé par les rivières. Il doit être acquis pendant la 

phase de croissance du relief et demeurer stable après. 

Plusieurs perspectives sont intéressantes à envisager en modélisation numérique. En 

effet, par rapport aux modèles expérimentaux, l’avantage est de pouvoir faire un grand 

nombre d’expériences de dimensions variées et avec des conditions aux limites et initiales 

différentes. Nous pourrions, entre autres, tester l’effet de variations temporelles de la vitesse 

de glissement de la faille normale sur l’évolution de la topographie, ou encore l’effet de la 

croissance de la faille au cours du temps sur l’amplitude topographique au niveau de 

l’escarpement. Il serait également intéressant d’étudier la topographie résultant de 

l’interaction entre plusieurs segments de faille. 

4. Confrontation des approches expérimentale et numérique 

L’approche expérimentale et l’approche numérique conduisent tout d’abord à des 

résultats similaires. La topographie développée ressemble à celle attendue : elle est constituée 

par des rivières à faible indice de sinuosité perpendiculaires à la direction de la faille normale, 

et par des facettes triangulaires. La phase de croissance du relief montre une réponse rapide 

des rivières et plus lente des versants, ce qui permet la création d’une topographie et en 

particulier des facettes triangulaires. Dans l’approche expérimentale, on constate le 

remplissage du bassin sédimentaire du piémont avec une augmentation du taux de 

sédimentation au cours du temps. En effet, la chute du niveau de base ralentit progressivement 
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(cf figure 10 de l’article dans la partie II.3). Ceci conduit à un état stationnaire dans le bassin 

sédimentaire caractérisé par un profil de cône à l’équilibre quand le niveau de base situé au 

pied des cônes est fixé. Cet état stationnaire se propage ensuite vers l’amont (foot-wall) 

conduisant le profil en long des rivières progressivement à l’équilibre (jusqu’à 10 cm en 

amont de la faille). Dans l’approche numérique, la transition entre phase de croissance et état 

stationnaire est aussi caractérisée par la stabilité du taux de sédimentation dans le piémont. 

Cela conduit à un équilibre dynamique où le taux de surrection relatif au niveau de base est 

contrebalancé par le taux de dénudation. Cet équilibre dynamique est également observé dans 

des modèles expérimentaux (e.g., Babault et al., 2005) et numériques (e.g., Carretier et 

Lucazeau, 2005 ; Pepin et al., 2010) d’évolution d’un relief en surrection uniforme quand le 

dépôt est permis au pied du relief. Il n’est pas nécessairement contemporain d’un état 

stationnaire de la topographie si le taux de surrection relatif évolue au cours du temps (e.g., 

Babault et al., 2005) mais il peut le précéder dans un stade tardif de mise à l’équilibre de la 

pente des dépôts sédimentaires. Dans notre approche numérique, le taux de surrection relatif 

au niveau de base est stationnaire dès que l’équilibre dynamique est atteint (figure III.13), ce 

qui conduit à l’état stationnaire de la topographie. Enfin, les deux approches démontrent le 

fort contrôle de V sur l’amplitude du relief et sur le gradient de pente, sur le temps de réponse 

de la topographie, sur la relation pente-aire drainée et éventuellement sur le paramètre K de la 

loi de puissance du courant.  

Les deux approches conduisent ensuite à des observations différentes. En effet, l’état 

stationnaire des facettes triangulaires dans les modèles expérimentaux est atteint tardivement. 

Aussi, l’état stationnaire n’est atteint que pour une partie qui s’étend jusqu’à 10 cm en amont 

de la faille. A l’inverse, l’état stationnaire dans les modèles numériques est atteint avant la fin 

des modèles sauf pour la vitesse de glissement de faille la plus rapide (Vvert = 1,95 mm/a). 

Cette différence peut être expliquée par la présence d’un bruit topographique favorisant la 

chenalisation dans les modèles numériques, qui est impossible à reproduire dans les modèles 

expérimentaux du fait du comportement mécanique particulier (rhéofluidifiant) du matériau 

analogue. L’érosion régressive du foot-wall dans l’approche expérimentale est donc plus lente 

que dans l’approche numérique et le foot-wall n’est pas entièrement disséqué. Dans les 

modèles expérimentaux, les profils en long des rivières sont convexes à linéaires alors qu’ils 

sont concaves dans les modèles numériques et correspondent bien à la forme attendue en 
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rapport avec la loi de puissance du courant. La relation pente-aire drainée diffère donc 

également entre les deux approches. Dans les modélisations numériques, elle est sous la forme 

d’une loi de puissance, classiquement décrite dans la littérature, et comme étant en relation 

étroite avec la loi de puissance du courant (e.g., Snyder et al., 2000 ; Lague et al., 2003). Dans 

les modélisations expérimentales, elle est sous la forme d’une relation linéaire inverse de la 

loi précédente du fait de la forme convexe des rivières. Nous voyons deux origines possibles 

créant cette différence. (i) Les modèles expérimentaux n’ont pas encore atteint la phase d’état 

stationnaire sur l’intégralité du relief. La forme des profils longitudinaux traduirait donc 

l’évolution des rivières pendant la phase de croissance du relief. Cependant, cette forme est 

concave pendant la phase de croissance des modèles numériques. (ii) Il s’agit éventuellement 

de la conséquence de processus d’incision particuliers dans les rivières expérimentales, peut-

être due à leur charge sédimentaire importante et/ou au phénomène d’avulsion très fréquent. 

Enfin, la forme des facettes triangulaires dans les modèles expérimentaux (concave) diffère de 

celle obtenue avec les modèles numériques (convexe voire linéaire). Nous attribuons cette 

différence à la nature des processus qui érodent les facettes triangulaires. Dans les modèles 

expérimentaux, les facettes triangulaires sont rapidement dégradées par des processus de 

glissement en masse et par du ruissellement sur leur surface. La part de ces deux processus 

doit être trop importante par rapport aux processus agissant dans la nature. Dans les modèles 

numériques, la loi de diffusion permet la formation de pentes convexes dans la partie haute en 

érosion et concave dans la partie basse en sédimentation. La loi de diffusion est indépendante 

de la vitesse d’érosion. Par conséquent, les facettes triangulaires sont bien préservées. 

Pour conclure, la comparaison entre les approches numérique et expérimentale montre 

l’utilité de coupler les deux approches en comparaison avec des observations de cas naturels. 

Les deux approches montrent des différences dues à l’état stationnaire non atteint sur 

l’intégralité du relief dans les modélisations expérimentales et à des processus particuliers 

agissant dans leur relief. Cependant, les deux approches mettent en évidence un fort contrôle 

de la vitesse de glissement de la faille normale sur l’évolution du relief : les taux d’érosion 

(érosion régressive, incision fluviatile, érosion des versants, dénudation) dépendent de V. 

L’évolution du taux de remplissage du bassin sédimentaire du piémont dans un premier 

temps, puis la réponse rapide des rivières dans un second temps conduisent le relief à 

atteindre un état stationnaire. Le gradient topographique du relief est alors contrôlé par les 
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rivières et leur taux d’incision, lui-même relié au taux de surrection relatif au niveau de base. 

Le fort contrôle de V sur l’érosion des foot-wall de faille normale est également observé dans 

la nature où le taux de dénudation des bassins versants semble relié à leur taux de surrection 

(e.g., Densmore et al., 2009 ; Stock et al., 2009), mais ce contrôle demeure encore peu étudié. 

Des points sont à approfondir quant à la nature des processus qui agissent dans la formation 

des rivières et des facettes triangulaires expérimentales. L’approche numérique met en 

évidence la possibilité d’utiliser deux outils géomorphologiques permettant de relier la vitesse 

de glissement des failles normales à la morphométrie des facettes triangulaires d’une part, et à 

la forme des bassins versants (via la relation pente-aire drainée) d’autre part. Le premier outil 

(relations V/Hf, V/Sf et Hf/Sf) a été testé pour déterminer la cinématique à l’intérieur du rift 

Baïkal (Petit et al., 2009b). Le deuxième outil a été précédemment mis en évidence dans la 

nature dans le contexte d’un relief subissant des variations latérales de taux de surrection 

(Snyder et al., 2000). Il n’a cependant pas encore été utilisé pour contraindre la vitesse de 

glissement des failles normales. 
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A.1. Vidéos montrant l’évolution du relief au cours de modèles expérimentaux 

Trois vidéos sont mises à disposition sur le site de Thèse En Ligne : http://tel.archives-
ouvertes.fr. Elles montrent : 

- L’évolution du relief en temps réel dans une expérience préliminaire, 

- L’évolution du relief vue de dessus dans l’expérience où la vitesse de glissement de la 
faille normale est de 6 m/s, 

- L’évolution du relief vue de 3/4 dans l’expérience où la vitesse de glissement de la 
faille normale est de 6 m/s. 
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L’évolution du relief le long des escarpements de faille normale active : 
observations, modélisations expérimentales et numériques 

Résumé : Dans les régions à tectonique active, les interactions entre la déformation 
crustale et les processus de surface (érosion, transport et sédimentation) contrôlent l’évolution 
du relief. Ces interactions conduisent à la formation de marqueurs géomorphologiques stables 
lors de l’état d’équilibre atteint sur le long terme entre l’érosion et la tectonique. Dans le 
contexte des foot-wall de faille normale active, ces marqueurs géomorphologiques sont les 
profils longitudinaux des lits des rivières et les facettes triangulaires. Des modèles numériques 
préexistants et de nombreuses mesures dans le Basin and Range montrent l’existence d’une 
relation linéaire ou logarithmique entre la morphométrie (hauteur, pente) des facettes 
triangulaires et la vitesse de glissement de la faille normale V. Cette relation suggère le 
contrôle majeur de V sur la topographie du foot-wall. Le but de ce travail de thèse est de 
mieux contraindre la relation entre V, les processus de surfaces et la topographie résultante. 
Des observations de cas naturels, une approche expérimentale et une approche numérique ont 
permis de mettre en évidence le contrôle majeur de V sur l’évolution topographique du foot-
wall. Les modélisations expérimentales montrent que V contrôle les vitesses d’érosion (taux 
d’incision, taux d’érosion des versants et taux d’érosion régressive) et éventuellement la 
hauteur des facettes triangulaires. Elles nous indiquent aussi que le paramètre K de la loi de 
puissance du courant dépend de V. Les modélisations numériques confirment le contrôle de V 
sur les vitesses d’érosion et la morphométrie des facettes triangulaires. Elles montrent aussi 
que la forme des bassins versants dépend de V (relation pente-aire drainée) et suggèrent que 
les paramètres de la loi de puissance du courant aussi. 
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Relief evolution along the escarpments of active normal faults: observations, 

experimental and numerical modelling 

Abstract: Relief evolution in active tectonic areas is controlled by the interactions 
between tectonics and surface processes (erosion, transport and sedimentation). These 
interactions lead to the formation of geomorphologic markers that remain stable during the 
equilibrium reached on the long-term between erosion and tectonics. In the context of foot-
walls of active normal faults, these geomorphologic markers are river-long profiles and 
triangular facets. Previous numerical models and numerous measurements in the Basin and 
Range show the existence of a linear or logarithmic relationship between the morphometry 
(height, slope) of triangular facets and the slip rate V of the normal fault. This relationship 
suggests the main control of V on the topography of the foot-wall. The aim of this thesis is to 
better constrain the relationship between V, surface processes and the resulting topography. 
Observations on natural cases, an experimental and a numerical approach highlight the main 
control of V on the topographic evolution of the foot-wall. The experimental approach show 
that V controls erosion rates (incision rate, erosion rate of slopes and regressive erosion rate) 
and possibly the height of triangular facets. This approach indicates likewise that the 
parameter K of the stream power law depends on V. The numerical approach corroborates the 
control of V on erosion rates and on facet height. It also shows that the shape of drainage 
basins depends on V (slope-area relationship) and it suggests the same for the parameters of 
the stream power law. 

Keywords: Relief evolution, active normal faults, experimental and analogue 
modelling, triangular facets, river-long profiles 
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