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PROBLEMATIQUE 

Les canyons sous-marins sont des structures érosives qui incisent les pentes et parfois 

les plateaux des marges continentales, qu’elles soient actives ou passives, depuis les hautes 

latitudes jusqu’à l’équateur. Ils font le lien entre le plateau et le bassin profond en permettant 

aux sédiments issus de l’érosion continentale de descendre la pente continentale sous la forme 

de courants gravitaires et ainsi de contribuer à la construction des éventails sous-marins.  

L’activité d’un canyon sous-marin est considérée comme binaire. Il est actif lorsque des 

courants gravitaires chargés en sédiments et érosifs empruntent son cours pour aller se 

déposer en pied de pente continentale. Il est inactif lorsque coupé des apports sédimentaires 

directs, il se comble lentement grâce à la sédimentation hémipélagique. Cette dualité repose 

sur la proximité d’une source d’apports sédimentaires, comme un fleuve, dont la localisation 

varie en fonction du niveau marin relatif. En période de haut niveau marin relatif, les canyons 

sont la plupart du temps inactifs alors qu’en période de bas niveau marin ils sont actifs. 

Certains canyons qui se développent dans des contextes tectoniques ou morphologiques 

particuliers, comme les canyons du Var ou du Zaïre, sont toujours connectés à un fleuve et 

sont actifs en permanence mais de manière plus réduite en période de haut niveau marin 

relatif.  

L’intérêt porté aux canyons a d’abord visé à comprendre leurs modes de formation et 

d’évolution dont la permanence de la connexion à l’embouchure d‘un un fleuve, l’érosion par 

des courants gravitaires et les glissements sont les principaux moteurs. Ensuite, c’est 

l’enregistrement de courants gravitaires, qui transportent les sédiments vers les éventails sous-

marins, qui a monopolisé l’attention des chercheurs. C’est donc l’aspect en érosion, d’un 

canyon sous-marin principalement considéré comme un conduit de transport pour sédiments 

qui était traité.  

La démarche scientifique actuelle tend à avoir une vision plus globale du transport 

sédimentaire depuis l’érosion continentale jusqu’aux dépôts dans le bassin profond (« from 

source to sink »). Cette façon différente d’aborder un système dans son ensemble repose sur la 

caractérisation détaillée des différents environnements sédimentaires, plateaux, pentes et 

canyons et bassins. Elle a pour but de comprendre les interactions entre ces environnements 

tout en les replaçant dans leurs contextes tectoniques, climatologiques, hydrodynamiques, etc. 

Ceci permet de commencer à reconsidérer les canyons sous-marins non pas uniquement 

comme des conduits érosifs, mais comme des environnements sédimentaires particuliers 

ayant une dynamique propre d’érosion de transport et de dépôt.  

La compréhension de la manière dont les sédiments arrivent dans un canyon et de la 

nature des processus qui permettent leur transport ou leur dépôt à l’intérieur du canyon sont 

des enjeux majeurs pour la communauté scientifique. Il est important en effet, pour l’industrie 
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pétrolière, de connaître dans un canyon la nature des dépôts et la pérennité de ceux-ci afin de 

prédire l’extension et la capacité de réservoirs potentiels ou de caractériser la nature des 

sédiments délivrés en pied de pente et qui vont constituer les systèmes turbiditiques profonds. 

D’un point de vue environnemental, les questions du transport, de la distribution et de la 

dilution de polluants par les canyons dans l’environnement marin sont aussi très importantes, 

notamment pour la préservation de la faune et de la flore.  

 

OBJECTIFS DE CE TRAVAIL 

Cette étude a été réalisée dans le cadre d‘une collaboration entre 

l’université Bordeaux 1, Ifremer et Total. Elle s’inscrit dans les projets européens 

Eurostrataform et Promess et dans le programme national GDR Marges.  

Les données localisées dans la partie sud-est du golfe de Gascogne ont été acquises lors 

de plusieurs missions océanographiques dans un projet global d’étude bathymétrique, 

morphosédimentaire et tectonique de cette zone. Dans le golfe du Lion, les données 

proviennent de nombreuses missions attachées au projet général de caractérisation de la 

nature et de l’architecture des dépôts qui ont modelé la marge du golfe du Lion au cours du 

temps. 

Ce travail s’articule autour de deux canyons sous-marins dont les histoires géologiques 

et les morphologies actuelles diffèrent beaucoup : le canyon de Capbreton qui se situe dans la 

partie sud-est du golfe de Gascogne, et le canyon Bourcart qui est localisé dans la golfe du 

Lion. Les données en notre disposition sont multiples et permettent l’étude et la comparaison 

à différentes échelles des deux canyons en se focalisant sur la tête et la partie amont de ces 

canyons. Bathymétrie et imagerie détaillée, sismique haute et très haute résolution, carottages, 

données courantologiques et géotechniques constituent la base de données.  

Les objectifs de cette thèse s’inscrivent dans l’étude globale d’un système sédimentaire 

permettant aux sédiments issus de l’érosion continentale d’aller se déposer dans le bassin 

profond : 

 caractériser la dynamique sédimentaire actuelle de deux canyons sous-marins en lien avec 

le contexte hydrodynamique local ;  

 décrire l’architecture et la nature des dépôts dans ces canyons en précisant les processus à 

l’origine de leur mise en place ; 

 proposer un scénario d’évolution de ces canyons au cours du temps dans le contexte 

général de variations des conditions hydrodynamiques et climatologiques ; 

 préciser les moteurs de l’évolution des canyons. 
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ORGANISATION DU MEMOIRE 

Le chapitre I est une synthèse bibliographique en deux volets. La première partie est 

consacrée à la définition de l’objet géologique « canyon sous-marin » et aux différentes 

hypothèses de formation de ces canyons. La seconde partie est une revue non exhaustive des 

différents processus sédimentaires d’érosion de transport et de dépôt qui peuvent agir et 

interagir dans un canyon sous-marin. 

Le chapitre II détaille les outils utilisés, les données acquises et les méthodes d’analyses 

des données utilisées dans ce mémoire. 

Le chapitre III présente les résultats concernant la tête du canyon Bourcart qui se trouve 

actuellement éloignée de tout apport sédimentaire direct via un fleuve. Les deux premières 

parties sont consacrées à une revue bibliographique décrivant les contextes géologique et 

hydrodynamique de la zone et la morphologie détaillée du canyon. Nous présentons ensuite, 

sous la forme d’un article, un état des lieux des dépôts actuels dans ce canyon non-connecté 

ainsi que les processus pouvant être à l’origine de ces dépôts. Puis nous décrirons précisément 

l’architecture interne du remplissage du canyon avant de proposer sous la forme d’un article 

une modélisation de facteurs déclencheurs de glissements en tête de canyon.  

Le chapitre IV rassemble les données et résultats relatifs au canyon de Capbreton qui 

incise profondément le plateau continental aquitain et dont la tête se trouve actuellement à 

400 m de la ligne de rivage. Les six premiers points sont consacrés à une revue 

bibliographique décrivant les travaux antérieurs sur la zone, en particulier les contextes 

géologique et hydrodynamique. Dans la partie suivante nous présentons l’analyse détaillée de 

la morphologie du canyon de Capbreton. Ensuite nous décrivons, sous la forme d’un article, 

la dynamique sédimentaire actuelle dans la partie amont du canyon. Nous caractérisons 

l’architecture interne d’une terrasse type et proposons un scénario de mise en place des 

terrasses du canyon. Enfin nous détaillons les courants enregistrés dans l’axe du canyon et les 

comparons à des processus susceptibles de les générer.  

Le chapitre V propose dans une première partie une synthèse des résultats majeurs 

concernant la dynamique sédimentaire récente dans les deux canyons étudiés. Dans une 

seconde partie sont discutés les scénarios d’évolution des canyons au cours du temps, la 

pérennité des dépôts sédimentaires dans un canyon et les moteurs de l’évolution des canyons.  

Les conclusions reprennent les faites marquants de ce travail et des perspectives sont 

proposées. 
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1. ETAT DES CONNAISSANCES SUR LES CANYONS SOUS-MARINS 

1.1. LA DECOUVERTE DES CANYONS SOUS-MARINS 

L’océan a d’abord été une « terre » d’aventure depuis que l’homme a voulu découvrir 

son environnement. Les grands explorateurs ont sillonné les grandes étendues marines à la 

recherche de nouvelles contrées, de nouveaux passages pour le commerce, de richesses à 

exploiter. Mais l’océan est aussi un monde de questions pour les naturalistes et scientifiques 

de toutes époques. Positionnement, cartes marines, calcul des marées, cloche à plongeur, 

courantologie sont des découvertes qui émaillent l’histoire maritime entre le début du 16
ème 

siècle et la fin du 18
ème

 siècle. Cependant, les moyens techniques utilisés ont limité ces études 

à la surface de l’eau ou aux quelques mètres en dessous de la surface.  

L’étude des fonds marins est ainsi relativement récente à l’échelle des disciplines 

scientifiques car s’affranchir de la tranche d’eau nécessite un savoir technique qui ne fut 

maîtrisé que lors de la première moitié du 19
ème

 siècle. Quelques éléments morphologiques 

étaient déjà connus au 18
ème

 siècle, notamment la rupture de pente décrite dès 1725 par 

de Marsili (dans (Vanney and Stanley, 1983)) mais c’est à partir des premières campagnes à 

la mer de la première moitié du 19
ème

 siècle que l’exploration sous-marine en tant que telle 

prend son essor. En effet, sous l’impulsion des grands scientifiques naturalistes de cette 

époque, se met en place dans de nombreux pays une politique de cartographie de leur 

territoire sous-marin. C’est ainsi par exemple que le président des Etats-Unis Thomas 

Jefferson donne naissance en 1807 à la « Coast Survey », organisme « d’étude des côtes » 

chargé au départ de travailler à la compréhension du Gulf Stream.  

Les travaux de sondages effectués lors de ces campagnes mettent en évidence à partir de 

1850 la morphologie générale d’une marge continentale incluant la plateforme et la pente en 

passant par le rebord de pente. La première indication de l’existence d’un canyon sous-marin 

date de 1853 dans la baie de Monterey en Californie avec la parution de la première carte de 

la baie produite par le Coast Survey (Greene et al., 2002) (figure I-1). A peu près au même 

moment les travaux de cartographie marine de la côte landaise effectués par La Roche-Poncie 

en 1860 (dans (Froidefond et al., 1983)) permettent de dessiner les contours d’une dépression 

qui s’avèrera être la tête du canyon de Capbreton.  
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Figure I-1: Carte bathymétrique du canyon de Monterey élaborée en 1897 par George Davidson 

(http://oceanexplorer.noaa.gov/history/quotes/early/media/subcnyn.html) 

 

L’intérêt croissant pour la connaissance du monde sous marin permet aux scientifiques 

d’avoir, dès la fin du 19
ème

 siècle, une idée précise de la morphologie générale de la 

plateforme et de la pente continentale. Le canyon sous-marin, bien que sa formation soit 

encore inexpliquée, est un objet géologique reconnu. L’amélioration des techniques 

d’investigations tout au long du 20
ème

 siècle permet une exploration plus détaillée et plus 

systématique des fonds sous-marins. On remarque alors que l’objet canyon sous-marin est une 

structure géologique fréquente sur une marge continentale, qu’elle soit active ou passive.  
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1.2. DEFINITION ET CRITERES MORPHOLOGIQUES DE RECONNAISSANCE D’UN CANYON 

SOUS-MARIN 

Les nombreuses études dédiées aux canyons sous-marins depuis leur découverte, ont 

montré la grande variété morphologique de ces structures. Il est cependant possible d’en 

extraire des caractéristiques communes. 

Un canyon sous-marin est une structure géomorphologique en dépression, qui peut 

inciser la plateforme depuis le plateau interne jusqu’au pied de pente. Il est constitué de trois 

parties dont la distinction, nous le verrons, n’est pas toujours facile (figure I-2). Il débute par 

une tête qui correspond à la partie la plus proche de la côte. L’entrée dans le canyon est alors 

définie par la brusque augmentation locale de la pente par rapport à la pente régionale. Le 

corps du canyon, dont le nom est donné par extrapolation à l’ensemble de la structure (par 

comparaison avec les canyons subaériens) correspond à une dépression étroite et profonde, à 

flancs escarpés et perpendiculaires à la pente continentale. En aval de ce corps la diminution 

rapide de la hauteur des flancs marque l’embouchure du canyon et la transition vers un 

éventuel système de chenal-levées et de lobes.  

 

Si la dénomination « tête du canyon » désigne la partie la plus proche de la côte, son 

extension vers l’aval n’est pas claire. L’analyse des profils longitudinaux des axes de 

différents canyons (Yu and Jiunn Chenn Lu, 1995; Lewis and Barnes, 1999; Babonneau et al., 

2002; Popescu et al., 2004; Baztan et al., 2005; Mitchell, 2005; Antobreh and Krastel, 2006) 

montre que la pente de leur partie supérieure est généralement plus forte (elle peut dépasser la 

dizaine de degrés) que celle de leur cours moyen, et pourrait ainsi délimiter la tête du canyon 

(figure I-3). Cependant des auteurs considèrent que certains canyons, localisés uniquement sur 

la pente, sont « sans tête » (Orange and Breen, 1992; McAdoo et al., 1997), ce qui implique 

que pour ces auteurs, la tête du canyon correspond uniquement à la partie entaillant la 

plateforme continentale et son rebord à l’intérieur du plateau ou sur le rebord de plateforme.  

Dans cette étude on définira la tête comme la partie du canyon la plus proche de la côte 

avec une pente dont la valeur est supérieure à la pente moyenne du canyon. Dans tous les cas, 

la longueur de la tête est faible par rapport à la longueur totale du canyon et n’excède pas la 

dizaine de kilomètres.  
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Figure I-2 : Carte bathymétrique en 3D de la côte sud-est de l’Australie montrant des canyons sous-

marins et leur position sur une marge continentale. Le canyon de Sprigg est habillé afin de représenter ses 

différentes parties: la tête, le corps et l’embouchure. Les canyons situés entre le canyon Murray et le 

canyon Neptune illustrent les trois grands types de têtes de canyon. La vallée principale du canyon de 

Murray est surcreusée par une incision axiale. Modifié de Hill et al. (2005). 

 

Les têtes de canyons ont généralement une morphologie en forme d’amphithéâtre, 

évasée en direction de la côte, d’une largeur hectométrique à plurikilométriques. Elles sont 

souvent ramifiées voire dendritiques et peuvent se situer dans trois parties distinctes de la 

plateforme continentale (figure I-2) :  

(1) près du trait de côte actuel : le canyon entaille le plateau continental jusqu’à des 

profondeurs inférieures à 50 m, (canyon de Capbreton par exemple). Sa tête se trouve alors 

proche d’une source d’importants apports sédimentaires (comme l’embouchure d’un fleuve 

ou une zone d’accumulation sous l’action des courants de plateforme), ou même directement 

en connexion avec celle-ci comme dans le cas du Zaïre (Hagen et al., 1996; von Rad and 

Tahir, 1997; Land et al., 1999; Cirac et al., 2001; Algan et al., 2002; Babonneau et al., 2002; 

Greene et al., 2002; Michels et al., 2003; Antobreh and Krastel, 2006) ; 

(2) au niveau de la plateforme externe/rupture de pente, la tête du canyon se trouve entre 90 et 

200 m de profondeur dans un contexte de marge non glaciaire. C’est le cas des canyons de la 
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marge du Golfe de Gascogne (Zaragosi et al., 2001), de la marge du New Jersey (Twichell 

and Roberts, 1982) ou de la marge du Golfe du Lion (Berné et al., 2002) Dans un contexte de 

marge glaciaire comme en Antarctique, le rebord de plateforme peut se trouver à 500 m de 

profondeur (Donda et al., 2003; Amblas et al., 2006); 

(3) isolées sur la pente continentale, on retrouve des têtes de canyons à des profondeurs très 

variables sans lien apparent avec la partie supérieure de la pente (O'Connell et al., 1987; 

Mountain et al., 1996; Orange et al., 1997; Bertoni and Cartwright, 2005). 

 

 

Figure I-3 : Profils bathymétriques longitudinaux dans l’axe de deux canyons. (A) Profil « type » d’un 

canyon montrant un profil (en gras) qui se rapproche du profile d’équilibre (en pointillé), exemple du 

canyon de Kaikoura (Nouvelle Zélande), modifié de (Lewis and Barnes, 1999) (B) Profil, à partir de 1000 

m de profondeur, d’un canyon contrôlé par l’histoire tectonique de la région, exemple du canyon de San 

Antonio (Chili) en contexte de marge active, modifié de (Hagen et al., 1996). 

 

Le corps constitue la partie principale du canyon et s’étend depuis la tête jusqu’au pied 

de la pente continentale. La transition entre la tête et le corps est souvent marquée par une 

diminution nette de la pente et la disparition des morphologies ramifiées ou dendritiques 

(figure I-3). Sa longueur peut varier de quelques dizaines à plusieurs centaines de kilomètres. 
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Il est caractérisé par une vallée en forme de V ou de U (figure I-4) dont la profondeur par 

rapport aux bords du canyon augmente rapidement pour quelquefois fois atteindre l’ordre du 

millier de mètres. Les pentes des flancs varient de 10° à 45° avec une moyenne autour de 25° 

(Shepard and Dill, 1966).  

La pente de l’axe de la vallée tend à se rapprocher d’un profil d’équilibre semblable à 

celui des cours d’eau aériens (figure I-3A). Ainsi, la pente de la tête est importante sur une 

petite distance, puis diminue et devient régulière et faible avec des valeurs inférieures à 2°. 

On retrouve généralement ce type de profil pour des canyons situés sur des marges passives. 

Cependant l’histoire tectonique d’une région, en contexte de marge active par exemple, peut 

modifier ce profil type et contrôler le tracé de l’axe de la vallée. Les pentes de l’axe des 

canyons sont plus fortes (elles peuvent dépasser 10°) et présentent des irrégularités 

importantes, ou de brusques ruptures (figure I-3B).  

 

 

Figure I-4 : Exemple de profils transverses dans le canyon de Monterey. Le profil 3 est typique d’un profil 

en V, le profil 5 se rapproche d’un profil en U. Les profils 1, 2 et 4 montrent qu’il existe tous les 

intermédiaires entre les deux. Modifié de (Greene et al., 2002). 
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Le tracé général du corps du canyon a tendance à être rectiligne lorsque la pente est 

importante sinon le tracé est plus ou moins sinueux et témoigne de l’influence tectonique ou 

de l’histoire sédimentaire de la région comme les canyons du Zaïre (Babonneau et al., 2002) 

ou de San Antonio (Hagen et al., 1996). 

Dans certains canyons, du Golfe du Lion (Baztan et al., 2005), du Danube 

(Popescu et al., 2004) de Murray (Hill et al., 2005) ou du Gange/Brahmapoutre 

(Kottke et al., 2003), la vallée principale est surcreusée par un chenal axial méandriforme 

dont les dimensions sont hectométriques à plurihectométriques en largeur et décamétriques à 

hectométriques en profondeur. D’autres canyons, comme le canyon de Capbreton 

(Cirac et al., 2001), du Zaïre (Babonneau et al., 2002), de l’Indus (von Rad and Tahir, 1997) 

ou d’Andøya (Laursen and Normark, 2002) ont des profils transversaux plus complexes 

montrant un large chenal axial bordé de dépôts sédimentaires dont la morphologie surélevée 

et plate rappelle celle des terrasses fluviatiles.  

 

La partie terminale d’un canyon, nommée embouchure, se situe en pied de pente 

continentale. En aval de l’embouchure se développe souvent un système chenal-levées puis 

des lobes. La limite entre l’embouchure du canyon et le système chenal-levées peut être 

marquée par un point d’inflexion dans le profil longitudinal. Dans le cas du canyon du 

Danube (Popescu et al., 2004), il y a une augmentation de la pente à cet endroit. Mais le plus 

souvent on observe une baisse graduelle de la pente qui prend alors des valeurs inférieures à 

0,5°, comme dans le canyon de l’Indus (von Rad and Tahir, 1997). Cette diminution de la 

pente s’accompagne généralement d’une brusque diminution de la profondeur du chenal par 

rapport aux flancs du canyon c’est le cas par exemple entre le canyon du Zaïre et sa vallée 

inférieure (Babonneau et al., 2002).  

 

1.3. MODE DE FONCTIONNEMENT D’UN CANYON SOUS-MARIN : UNE STRUCTURE DE 

TRANSIT ENTRE LE DOMAINE COTIER ET LE DOMAINE PROFOND  

Les canyons sous-marins sont présentés comme des conduits naturels de transport de 

sédiments et d’eau depuis le plateau vers le bassin profond. Le transport des particules est 

principalement attribué aux courants gravitaires (Nesteroff et al., 1968; Carson et al., 1986; 

Gardner, 1989; Garfield et al., 1994).  
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La récente mise en place de courantomètres et de pièges à particules dans les canyons 

sous-marins et dans les systèmes chenaux-levées a permis de confirmer le rôle clef de ces 

structures dans le transfert de sédiments (Garfield et al., 1994; Puig et al., 2000; Mulder et al., 

2001a; Xu et al., 2002; Khripounoff et al., 2003; Liu and Lin, 2004) (figure I-5).  

A l’entrée du système, les sédiments directement transportés par les fleuves et/ou ceux 

piégés sur le plateau et sur la pente constituent la source des sédiments mobilisables. A la 

sortie du système, les systèmes chenaux-levées et les lobes distaux représentent la zone 

réceptacle. Entre ces deux zones, les sédiments sont transportés, et parfois piégés de manière 

temporaire ou définitive, dans les canyons par des écoulements gravitaires dont la nature sera 

détaillée dans le paragraphe 2 de ce chapitre.  

La capacité d’un canyon à transporter des sédiments vers le pied de pente définit son 

activité. Un canyon est considéré comme actif ou inactif selon qu’il y transite régulièrement 

ou non des courants gravitaires chargés en sédiments. Cette activité dépend, d’une part, de la 

localisation de la tête du canyon qui se trouve plus ou moins loin d’une source sédimentaire. 

Les canyons qui incisent entièrement un plateau continental peuvent ainsi se trouver en 

connexion directe avec un fleuve et garder une activité continue dans le temps, comme le 

canyon du Zaïre (Babonneau et al., 2004). Elle dépend, d’autre part, des variations des 

apports de la source sédimentaires au cours du temps. En effet dans le cas des marges 

« tempérées » les périodes de bas niveau marin relatif sont accompagnées d’une érosion 

continentale forte et donc d’apports sédimentaires plus importants. Les canyons sont alors très 

actifs. A contrario par exemple des marges asiatiques qui sont soumises au régime des 

moussons, atténuées pendant les périodes de bas niveau marin (Vagner, 2001). En période de 

haut niveau marin relatif, les apports existent mais sont réduits. L’activité du canyon est 

moindre. C’est le cas du canyon de Capbreton (Mulder et al., 2001c). Les canyons qui sont 

localisés en rebord de plateau continental ou sur la pente comme les canyons du Golfe du 

Lion (Berné et al., 2002) ou ceux de la marge est américaine (Twichell and Roberts, 1982) ont 

une période d’activité restreinte aux périodes pendant lesquelles la ligne de rivage se trouve 

près de leur tête. La remontée du niveau marin coupe les apports et fossilise les canyons qui 

sont alors considérés comme inactifs. 
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Figure I-5 : Exemple de l’enregistrement d’un courant gravitaire dans le système sous-marin du Zaïre à 

4000 m de fond. Les vitesses enregistrées lors du passage du courant ainsi que la présence de débris 

végétaux à cette profondeur confirment le transfert de sédiments issus de l’érosion continentale vers le 

bassin profond (d’après Khripounoff et al. (2003).  

 

1.4. MODE DE FORMATION DES CANYONS SOUS-MARINS  

Dès la découverte des canyons sous-marins, les scientifiques se sont posés la question 

de la formation de ces vallées sous-marines. Mais ce n’est que grâce aux avancées techniques 

que les premières hypothèses vont voir le jour. Nous en faisons ici l’inventaire des plus 

marquantes. 

 

1.4.1. D’anciennes rivières submergées 

Les premiers canyons sous-marins découverts sont situés sur la plateforme ou le rebord 

de pente car les techniques acoustiques encore peu développées ne permettaient pas d’aller 

reconnaître précisément au-delà de la pente continentale. Ces canyons incisent le rebord de 
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pente et la plateforme continentale et leur tête se trouve souvent très près de la ligne de rivage 

non loin de l’embouchure d’un fleuve.  

Les premiers auteurs ont tout de suite établi un lien morphologique entre les canyons 

sous-marins et les réseaux fluviatiles. Dès 1903, Spencer propose que ces structures 

correspondent à des anciens lits de rivières submergés à la fin des glaciations Pléistocène par 

la remontée du niveau marin. Cette hypothèse soutenue par Shepard (1933) et reprise par 

Dauvillier (1961) pour expliquer la formation du canyon de Capbreton défend l’idée d’une 

chute très importante (3000 m) du niveau marin pour expliquer le creusement de ces vallées 

sous-marines. 

Cette hypothèse est contredite par Bourcart (1958) qui s’appuie sur les travaux des 

géologues du Quaternaire pour préciser que les régressions marines ne pouvaient dépasser 

200 m. Il reste cependant attaché au lien très fort avec un réseau fluviatile pour expliquer le 

creusement des canyons méditerranéens. N’étant pas partisan de leur formation par les 

courants de turbidités, il fait l’hypothèse d’un mouvement de bascule de la pente continentale 

qui submergerait les anciens lits de rivières alors converties en canyons sous-marins. Pour 

Bourcart, les courants de turbidités et les processus de cascading liés aux plongées d‘eaux 

froides sur la plateforme expliquent seulement l’entretien de la morphologie en dépression des 

canyons en évitant leur remplissage par la sédimentation marine continue. 

 

1.4.2. Les écoulements gravitaires 

La découverte d’écoulements chargés en sédiments a d’abord eu lieu en milieu lacustre 

(Forel, 1892). Dans le lac Léman, l’auteur montre l’existence de courants de turbidités et leur 

relation avec des ravines sous-marines. Cette découverte permet à Daly (1936) et 

Kuenen (1937, 1938) de proposer que les courants de turbidités jouent un rôle majeur dans la 

formation et l’érosion des canyons en lien avec les variations du niveau marin. Ces travaux 

sont supportés par Veatch et Smith (1939) qui utilisent les avancées des techniques 

acoustiques développées durant la première guerre mondiale pour montrer que les canyons ne 

sont pas réduits à la pente continentale mais se poursuivent jusqu’au bassin profond.  

L’étude de la rupture de câbles sous-marins après le tremblement de terre du « Grand 

Banc » de Terre Neuve (Canada) en 1929 confirme le rôle majeur des courants de turbidités 

en mettant en lumière leur grande capacité érosive. Cette étude donne pour la première fois 

une estimation de la vitesse de ces courants sur le fond, qui atteint 100 km/h 

(Heezen and Ewing, 1952). 



CHAPITRE I – SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE : LES CANYONS SOUS MARINS 

16 

1.4.3. Le lien avec les apports continentaux et les variations du niveau 

marin 

Au cours des années soixante dix des travaux menés sur la marge passive de la côte est 

des Etats-Unis soulignent la relation entre les canyons sous-marins et l’apport de sable de 

plateforme (Gorsline, 1970 dans Pratson et al. 1994). Un lien est établi entre la position des 

canyons au cours du temps et la configuration des sources d’apports sédimentaires sur la 

plateforme en fonction des variations du niveau marin, de la position des embouchures de 

fleuves, et des changements induits dans la circulation générale sur la plateforme (Felix et 

Gorsline, 1971 dans Pratson et al. 1994).  

 

1.4.4. Erosion régressive 

Au début des années 80, Shepard fait le point sur le développement des canyons sous-

marins à partir des données acquises au cours de la seconde moitié du 20
ème

 siècle (Shepard, 

1981). Ces travaux révèlent que la formation des canyons est complexe et que les différentes 

hypothèses existantes sont en partie correctes mais ne tiennent pas compte des autres 

processus comme les processus biologiques, la déstabilisation des flancs de canyons, etc. Les 

similitudes entre les systèmes fluviatiles et les systèmes sous-marins semblent impliquer un 

processus commun responsable de leur formation. 

Les études menées sur la pente continentale de la côte Est des Etats-Unis 

(McGregor et al., 1982; Twichell and Roberts, 1982) relancent la question de l’origine des 

canyons sous-marins. Farre et al. (1983) proposent que la formation des canyons sous-marins 

se fasse à partir de ravines créées sur la pente par des déstabilisations. Ces déstabilisations 

fragilisent le matériel sus-jacent qui est à terme lui aussi déstabilisé. Ainsi les ravines 

remontent la pente par érosion régressive. Certaines atteignent le bord du plateau et un 

nouveau mode d’érosion est alors possible par apports directs de sédiments remaniés par les 

processus sédimentaires sur la plateforme (figure I-6). L’érosion étant maintenant maximum 

dans le chenal axial, les vallées tributaires se retrouvent perchées. Le terme final de 

l’évolution d’un canyon consiste en sa connexion avec un réseau fluviatile lorsqu’il a 

suffisamment érodé la plateforme.  

Les auteurs définissent des degrés de maturité pour la formation des canyons sous-

marins depuis un canyon juvénile lorsqu’il est confiné sur la pente continentale jusqu’à un 

canyon mature lorsqu’il a incisé la plateforme et s’est connecté à un système fluviatile. Cette 

hypothèse implique que lorsque le canyon est localisé sur la pente (canyon juvénile) les 
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dépôts en bas de pente sont constitués d’abord de produits de déstabilisations avec un régime 

d’apport de type coulées de débris pouvant évoluer en écoulement turbulent. Ces dépôts 

sédimentaires ne contiennent que des sédiments dérivés de l’érosion de la pente continentale. 

Ensuite, lorsque la tête du canyon atteint le rebord de pente (canyon immature), la nature des 

sédiments change avec des sources sédimentaires sur le plateau. Les courants de turbidités 

avec du matériel remanié depuis la plateforme sont plus nombreux. En bas de pente on 

retrouverait donc au dessus des dépôts de déstabilisation une alternance de dépôts issus de la 

plateforme avec des dépôts de déstabilisation dus à l’action érosive des écoulements continus 

sur les flancs et le fond du canyon lorsque celui est connecté à un réseau fluviatile (canyon 

mature). 

 

 

Figure I-6: Principe de l’érosion régressive. (A) une première rupture se produit, elle engendre une 

fragilisation du matériel sus-jacent. (B) Ceci entraîne une déstabilisation en chaîne des sédiments en 

amont (rétrogression) dont les produits transitent via l’espace crée vers l’aval. (C) Le processus s’arrête 

lorsque l’érosion n’est plus assez importante pour déstabiliser les sédiments en amont. 

D’après Pratson and Coakley (1996). 
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1.4.5. Erosion régressive induite par des courants gravitaires issus de la 

plateforme  

A partir de nouveaux travaux réalisés sur la plateforme du New Jersey certains auteurs 

ont mis au point un modèle numérique pour comprendre le mode de formation des canyons 

sous-marins (Pratson et al., 1994; Pratson and Coakley, 1996). Ce modèle tient compte de la 

sédimentation, des déstabilisations, de l’érosion par des courants gravitaires et de la 

topographie. Les résultats de ce modèle montrent que la formation des canyons sous-marins 

se décompose en trois phases : 

(1) l’érosion de « ravines » par des écoulements gravitaires initiés en haut de pente lorsque la 

pente de celle-ci atteint un seuil critique en raison de l’accumulation sédimentaire; 

(2) la déstabilisation d’un flanc ou du fond de la « ravine » au milieu ou en bas de pente; 

(3) l’évolution de cette déstabilisation du bas vers le haut de la pente le long des ravines par 

un processus d’érosion régressive, induit par les écoulements gravitaires (figure I-6). 

Ces résultats prédisent que les dépôts associés en bas de pente devraient être composés à 

la base de dépôts issus du haut de la pente voire du rebord du plateau continental, au dessus 

desquels devrait reposer d’épais dépôts de déstabilisations alternant avec des dépôts issus du 

haut de la plateforme ou du rebord du plateau continental. 

Ce modèle réconcilie l’hypothèse des courants gravitaires issus de la plateforme et les 

ravines situées sur la pente pour la formation desquelles Farre et al. (1983) ne proposait pas 

de mécanisme clair. 

1.4.6. Le rôle des fluides 

Des travaux menés au pied du prisme d’accrétion des Cascades, qui résulte de la 

subduction de la plaque Juan de Fuca sous la plaque nord-américaine, montrent ce que Orange 

et al. (1992) nomment des « canyons sans têtes » localisés sur les flancs de structures 

anticlinales. La localisation de ces canyons exclut leur formation par l’action des écoulements 

gravitaires, ces auteurs les associent à des sorties de fluides encore actives actuellement 

(comme l’atteste la présence de tubes de vers ou de carbonates authigéniques), ou inactives. 

Dans ce contexte tectonique en compression, la compaction de la porosité originale de 50% à 

des valeurs inférieures ou égales à 10% conduit à l’expulsion de fluides. Cet excès de pression 

crée une force de suintement qui s’applique dans la direction d’expulsion du fluide et qui est 

proportionnelle au gradient de la charge hydraulique. Lorsque cette force, combinée aux 

forces gravitationnelles, devient plus importante que la résistance du sédiment, il y a 

déstabilisation. Dans la zone déstabilisée, le départ de sédiment accroît le déséquilibre de 
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pression entre le sédiment et le fond marin, ce qui augmente la probabilité d’une nouvelle 

rupture à l’intérieur de la zone qui a déjà glissé. L’enchaînement des glissements conduit à 

une érosion du bas vers le haut et à la création d’un canyon « sans tête » (Orange et al., 1997). 

Dans ce cas particulier, comme dans celui du canyon de Zakynthos (Hasiotis et al., 2005) la 

sortie de fluide n’est pas suffisante pour provoquer des déstabilisations et les séismes, très 

courants dans les zones de contacts entre plaques, constituent le facteur nécessaire pour 

déclencher le phénomène (McAdoo et al., 1997).  

Dans le cas du canyon du Danube, de nombreuses zones de sorties de fluides ont été 

mises en évidence sur la plateforme externe et le rebord de pente (Egorov et al., 1998). La 

plupart sont localisées le long du tracé du canyon et des chenaux comblés sur la plateforme 

antérieurement connectés au canyon (Popescu et al., 2004) (figure I-7). Les profils sismiques 

acquis dans le canyon montrent des zones sourdes en profondeur attestant de l’expulsion de 

gaz. Les auteurs n’imputent pas directement la formation du canyon à la présence de fluide 

mais à la connexion avec un fleuve en période bas niveau marin.  

 

 

Figure I-7: Localisation des sorties de fluides au niveau de la plateforme externe de la marge de la mer 

Noire. Le canyon du Danube et les vallées qui incisent la plateforme sont alignés sur les sorties de fluides. 

Modifié de (Popescu et al., 2004).  
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1.4.7. Le rôle de la tectonique 

Dans certains cas, la tectonique peut jouer un rôle dans les processus à l’origine du 

creusement des canyons et leur l’évolution des canyons au cours du temps. 

 

1.4.7.1 Le rôle des failles 

Les failles peuvent jouer un double rôle dans l’histoire d’un canyon sous-marin. Pour la 

formation des canyons d’abord, les mouvements le long des failles étant très brusques, ils 

génèrent des déstabilisations. Lorsque ces zones de faiblesse sont à proximité d’apports 

sédimentaires, elles constituent le chemin le plus facile pour les écoulements gravitaires et le 

développement de canyons sous-marins. C’est ainsi que les canyons de Sakarya 

(Algan et al., 2002), d’Ascension (Nagel et al., 1986) ou le complexe de canyons de Kaoping 

(Liu et al., 1993) se seraient formés. Ensuite, elles peuvent contrôler le tracé du canyon, ou 

certains de ses segments (Cirac et al., 2001), en provoquant par exemple des déstabilisations 

qui obstruent le chenal provoquant la migration d’un méandre (McHugh et al., 1998), voire en 

déplaçant des segments entiers du canyon qui peut se retrouver déconnecté de tout apport 

sédimentaire (Greene et al., 2002).    

 

1.4.7.2 Subsidence et soulèvement tectonique 

Le soulèvement tectonique d’une marge va contribuer au creusement des fleuves au 

niveau de leur embouchure. Ce phénomène sera amplifié en période de chute niveau marin 

absolu. C’est la combinaison de ces deux mécanismes, soulèvement de la plateforme et la 

chute du niveau marin relatif qui aurait conduit à la formation du canyon de Dhorn dans la 

baie de Naples (Milia, 2000). A une autre échelle de temps, la mise en place du rift Australo-

Antarctique a généré une période de soulèvement de la zone qui correspond aujourd’hui à la 

plateforme entre le Cap Leeuwin et la région d’Espérance (SO de l’Australie) pendant 

laquelle des fleuves y ont creusé de profondes vallées. L’ouverture rapide du rift et la 

subsidence associée ont crée des pentes suffisamment importantes pour que les canyons du 

complexe d’Albany se développent à partir des vallées des fleuves alors submergés 

(Exon et al., 2005).  

Dans un autre contexte, les canyons sous marins autour d’Hawaï sont directement 

connectés à des canyons aériens dans lesquelles transitent les avalanches de débris. Les études 

sur la subsidence de l’île ont montré que les canyons étaient d’anciens canyons aériens 
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enfouis par la continuelle subsidence de l’île et réutilisés comme conduits sous-marins 

(Moore et al., 1989).  

 

2. LES PROCESSUS D’EROSION, DE TRANSPORT ET DE DEPOTS DANS LES 

CANYONS SOUS-MARINS 

 

Un canyon sous-marin traverse différents environnements (plateau interne, plateau 

externe, pente, etc.) qui ont chacun leur propre dynamique d’érosion, de transport et de dépôt. 

Cette dynamique sédimentaire est liée à des processus qui sont différents d’un environnement 

à un autre. Ce chapitre a pour but de faire une revue non exhaustive de ces processus 

sédimentaires à l’intérieur d’un canyon sous-marin depuis la tête jusqu’au pied du canyon. 

 

On peut distinguer deux grands groupes de phénomènes capables d’éroder, de 

transporter et de déposer des sédiments en milieu sous-marin (figure I-8) : 

(1) les écoulements gravitaires. Sous l’influence de la pesanteur, l’excès de charge induite par 

les sédiments engendre un écoulement et déplace les masses d’eau dans lesquelles ces 

sédiments sont dispersés. L’eau est dans ce cas un partenaire passif du mélange ; 

(2) les courants de fond. Le transport, l’érosion ou le dépôt sont assurés par le mouvement des 

masses d’eau. 

A ces deux processus s’ajoute la sédimentation marine continue constituée de la chute 

libre verticale (décantation) des sédiments dans la colonne d’eau. 

 

2.1. LES ECOULEMENTS GRAVITAIRES DE SEDIMENTS 

Les écoulements gravitaires qui transitent par les canyons et qui permettent le transport 

de sédiments depuis le continent jusqu’au bassin profond ont fait l’objet de nombreuses 

études et beaucoup de classifications ont vu le jour (Middleton and Hampton, 1973; Stow, 

1994; Mulder and Cochonnat, 1996; Shanmugam, 2000). On distingue trois mécanismes 

principaux en fonction du mode de support des particules : les glissements en masse, les 

écoulements laminaires et les écoulements turbulents. 
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2.1.1. Les glissements en masse 

Les glissements en masse correspondent au déplacement de blocs homogènes le long 

d’une surface de cisaillement qui peut être plane ou courbe. Les déplacements sont limités et 

les dépôts associés conservent globalement leur géométrie originelle, mais sont plus ou moins 

affectés par des déformations (cisaillement, décollement, rotation, etc.).  

 

2.1.2. Les écoulements laminaires 

Les écoulements laminaires sont caractérisés par des concentrations et des viscosités très 

élevées. Plusieurs types sont décrits en fonction de la taille et de la concentration en sédiments 

transportés, de la matrice et de la présence de fluide : les écoulements hyperconcentrés 

(Mulder and Alexander, 2001), les coulées de débris, les écoulements granulaires, les 

écoulements fluidisés et liquéfiés (Middleton and Hampton, 1973). Ces types d’écoulements 

peuvent transporter une grande variété d’éléments (galets mous d’argile, sables, galets, blocs 

rocheux) soit au sein d’une matrice cohésive argilo-silteuse (coulées de débris), soit en raison 

de l’énergie dissipée par les chocs entre les grains (écoulements granulaires), soit en raison de 

la surpression du fluide interstitiel (écoulements fluidisés et liquéfiés). 

Les dépôts résultant d’écoulements laminaires présenteront généralement des contacts 

inférieurs et supérieurs très nets, dus à l’arrêt très rapide et au dépôt en masse de 

l’écoulement. La matrice est argileuse et représente une proportion très variable du volume 

total du dépôt, de moins d’1% à plusieurs dizaines de % (Shanmugam, 2000). Les sédiments 

peuvent présenter un granoclassement inverse qui résulte de la présence d’un gradient de 

vitesse croissant vers le haut et à un phénomène de classement ou de tri dynamique au cours 

du transport. Les particules les plus fines tombent entre les particules les plus grossières et ont 

ainsi tendance à les repousser vers le haut (Middleton, 1967). Mais la présence d’un 

granoclassement normal ou l’absence de granoclassement ont également été observés.  

 

2.1.3. Les écoulements turbulents 

Le maintien en suspension des particules dans un écoulement turbulent est assuré par la 

composante verticale de la vitesse. Sous ce terme d’écoulements turbulents, on peut distinguer 

deux catégories; les bouffées turbides et courants de turbidité et les écoulements 

hyperpycnaux (Middleton and Hampton, 1973).  

 



CHAPITRE I – SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE : LES CANYONS SOUS MARINS 

23 

(1) Les bouffées turbides sont des écoulements de courte durée et de faible volume, générés 

par une alimentation restreinte (Ravenne and Beghin, 1983). Les courants de turbidité sont 

caractérisés par une alimentation continue ou prolongée par l’arrière. La longueur du corps de 

l’écoulement est plus importante avec une queue qui est généralement très diluée.  

Selon la concentration en éléments transportés, on divise ces écoulements en deux 

catégories (Lowe, 1982) : les courants de basse et de haute densité.  

Les courants de basse densité résultent généralement d’instabilités survenant à petite 

échelle sur la pente continentale ou à la tête des canyons. Les sédiments mis en suspension 

sont généralement plutôt fins (silto-sableux et argileux).  

Les courants de haute densité, également désignés par le terme Ignitive Turbidity 

Currents (Parker, 1982) résultent de la transformation de grands glissements. Ils sont 

constitués d’une partie basale laminaire, correspondant à un écoulement concentré ou 

hyperconcentré surmontée d’une partie supérieure turbulente (Postma et al., 1988; Mulder et 

al., 1997) (figure I-8).  

 

Figure I-8: Vue expérimentale d’un écoulement de haute densité (Postma et al., 1988) différentiant un 

écoulement inférieur laminaire et un écoulement supérieur turbulent.  

 
Mulder et al. (2001) suggèrent de proscrire le terme haute densité et proposent 

l’utilisation d’une classification des écoulements basée sur les mécanismes de transport et de 

dépôt, les vitesses et sur les concentrations (figure I-9). Ils définissent ainsi plusieurs types 

d’écoulements dont les écoulements particulaires concentrés et de turbidité. Les écoulements 

particulaires concentrés, caractérisés par des concentrations particulaires fortes, ne sont pas 

dominés par la turbulence. Les particules les plus grossières sont concentrées à la base de 

l’écoulement (partie basale laminaire) et transportées par interaction grain à grain. Ils 

s’apparentent alors aux courants de haute densité.  
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Figure I-9: Représentation schématique des différents types d’écoulements gravitaires et les dépôts 

associés (Mulder and Alexander, 2001). 

 

Le dépôt des sédiments se fait à la fois par traction et décantation et s’organise en 

séquences. Bouma (1962) propose un modèle de succession verticale de faciès pour un dépôt 

turbiditique, appelée « turbidite » (figure I-10-A), mais la plupart des séquences décrites au 

niveau des éventails sous-marins ne correspondent pas exactement à cette définition en terme 

de granularité et de figures sédimentaires. C’est pourquoi, ce modèle a été complété par Stow 

et Shanmugam (1980) par l’ajout de subdivisions au sein du terme argilo–silteux (figure I-10-

B). Lowe (1982) distingue les structures propres aux courants hyperconcentrés, en ajoutant 



CHAPITRE I – SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE : LES CANYONS SOUS MARINS 

25 

des subdivisions au niveau de la fraction grossière de la séquence (figure I-10-C) 

correspondant à du transport par traction et pouvant présenter des granoclassements inverses 

(Lowe, 1982).  

 

 

Figure I-10: Synthèse des principaux modèles conceptuels de séquences de dépôts turbiditiques. (A) 

turbidites classiques de la séquence de Bouma (Bouma, 1962), (B) turbidites fines (Stow and Shanmugam, 

1980), (C) turbidites grossières (Lowe, 1982). D’après Shanmugam (2000). 

 

(2) Les écoulements hyperpycnaux constituent un type particulier d’écoulements turbulents. 

Ils sont générés en période de crue à l’embouchure des fleuves, lorsque la charge sédimentaire 

en suspension transportée par l’eau douce est suffisamment élevée pour donner au mélange 

eau douce/sédiments une densité supérieure à celle de l’eau de mer (Normark and Piper, 1991; 

Mulder and Syvitski, 1995). Ces courants présentent des caractéristiques très proches de 

celles des courants de turbidité classiques. Ils ont une continuité importante dans le temps et 

leur dynamique suit celle de la crue du fleuve avec notamment une montée en charge suivie 

d’une décrue (Kneller, 1995). Cette dynamique particulière s’enregistre parfois au sein des 

dépôts (hyperpycnites) avec un granoclassement inverse en base de séquence surmonté par un 

granoclassement normal. Ce type de dépôt a été décrit dans le fjord de Saguenay puis dans la 

sédimentation récente du système turbiditique du Var ( Mulder et al., 1998; Mulder et al., 

2001b) (figure I-11). Dans certains cas, les séquences sont tronquées par érosion au moment 

du pic de crue et n’enregistrent que le terme à granoclassement normal. La séquence devient 
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alors difficilement différentiable d’une turbidite classique. 

  

 

 
Figure I-11: Faciès et séquences de dépôts hyperpycnaux en fonction de l’intensité de la crue. Les crues de 

faible intensité ne peuvent créer un courant hyperpycnal mais peuvent générer une bouffée turbide. 

Lorsque l’intensité de la crue est suffisante, un courant hyperpycnal est produit et le dépôt associé montre 

un granoclassement inverse puis normal qui marque la période de montée de charge et de décrue. Au 

dessus d’un seuil de débit, la vitesse du courant au moment du pic de la crue provoque l’érosion de tout ou 

partie de l’unité à granoclassement inverse basale (Mulder et al., 2003).  

 

2.1.4. Evolution et transformation des écoulements 

La dynamique d’érosion/dépôt d’un écoulement conduit à l’incorporation de fluides et 

au dépôt de sédiments qui peuvent provoquer sa transformation progressive. 

Middleton et Hampton (1973) proposent un modèle basé sur une évolution principalement 

spatiale de l’écoulement (figure I-12) mais qui prend peu en compte le paramètre temporel. Le 

modèle de Kneller (1995) est le premier à faire intervenir le facteur temps dans les 
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écoulements. Ce modèle basé sur six types d’écoulements turbiditiques différents, permet de 

prendre en compte les capacités d’érosion et de dépôts des écoulements, ainsi que 

l’organisation verticale et horizontale des séquences de dépôts (figure I-13). Il permet aussi 

d’évaluer le rôle de la topographie dans l’évolution de la dynamique des écoulements et donc 

des dépôts associés. 

 

 

Figure I-12: Modèle d’évolution d’un écoulement gravitaire en fonction du temps et/ou de l’espace 

(Middleton and Hampton, 1973).  

 

Mulder et Alexander (2001) soulignent la complexité des classifications des 

écoulements en raison des transformations de ceux-ci entre la source et le dépôt final, qui 

peuvent être séparés de plusieurs centaines de kilomètres. De nombreux mécanismes peuvent 

se succéder à l’intérieur d’un même courant, et le dépôt ne reflète alors qu’un état ponctuel de 

l’écoulement.  
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Figure I-13: Le modèle de Kneller (1995) : évolution temporelle et spatiale des écoulements et les dépôts 

associés. 

 

2.2. LES COURANTS DE FOND 

Plusieurs types de courants marins sont à l’origine de la mise en mouvement des masses 

d’eau près du fond : (1) les courants de marée, (2) les courants induits par les vents, (3) les 

ondes internes, (4) les courants de contour. 

 

2.2.1. Les courants de marée et la marée interne  

La marée est un mouvement oscillatoire de la surface de la mer, dû à l’attraction 

conjointe de la lune, du soleil et des autres astres sur les masses d’eau. De manière générale la 

marée est semi-diurne avec deux périodes de flot (marée montante) et de jusant (marée 

descendante) toutes les 24h50. 

Lorsque les courants de marée rencontrent un obstacle topographique, ou bien subissent 

la diminution de la tranche d’eau, la composante verticale de la marée induit des oscillations 

dans les masses d’eau plus profondes de densité différentes. Les ondes se propagent ensuite le 

long des surfaces qui séparent des eaux de densité différentes (pycnoclines), à des 

profondeurs variables au sein de la colonne d’eau. Ce phénomène est appelé marée interne. Le 

contraste de densité entre deux eaux étant moindre que celui entre l’air et l’eau, les ondes 

générées ont une amplitude beaucoup plus grande (pouvant atteindre la centaine de mètres) et 

une période plus élevée (quelques heures à quelques jours). 
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Figure I-14 : Vitesse et direction des courants dans le canyon de Hueneme (Californie) à 448 m de 

profondeur montrant la corrélation avec les données de marée indiquées par les tables. Modifié de 

(Shepard et al., 1979). 

 

La propagation de ces ondes vers la côte entraîne leur déferlement lorsque la pycnocline 

intercepte le fond marin (Wunsch, 1969) et conduit à la formation de courants. Les canyons 

sous-marins constituent des « pièges » pour les ondes de marée interne car les pentes des 

canyons les réfléchissent vers le fond du canyon. Dans le cas d’ondes qui se propagent le long 

de l’axe du canyon, elles se trouvent aussi amplifiées par la diminution de la largeur du 

canyon (Petruncio et al., 1998) en remontant vers la tête. De nombreux enregistrements de 

vitesse et de direction de courants dans plusieurs canyons appartenant à des marges 

différentes (Shepard et al., 1979) ont mis en évidence des courants oscillatoires avec des 

composantes semi-diurnes et diurnes qui ont été reliées aux cycles de marée (figure I-14) et 

attribuées à la marée interne. Ces données, synthétisées par Shanmugam (2003), ont permis de 

montrer l’impact de la marée depuis la côte jusqu’à 4200 m de profondeur avec des valeurs de 

vitesse près du fond oscillant en moyenne entre 25 et 50 cm/s avec des maxima pouvant 

atteindre 75 cm/s. Les mesures de courants près du fond dans le cas du canyon de Monterey 

(Petruncio et al., 1998), montrent un décalage de quelques heures entre les marées hautes et 

basses à la surface et la marée interne. Ce décalage est imputé à la distance du courantomètre 
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par rapport au(x) site(s) de générations des ondes de marée internes. Les directions de 

courants ascendants et descendants ne sont pas directement opposées dans le canyon de 

Monterey et peuvent être expliqués par la bathymétrie locale ou bien par la proximité du 

courantomètre avec le flanc du canyon (Petruncio et al., 1998). 

   

La nature et la vitesse de ces courants produits par la marée interne peut influencer la 

dynamique sédimentaire régionale sur la plateforme en prévenant le dépôts de sédiments fins 

voire en érodant le fond marin (Cacchione et al., 2002). Localement, la marée interne peut 

conduire à la formation de structures sédimentaires (dunes sableuses ou silteuses) en tête de 

canyon par l’amplification de ces ondes liée à la diminution de la largeur du canyon. C’est le 

cas dans la tête du canyon de Navarinsky en Mer de Béring (Karl et al., 1986) ou d’un canyon 

dans le détroit de Makassar en Indonésie (Nummedal, 2001). Shanmugam (2003) impute à la 

marée interne la formation de structures sédimentaires caractéristiques des zones influencées 

par les marées, comme les doublets argileux, qui ont tendance à s’organiser en barres 

allongées parallèles aux courants. 

 

2.2.2. Les courants induits par le vent 

 

2.2.2.1 Les courants dus à la houle et aux vagues 

Le frottement exercé par le vent sur l’eau est à l’origine de la formation de la houle. Au 

fur et à mesure que les vagues se propagent, la période de la houle va augmenter (figure I-15). 

Les ondes les plus longues se propageant le plus rapidement, les côtes exposées aux houles 

océaniques verront en premier les trains de houle les plus longs. C’est très souvent le cas sur 

la côte aquitaine mais pas en Méditerranée où la distance de propagation (le fetch) est trop 

courte. Les ondes les plus courtes se dissipant plus rapidement, on observe une augmentation 

de la période moyenne des vagues. Ainsi au fur et à mesure de leur propagation, les trains de 

houle vont s’allonger (augmentation de la période T et de la longueur d’onde B). C’est 

pourquoi on rencontre les houles les plus longues sur les océans les plus vastes. En 

rencontrant la côte, l’énergie des vagues va également être diffusée en étant transférée dans 

les autres directions de propagation. Par exemple le champ de vagues formé par le Mistral en 

Méditerranée (généralement de secteur N-NW en mer) va aussi induire une faible houle d’Est 

sur la côte du Languedoc et une faible houle d’Ouest sur les côtes varoises. 
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Figure I-15 : Représentation des paramètres caractéristiques des vagues. L’onde a une hauteur H (H = 

2A, où A est l’amplitude), une période T, une longueur d’onde B, un nombre d’onde k (avec k = 2π/B) et 

se propage dans une profondeur d’eau moyenne D à une vitesse C. 

 

La houle ne peut se propager à sa vitesse maximum que lorsque la profondeur est 

suffisante. Dès que celle-ci est inférieure à la moitié de la longueur d'onde, les creux sont 

freinés par rapport aux crêtes, les vagues déferlent.  

Le mouvement oscillatoire de la houle génère des courants oscillatoires qui dépendent de la 

hauteur de la houle. Ainsi, selon les équations de Lacombe (1965), une houle de 5 m induit 

des vitesses oscillatoires de 30 à 100 cm/s à une profondeur de 20 m, de 2 à 15 cm/s à 50 m et 

de moins de 1 cm/s à 100 m. Ce processus est capable de remettre en suspension des 

particules. Lorsque la profondeur est faible, les orbitales se déforment et deviennent 

elliptiques. Un mouvement de va-et-vient apparaît sur le fond qui peut déplacer les particules. 

Lorsque la profondeur devient très faible, comme sur une plage, la vague se déforme, la partie 

supérieure se déplace plus vite que celle frottant sur le fond et la vague se casse ou déferle en 

produisant une libération d'énergie. Les hauteurs de houle définissent deux profondeurs de 

limite d’action des vagues, la limite d’action des vagues de beau temps (qui limite la zone 

d’avant plage et l’offshore supérieur) et la limite des vagues de tempêtes (qui limite l’offshore 

supérieur et l’offshore inférieur) (figure I-16). Les houles et particulièrement les houles de 

tempêtes sont un facteur très important dans la remobilisation de sédiments sur la plateforme.  
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Figure I-16 : Distribution des faciès et processus sédimentaires sur un littoral dominé par les houles. Dans 

(Rabineau, 2001), d’après Reading et al. (1996); (Walker and Plint, 1992), (Homewood et al., 1992). 

 

 

Lorsque la cambrure de la houle atteint une valeur limite elle devient instable et déferle. 

Une vague se forme. La houle et les vagues engendre sur la côte trois types de courants qui 

ont une vitesse et donc une capacité de transport très importante (figure I-17): (1) le courant 

de retour ; (2) la dérive littorale ; (3) les courants sagittaux. 

(1) Le courant de retour, aussi appelé courant de compensation, est présent sur toutes les côtes 

exposées aux houles. En milieu côtier le train de houle poussé par le vent transporte de l’eau 

qui s’accumule le long du littoral provoquant une surcote d’eau. Le courant de retour permet 

donc de compenser cet apport d’eau en transportant les masses d’eau vers le large 

(2) Dans le cas d’une plage plane et homogène, les houles obliques vont générer un courant 

parallèle à la plage en lors du déferlement. Ce courant est appelé courant de dérive littorale, et 

son intensité est maximale derrière le point de déferlement. Les courants de dérive ont une 

capacité de transport très importante, ainsi la dérive dirigée vers le sud de la côte aquitaine 

transporte plus de 500 000 m³ de sable (Froidefond et al., 1983). Sur la côte ouest du Nigéria, 

cette valeur peut atteindre 1 million de m³ (Ihenyen, 2003). 

(3) Le courant sagittal est un courant violent, intense et étroit dirigé vers le large qui 

transporte de grandes quantités de sédiments (Cook, 1970; Inman et al., 1971). Ces courants 

sagittaux sont associés à des structures tourbillonnaires complexes (Sous et al., 

2004).Plusieurs mécanismes ont été évoqués pour expliquer la formation des courants 

sagittaux. On peut citer par exemple la variabilité du forçage des vagues parallèlement à la 

côte (Bowen, 1969; Dalrymple, 1978) ou encore les interactions vague-courant (Dalrymple 

and Loranzo, 1978). En fait l’hydrodynamique, et en particulier l’occurrence des courants 
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sagittaux, est principalement contrôlée par la bathymétrie locale (comme les baïnes que l’on 

voit par exemple le long de la côte atlantique).  

 

 

Figure I-17 : Schématisation des courants induits par la houle au-dessus d’une plage à barre, en présence 

d’une houle d’incidence faiblement oblique (Castelle, 2004). 

 

2.2.2.2 Les plongées d’eaux denses : le cascading 

Le refroidissement et l’évaporation à la côte des eaux de surface par des vents froids et 

secs contribuent à la création d’un contraste de densité entre ces eaux et les eaux plus 

profondes. Si ce contraste est assez fort, les eaux de surface plongent. La différence de densité 

permet le transit de ces eaux denses à travers le plateau continental puis plus en profondeur le 

long de la pente, principalement via les canyons sous-marins, jusqu’à ce qu’elles atteignent 

leur équilibre hydrostatique. Ce processus, appelé plongées d’eau dense (cascading), se 

rencontre sous toutes les latitudes (Ivanov et al., 2004; Durrieu de Madron et al., 2005).  

L’importance de ce phénomène est liée à la largeur et à la profondeur de la plateforme. 

Les plateformes très larges et très profondes, comme celles autour de l’Antarctique, génèrent 

des écoulements d’eaux denses à grande échelle. Sur les plateformes des régions plus 

tempérées, les écoulements ont des tailles plus modérées (Ivanov et al., 2004).  

Sur la plateforme, les eaux denses ne se déplacent pas rapidement à cause de la faible 

pente (Shapiro and Hill, 1997). Les vitesses enregistrées ne dépassent pas 15 cm/s 

(Estournel et al., 2005). Dans la pente les vitesses sont plus importantes et peuvent dépasser 

30 cm/s (Ivanov et al., 2004). A l’intérieur des canyons elles peuvent atteindre 60 cm/s 

(Bethoux et al., 2002).  
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La durée des épisodes de plongés d’eaux denses varie de quelques heures à plusieurs 

mois. Elle dépend de la durée des phénomènes climatiques à l’origine de leur formation.  

Les caractéristiques de ces écoulements sont variables. Les profils de température et de 

densité sur la pente montrent des hauteurs d’écoulement allant de quelques mètres à plusieurs 

dizaines de mètres (Ivanov et al., 2004; Durrieu de Madron et al., 2005). La formation d’eaux 

denses peut se faire sur toute la largeur de la plateforme. L’écoulement qui en résulte, très 

large est contraint dans son cheminement vers le plateau externe par l’hydrodynamique locale. 

(Dufau-Julliand et al., 2004). 

 

 

Figure I-18: Effet d’un canyon sur un courant perpendiculaire à celui-ci. (A) Le courant va d’Ouest en 

Est, il passe au dessus du canyon en décrivant la trajectoire indiquée par la flèche. A l’entrée du canyon, il 

plonge (+ : mouvement cyclonique correspondant à une plongée d’eau). Au fond du canyon, il remonte (- : 

mouvement anticyclonique correspondant à une remontée d’eau), c’est le mouvement le plus marqué. 

Dans ce cas le gradient de pression est vers le large. En regardant la côte, le courant s’écoule vers la droite 

(à cause de la force de Coriolis). (B) Cas inverse, le courant va d’Est en Ouest, le mouvement de plongée 

est le plus marqué. Dans ce cas le gradient de pression est vers la côte, le courant s’écoule vers la gauche. 

D’après (Chérubin, 2000)  
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2.2.3. Les courants de contour 

Les courants de contour sont des courants géostrophiques, générés par la circulation 

thermohaline globale, qui circulent le long des pentes continentales parallèlement aux 

isobathes (Stow et al., 2002). La morphologie complexe de la pente, notamment la présence 

de canyons sous marins, peut interagir avec le courant de contour et générer des déviations 

locales du courant de contour, la formation de méandres dans le courant et ainsi induire des 

courants de fonds descendant ou remontant le canyon (Sammari et al., 1995; Ardhuin et al., 

1999). L’effet des canyons dépend de la largeur du canyon par rapport au courant, du nombre 

de canyons alignés et de l’incidence du courant par rapport aux flancs des canyons. Ces 

facteurs influent sur la génération et la direction de courants à l’intérieur du canyon. 

(Chérubin, 2000). Ces phénomènes ont été mis en évidence dans le canyon du Grand-Rhône 

(Durrieu de Madron, 1992). 
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Cette étude porte sur deux canyons sous-marins qui appartiennent à deux marges 

différentes. Les missions dans le Golfe de Gascogne, sur le canyon de Capbreton ont été 

conduites par l’université Bordeaux 1 sur des bateaux Ifremer. Le jeu de données a été acquis 

principalement lors des projets ITSAS et PROSECAN. Les missions Itsas sont au nombre de 

6 et s’échelonnent de 1998 à 2002. Deux missions Prosecan ont suivi en 2003 et 2004. 

D’autres données ont été utilisées suite aux missions OXYBENT, SEDICAN et PROTAGO 

(tableau II-1).  

 

Missions Année Positionnement Matériel 

Itsas 1 1998 GPS Différentiel 

EM 1000 

Sparker 

Sondeur 3,5 kHz 

Itsas 4 2000 GPS Différentiel Carottages 

Itsas 5 Mai 2001 GPS Différentiel 

EM 1000 

Sparker 

Küllenberg 

Itsas 2 Juin 2001 GPS Différentiel 

EM 300 

Sondeur 2,5 kHz 

Sondeur 3,5 kHz 

6 traces 

Küllenberg 

Itsas 6 2002 GPS Différentiel 
EM 1000 

Sparker 

Prosecan 1 2003 GPS Différentiel 

EM 1000 

Sparker 

Küllenberg 

Pose des courantomètres 

Prosecan 2 2004 GPS Différentiel EM 1000 

Oxybent ? GPS Différentiel Multitubes 

Sedican ? GPS Différentiel Multitubes 

Protago Mars 2004 GPS Différentiel 
Récupération des 

courantomètres 

Tableau II-1 : Tableau récapitulatif des données relatives au canyon de Capbreton, utilisées dans cette 

étude. 
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Les données concernant le canyon Bourcart s’inscrivent dans le projet « Golfe du Lion » 

de l’Ifremer. La majorité des données provient des missions CALMAR99, STRATAFORM et 

GMO2-CARNAC. Des données acquises lors de missions antérieures, BASAR 1, 2 et 3  et 

postérieure CALIMERO et BEACHMED ont aussi été utilisées (tableau II-2).  

 

Missions Année Positionnement Matériel 

Basar 1 1994 GPS Différentiel Sparker 

Basar 2 1995 GPS Différentiel Sparker 

Basar 3 1998 GPS Différentiel Sparker 

Calmar99 1999 GPS Différentiel 
Sparker 

Sondeur 

Strataform Avril 2002 GPS Différentiel 

Sparker 

Sondeur 2,5 kHz 

Chirp 

Küllenberg 

Interface 

GMO2-Carnac Octobre 2002 GPS Différentiel 
Chirp 

Interface 

Calimero  GPS Différentiel 
Sparker 

Chirp 

Beachmed  GPS Différentiel 
Sparker 

Chirp 

Tableau II-2 : Tableau récapitulatif des données relatives au canyon Bourcart, utilisées dans cette étude. 

 

Ce chapitre présente les différents outils d’acquisition de ces données, une description 

de la base de données ainsi que les méthodes d’exploitation de celles-ci.  
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1. DESCRIPTION DES OUTILS D’ACQUISITION ET DES DONNEES 

 

1.1. LE POSITIONNEMENT 

Depuis une quinzaine d’années, les développements techniques des systèmes GPS 

(Global Positioning System) et DGPS (Differential Global Positioning System) permettent de 

fiabiliser le positionnement des navires et donne une résolution spatiale de 3 m. 

1.2. LES SONDEURS MULTIFAISCEAUX 

Un sondeur multifaisceaux est un système acoustique fixé sous le bateau qui permet 

d'obtenir de manière précise et rapide des relevés topographiques du relief sous-marin 

(bathymétrie) et des images sonar présentant la réflectivité locale du fond (imagerie). Les 

caractéristiques des sondeurs multifaisceaux sont tirées de la documentation en ligne du site 

Web de l’ifremer (www.ifremer.fr/flotte). 

Le sondeur émet une impulsion sonore au travers d’un lobe d’émission étroit dans la 

direction longitudinale (de l’ordre de 1 à 5 degrés) et large transversalement (typiquement 150 

degrés). La réception se fait à l’aide de faisceaux étroits dans le plan transversal (de l’ordre de 

1 à 5 degrés). Pour chaque faisceau de réception, la zone du fond explorée ("pastille 

insonifiée") est l’intersection entre le lobe d’émission et le faisceau de réception, c’est la 

technique des faisceaux croisés (figure II-1). La largeur de la bande insonifiée par tous les 

faisceaux est égale à 5 ou 7 fois la profondeur d’eau. 

 

Figure II-1: La technique des faisceaux croisés. 

http://www.ifremer.fr/flotte
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Les données bathymétriques utilisées dans cette étude sont des compilations de levés 

bathymétriques acquis par des sondeurs multifaisceaux EM1000 et EM300 (tableau II-3). La 

résolution spatiale (distinction de deux objets proches) liée à la finesse des faisceaux, est de 

20 x 20 m pour l’EM300 et de 30 x 30 m pour l’EM1000 au niveau des faisceaux centraux. 

La précision (estimation de la profondeur) est de 1 m pour l’EM300 et de 0,5 m pour 

l’EM1000 au niveau des faisceaux centraux.  

 

Sondeur EM300 EM1000 

Plage de profondeur 20-4000 m 20-1500 m 

Fréquence 32 kHz 95 kHz 

Nombre de faisceaux 135 60 

Ouverture angulaire 140° 150° 

Largeur des faisceaux 

(émission x réception) 
1 x 2° 3 x 3° 

Campagnes Itsas 2 

Itsas 1, Itsas 5, Itsas 6, 

Prosecan 1, Prosecan 2, 

Calmar99, Strataform 

Tableau II-3 : Caractéristiques techniques des sondeurs multifaisceaux EM300 et EM1000 et liste des 

campagnes durant lesquelles ils ont été utilisés. 

 

1.3. LES DONNÉES SISMIQUES 

 

Les profils sismiques analysés dans cette étude utilisent le principe de la sismique 

réflexion (figure II-2). Une source sismique en surface crée un train d’ondes acoustiques qui 

se propagent dans toutes les directions. Lorsque le train d’ondes atteint une interface entre 

deux milieux d’impédance différente (impédance = vitesse des ondes x densité du milieu 

qu’elles traversent), une partie du train d’ondes se réfléchie et est enregistré en surface par un 

ou plusieurs récepteurs sismiques (monotrace ou multitraces). L’énergie enregistrée par les 

capteurs est proportionnelle à l’amplitude du signal émis par la source et au contraste 

d’impédance qui existe entre les deux milieux (valeur absolue du coefficient de réflexion). 

Dans le cas de la sismique THR que nous utilisons, le coefficient de réflexion peut être affecté 

de manière significative par la rugosité de l’interface qui peut être du même ordre de grandeur 

que la résolution requise (Mosher and Shimpkin, 1999) L’autre partie du train d’ondes 
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continue à se propager dans les milieux sous-jacents perdant une partie de son énergie à 

chaque interface rencontrée par réflexion ou diffraction jusqu’à atténuation complète de 

l’énergie. 

 

 

Figure II-2 : Propagation des ondes acoustiques dans le sous-sol. 

 

La propagation des ondes dans le sol (la pénétration) et la capacité de ce train d’ondes à 

discriminer deux objets (la résolution) sont fonctions de la fréquence d’émission des ondes 

acoustiques. Les fréquences de 50 à 400 Hz permettent une pénétration de 500 à 2000 m avec 

une résolution verticale de 10-15 m. Les fréquences de 300 à 2000 Hz pénètrent moins 50-200 

m mais ont une résolution verticale de l’ordre de 1m.s  

 

1.4. L’ACQUISITION DE PROFILS TRES HAUTE RESOLUTION (THR) 

 

Dans le cas de la méthode Sparker («étinceleur»), le signal émis correspond à une 

décharge électrique de plusieurs milliers de volts (4000 V). La source de type Sparker-SIG 

1580 possède une fréquence utile variant entre 500 et 2000 Hz pour une puissance de 700 

joules. L’énergie libérée crée une bulle par cavitation qui envoie un signal vers le fond. La 
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récupération de l’information s'effectue grâce l'assemblage de quatre hydrophones contenus 

dans une flûte sismique configurée en monotrace. 

Les profils THR acquis au sparker 700 joules (SIG) ont une résolution approchant le 

mètre et une pénétration de l’ordre de quelques centaines de mètres dépendant de la nature du 

substratum.  

 

1.5. LE SONDEUR DE SEDIMENTS, 2,5 KHZ ET CHIRP 

Le sondeur de sédiments (Chirp) est un système émetteur récepteur (configuration 

monostatique) qui est fixé sous la coque du navire. Il était remplacé par le 2,5 kHz la nuit 

(pour cause de nuisances sonores). Son signal cherche à se rapprocher le plus possible du 

pulse très bref d'une source idéale qui fournirait assez d'énergie dans toutes les fréquences 

(Mosher and Shimpkin, 1999).  

 

 

Figure II-3 : Exemple d'acquisition à bord du navire d'exploration d'Ifremer N/O Le Suroît. (A) Signal 

Chirp émis pendant la mission Strataform. (B) Signature spectrale montrant les modulations de fréquence 

entre 2,0 et 5,2 KHz. (C) Résultat de la fonction d'autocorrélation du signal par lui-même. 

 

L'émission, obtenue à partir du sondeur du Suroît, correspond à celle d'une impulsion 

longue (50 ms), modulée linéairement en temps et en fréquence (Schock et al., 1989). Ainsi le 

spectre fréquentiel correspond à une porte rectangulaire (∆f = 3200 Hz, fmin = 2000 Hz et fmax 

= 5200 Hz). La réponse impulsionnelle terrestre (avec du bruit) est soumise à une 

autocorrélation avec l'onde émise (figure II-3) préalablement enregistrée. Cette compression 

d'impulsion (réduite de 80 fois au pic de corrélation) permettra d'augmenter la résolution 

verticale (Dubois, 2001). La largeur de la bande passante en émission du Chirp autorise une 

meilleure résolution (haute fréquence) en surface et également une augmentation de la 

pénétration (basse fréquence). Le signal, modulé en fréquence, permet ainsi d'obtenir une 

définition verticale de l'ordre de 30-50 cm dans le meilleur des cas 

(Hearn and Hendrick, 2001; Quinn et al., 1998). En effet, aux fréquences voisines de 3,6 kHz, 

l'absorption est relativement importante et la profondeur de pénétration n'excède pas la 
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centaine de mètres dans les argiles. L'utilisation des sondeurs de sédiments est spécialement 

intéressante dans les zones de sédiments meubles, où ils donnent des résultats spectaculaires, 

alors que leurs performances sur des zones sableuses ou rocheuses sont limitées (Lurton, 

2002). La résolution horizontale caractéristique de ces systèmes est de l'ordre de 1 à 2 m 

(Quinn et al., 1998). Il faut noter une chose, qui peut avoir des conséquences pour 

l'interprétation : les réflexions sur le fond, fournies par un système Chirp, fluctuent en polarité 

entre deux traces adjacentes. La cause de ces artéfacts pourrait provenir de changements dans 

le gradient des impédances acoustiques ou dans l'épaisseur des couches dans les sédiments les 

plus superficiels (Bull et al., 1998). 

 

Les figures 4, 5 et 6 montrent la localisation des profils dans le canyon de Capbreton et 

le canyon Bourcart, respectivement. 

 

 

Figure II-4: Localisation des profils sparker dans la partie amont du canyon de Capbreton.  
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Figure II-5: Localisation des profils de sismique 6 traces et sondeur de sédiments dans la partie aval du 

canyon de Capbreton. 
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Figure II-6 : Localisation des profils sismiques au niveau de la tête du canyon Bourcart, les lignes en gras 

indiquent les principales lignes utilisées. 
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1.6. LE CAROTTAGE 

Les carottes utilisées dans cette étude ont été prélevées à l’aide de différents carottiers 

qui sont adaptés aux différentes natures des fonds marins et au type d’échantillonnage que 

l’on désire.  

1.6.1. Les carottiers à pistons 

Les carottiers à pistons sont constitués: 

 d’un tube en acier de 60 à 100 mm de diamètre interne dans lequel est insérée une gaine 

PVC qui reçoit les sédiments et permet leur récupération. Sur les navires 

océanographiques de l’Ifremer, la longueur du tube en acier varie de quelques mètres à 30 

m. Sur le Marion Dufresne, le carottier Calypso peut être équipé de tube de plus de 60 m ; 

 d’un lest de 800 à 1000 kg qui surmonte le tube, allant jusqu’à 6500 kg sur le carottier 

Calypso ; 

 d’un système de largage de l’ensemble lest+tube contrôlé par un bras de déclenchement 

auquel est relié soit à un déclencheur, soit à un carottier « pilote » de 60 à 100 mm de 

diamètre et de 1 m de long. 

 

Le carottier descend à travers la colonne d’eau, suspendu à un câble (figure II-7-(1)). Il 

est précédé par un carottier pilote relié au système de largage. L’avance du carottier pilote est 

calculée en fonction de la longueur du tube et du poids du lest, elle est généralement égale à 

quelques mètres. Lorsque le carottier pilote touche le fond, il déclenche le système de largage 

(figure II-7-(2)). Le carottier acquiert au cours de sa chute libre l’énergie cinétique nécessaire 

à son enfoncement dans le sol. A l’intérieur du tube, un piston crée une dépression à la 

surface du sédiment qui favorise la pénétration du carottier par aspiration des sédiments 

(figure II-7-(3)). Le carottier est ensuite arraché du sol par l’intermédiaire du câble (figure II-

7-(4)). A la base du tube, un système constitué de fines lamelles souples d’acier recourbées 

vers le haut (« la peau d’orange ») permettant le passage des sédiments lors de l’aspiration, 

retient les sédiments au cours de la remontée. Ce système est très efficace pour le prélèvement 

de sédiments fins et cohésifs (argiles et silts) mais n’empêche pas les sédiments peu cohésifs 

tels que les sables d’être lessivés, s’ils sont proches de l’extrémité du tube. De plus, l’effet 

d’aspiration crée par le piston peut engendrer une déformation des niveaux non compactés du 

sommet ou des niveaux les plus grossiers et parfois entraîner un fluage complet de ces 

niveaux tout le long du tube. Enfin, ce type de carottage ne permet pas de prélever de façon 
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satisfaisante les premiers décimètres de sédiments qui sont souvent détruits lors de l’impact 

du carottier.  

 

 

Figure II-7 : Principe du carottage avec un carottier à piston : (1) la descente, (2) le pilote touche le sol, (3) 

le tube principal s’enfonce, tandis que le piston remonte, (4) le carottier est arraché au sol par le treuil 

(Unterseh, 1999). 

 

1.6.2. Le carottier de type Interface 

Afin de préserver les premiers décimètres de sédiments lors du carottage, l’Ifremer a mis 

au point le carottier interface (Apprioual, 2001). La nouveauté réside dans la conception d’un 

châssis autour de l’ensemble tube/lest (figure II-8). Au moment où le châssis se pose sur le 

sol, l’ensemble tube/lest est libéré et le tube (100 cm) s’enfonce avec le poids du lest (environ 

80 kg). Une fois le carottage effectué, un bouchon vient obturer le haut du tube et fait office 

de piston. Lors de l’extraction de la carotte, une fois que le lest arrive en butée sur le châssis, 

Fond marin 
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des trappes à la base du carottier se ferment permettant la préservation de la séquence de 

sédiment prélevée lors de la remontée.  

 

 

Figure II-8 : Photographie du carottier Interface. 

 

La base de données des carottes est présentée dans les figures 9 et 10 pour les canyons 

Bourcart et Capbreton respectivement. 
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Figure II-9 : Localisation des carottages et du courantomètre dans le canyon Bourcart.  
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Figure II-10 : Localisation des prélèvements dans le canyon de Capbreton.



CHAPITRE II - MATERIELS ET METHODES 

52 

1.6.3. Les mouillages  

Dans le cadre du projet Eurostrataform, des mouillages ont été placés dans les têtes de 

canyon du Golfe du Lion. Mr le Professeur Palanques de l’université de Barcelone nous a 

permis d’avoir accès aux données du mouillage placé dans la tête du canyon Bourcart 

(localisation figure II-9). Ce mouillage installé entre novembre 2003 et mai 2004, consistait 

en un courantomètre Aanderaa RCM-9 équipé de capteurs de température, conductivité, 

pression et turbidité. L’enregistrement des données a eu lieu toutes les 20 min. Les capteurs 

de température et de conductivité ont été calibrés à l’aide de mesures de CTD récentes. Les 

données de turbidité enregistrées en FTU ont été converties en concentration de matière en 

suspension selon la méthode décrite par (Guillén et al., 2000). 

 

Trois courantomètres appartenant au SHOM ont été placés dans la partie amont du 

canyon de Capbreton. Ils ont été mis en place lors de la mission Itsas 6 dans le chenal à 150, 

700 et 1200 m de profondeur d’eau. La position du courantomètre placé à 700 m correspond à 

la position de la carotte OBK sur laquelle a été décrite la turbidite interprétée comme résultant 

de la tempête de noël 1999 (Mulder et al., 2001). Ces courantomètres ont enregistrés toutes 

les 10 min pendant 3 mois et demi (de début août à novembre 2003) la vitesse du courant et sa 

direction. La récupération des courantomètres s’est effectuée en février 2004 grâce à l’équipe 

TGM du DGO qui a bien voulu que l’on profite de la mission Protago (P. Anschutz chef de 

mission) qui travaillait dans la zone du canyon de Capbreton. Seul deux courantomètres ont 

pu être remontés, ceux placés à 700 et 1200 m de profondeur. Les données du courantomètre 

placé à 700 m (figure II-10) sont très bonnes et ont pu être exploitées. Malheureusement un 

choc à la descente du courantomètre placé à 1200 m a endommagé l’ailette empêchant ainsi 

toutes mesures. 
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2. METHODES D’ANALYSES ET PROTOCOLES D’ETUDES 

 

2.1. LES DONNÉES DE SONDEURS MULTIFAISCEAUX 

Les levés de sondeur multifaisceaux du canyon de Capbreton ont été traités par B. 

Loubrieu (Ifremer) et D. Poirier (université Bordeaux 1). Les données du canyon Bourcart ont 

été traitées par B. Loubrieu et C. Satra (Ifremer). Ces données, disponibles sous la forme de 

modèles numériques de terrain (MNT) pour la bathymétrie, ont été mise en forme (zoom, 

carte en 3D, etc.) à l’aide du logiciel Caraibes développé par l’Ifremer. Les données 

d’imagerie du canyon de Capbreton ont été traitées à l’université Bordeaux 1 mais seules les 

données de la tête du canyon sont de bonne qualité. De même l’importance des reliefs dans le 

canyon Bourcart ne permet pas d’avoir des données d’imagerie exploitables. 

 

2.2. LES DONNÉES DE SISMIQUES 

Les données brutes sparker et sondeur (chirp et 2,5 kHz) nécessitent un traitement 

préalable sous SITHERE avant de pouvoir être interprétées.  

SITHERE est un logiciel de traitement des données de sismique très haute résolution qui 

permet la visualisation des profils à l’écran et d’effectuer des traitements mathématiques de 

base (filtrage, gain, etc.). 

 

Les données brutes ont été récupérées à l’aide du logiciel DOROSTORE. La 

transformation de ces fichiers, DELPH à l’origine, en fichiers SITHERE s’est faite grâce à un 

utilitaire crée par Daniel Aslanian et Marina Rabineau. (Ifremer)  

Ce programme permet la conversion des fichiers ainsi que la récupération des heures et le 

classement des missions. Cette dernière étape est très importante car elle conditionne le 

fonctionnement du fichier de croisement. 

Ce fichier est en fait une base de données qui contient pour chaque profil tous les 

croisements qu'il peut avoir avec d'autres profils. Ainsi pour un profil traité une commande de 

SITHERE permet de relier ce profil au fichier de croisements et donc d'afficher ces 

informations sur la ligne sismique. L’utilitaire qui convertit les fichiers DELPH en fichiers 

SITHERE formate le nom des profils à quatre caractères pour que le fichier de croisements 

puisse retrouver son nom dans la base de données. Les missions sont numérotées en fonction 
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de leur ordre chronologique puis le numéro de profil est ajouté. Pour la mission Calmar 99, 

cinquième mission du programme, le profil 71 s'appellera 5071. 

 

2.2.1. Elaboration de la séquence de traitement 

 Normalisation, module « norm »: ce module sert à recentrer le signal (mise à zéro de la 

moyenne) puis à une réduction de celui-ci ce qui revient à diminuer la dispersion des 

amplitudes par rapport à l'amplitude moyenne ;  

 Filtres fréquentiels (passe haut et passe bas), module « felix »: Ces filtres sont utilisés 

pour sélectionner une gamme de fréquence permettant une bonne lecture du signal. En 

éliminant ainsi les fréquences qui ne correspondent pas à la partie intéressante du signal, 

on améliore le rapport signal / bruit. Les caractéristiques intrinsèques du signal que fournit 

le sparker (visibles grâce au module « specm ») ainsi que les conditions d’enregistrement 

ont permis de définir la fenêtre 240Hz-1000Hz comme la mieux adaptée ; 

 Suppression du bruit dans l'eau, modules « pointech » et « muthrz »: le module mute qui 

recherche automatiquement le fond ne fonctionnant pas bien à cause des fortes pentes des 

flancs du canyon, il a été nécessaire de pointer le fond manuellement. Après avoir défini et 

enregistré, l’horizon « fond » point à point grâce au module « pointech », le module 

« muthrz » a permis de supprimer la colonne d’eau ; 

 Anti-multiple, module « multi »: les résultats obtenus sur l’atténuation du multiple n’ont 

pas été probants. Après plusieurs essais de méthode de recherche et après avoir testé ces 

méthodes à tous moments de la séquence, la conclusion fut d’abandonner ce module ; 

  Ajustement manuel niveau de gris: cette étape se fait « à l’œil ». Le gain automatique 

ayant tendance à assombrir l’image, il a été préférable d’utiliser une échelle de contraste 

importante. 

 

Puis le module « v2desech » de SITHERE a converti ces fichiers dans un format qui a 

permis leur impression.  

Les profils ainsi traités ont été numérisés et transformés en fichiers TIFF puis PNG 

exploitables plus facilement par les logiciels de dessin. 
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2.3. METHODE D'INTERPRETATION SISMIQUE DES PROFILS 

 

2.3.1. Méthode d’analyse 

L'étude des profils sismiques a consisté à analyser les faciès sismiques présents à 

l'intérieur du canyon selon la nature et l’organisation des réflecteurs sismiques.  

 

 

Figure II-11 : Relations entre les réflexions sismiques et les limites de séquence sismique d'après Mitchum 

et al, 1977 (dans Torres, 1995). 

 

Un faciès sismique est un ensemble relativement homogène de réflexions caractérisées 

par différents paramètres géophysiques (Leenhardt, 1972, dans Torres (1995)): 

 Le contraste d'impédance (fort à faible): c'est l'épaisseur des réflecteurs, il donne des 

informations sur les contrastes de densité et de vitesse de propagation des ondes 

acoustiques entre deux strates ou dans la même strate. Ce paramètre renseigne sur 

l'importance des variations qui existent entre les bancs ou à l'intérieur des bancs ; 

 La fréquence (haute à basse): c'est l'espacement entre les réflecteurs sismiques, dans le cas 

de cette étude la source sismique étant toujours la même pour les profils interprétés, les 

différences de fréquence peuvent indiquer des contrastes latéraux de vitesse des ondes 

acoustiques, des variations d'espacement de strates ou des changements de lithologie ; 
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 La continuité (bonne à faible, discontinue): elle indique la continuité des strates, une 

bonne continuité indique des dépôts bien stratifiés et étendus ; 

 La forme externe et configuration interne des faciès: ces paramètres sont les plus directs à 

apprécier, on peut ainsi associer certaines formes ou configurations avec des milieux de 

dépôts précis. 

 

L’interprétation des profils sismiques dans le canyon de Capbreton s’est faite sur des 

profils papier. Les données du canyon Bourcart ont été interprétées à la fois sur papier et sur 

les logiciel Charisma au laboratoire environnement profond de Total et Kingdom Suite à 

l’Ifremer. Le logiciel Kingdom Suite a permis de sortir des cartes isochrones des surfaces 

majeures et des cartes isopaques des unités sismiques.  

 

2.4. LES CAROTTAGES 

 

2.4.1. Analyses physiques 

Les carottes ont d’abord été passées au banc géophysique qui permet de mesurer de 

façon simultanée la vitesse du son (ondes P), la gamma densité et la susceptibilité 

magnétique. Les deux premières mesures renseignent sur la nature des sédiments, la 

susceptibilité magnétique peut donner des indications climatiques, la présence de minéraux 

ferromagnétiques étant liée à la présence de minéraux argileux dont l’abondance varie au 

cours des épisodes climatiques.  

La carotte est alors photographiée puis la séquence sédimentaire est analysée 

visuellement, une première interprétation est effectuée en termes de nature des sédiments, 

faciès et organisation des dépôts.  

 

2.4.2. La radiographie RX 

L’élaboration de plaquettes (prélèvement de tranches de sédiments de 1 cm d’épaisseur) 

prépare les sédiments pour l’imagerie rX. La radioscopie se fait à l’aide du système Scopix 

(Migeon et al., 1999), et est une méthode non destructive. Une source rX produit un 

rayonnement qui traverse l’échantillon à analyser. Une caméra restitue alors une image 

numérique de la plaquette. Le logiciel donne aussi des courbes d’intensité de niveaux de gris 

qui quantifient la réponse des sédiments aux rayons X. Ce système permet de visualiser 
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l’organisation interne des sédiments et donne souvent des informations supplémentaires sur 

les structures d’origine dynamique et biologique qui n’apparaissaient pas lors de la 

description visuelle de la carotte. 

 

2.4.3. Analyse de la granularité 

La mesure de la taille des grains a été effectuée à l’aide d’un granulomètre laser 

Malvern (par G. Chabaud Université Bordeaux I) qui utilise le procédé de la diffraction laser. 

Les sédiments sont transportés par un fluide jusqu'à une cellule de mesure qui est traversée 

par des faisceaux laser. Ceux-ci sont diffractés par les particules vers des détecteurs qui 

calculent l’angle de diffraction. Cet angle est proportionnel à la dimension des particules. Le 

Malvern peut mesurer un large éventail de classes granulométriques (0,1 à 900 µm). 

2.4.4. Teneur en carbonates 

Les teneurs en carbonates (CaCO3) ont été mesurées (par D. Poirier Université 

Bordeaux I) à l’aide d’un calcimètre Bernard automatique. Une petite quantité de sédiment est 

broyée et attaquée par une dose d’acide chlorhydrique. La dissolution des carbonates par 

l’acide produit un dégagement de CO2. Le volume de gaz engendré est mesuré grâce au 

déplacement d’un volume d’eau dans une colonne graduée puis ramené à une teneur en 

carbonates. 

 

2.4.5. Analyse chimique 

L’analyse des radioéléments à vie courte permet de dater les évènements très récents. Il 

est possible de détecter l’activité des radioisotopes pendant 5 demi-vies de l’élément 

considéré. Ceci correspond à 134 ans pour le 
210

Pb et 144 jours pour le 
234

Th. La présence de 

137
Cs, qui est un radionuclide artificiel produit des premiers essais nucléaires dans les années 

50, indique un âge maximum d’un demi siècle environ. 

Les analyses de radioéléments ont été réalisées à l’aide d’un spectromètre gamma haute 

résolution équipé d’un détecteur semi-planaire (Jouanneau et al., 2002).  

Les mesures sur les radioéléments ont été réalisées sur le sédiment total mais les 

radioéléments se fixent par adsorption sur les particules fines (argiles). Les échantillons 

prélevés étant très hétérogènes, il a été nécessaire d’appliquer une correction à ces 
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échantillons pour obtenir un « équivalent-argile » et ainsi faciliter la comparaison des données 

relatives à chaque échantillon. 

Les échantillons ont d’abord été prélevés aux sommets des carottes interfaces Les analyses 

ont été poursuivies en profondeur sur les carottes présentant des valeurs significatives en 

surface. 

 

2.4.6. La datation 14C 

C’est l’outil indispensable à toute chronostratigraphie postérieure à 40 000 ans. En 

domaine continental, tout organisme vivant présente la même radioactivité que le gaz 

carbonique atmosphérique. Cette radioactivité, supposée constante sur au moins les derniers 

40 000 ans, est entretenue en permanence par les bombardements cosmiques interagissant 

avec l'azote (formation de l'isotope radioactif 14C). A la mort de l'organisme, les tissus 

n'incorporent plus de 14C et celui-ci se désintègre alors selon une demi-vie de 5568 ± 30 ans 

(fixée par convention (Stuiver and Braziunas, 1998)). L'âge de l'organisme est alors obtenu 

directement par mesure de l'activité 14 C restante.  
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La première partie de ce chapitre III (chapitres 1 et 2) est consacrée à une revue 

bibliographique synthétique qui a pour double objectif de replacer le canyon Bourcart dans le 

cadre stratigraphique général du Golfe du Lion et de mettre en lumière les processus actuels 

de transport sédimentaire sur la plateforme et le rebord de pente susceptible de mobiliser des 

sédiments vers les canyons. 

La seconde partie de ce chapitre est un exposé des résultats sur l’étude sismique, 

sédimentologique et géotechnique dans la tête du canyon Bourcart. 

1. PRESENTATION GENERALE DU GOLFE DU LION 

 

1.1. CONTEXTE GEOLOGIQUE : DE L’OUVERTURE DE LA MEDITERRANEE AU 

QUATERNAIRE  

 

La marge du Golfe du Lion est située dans la partie occidentale de la Méditerranée. Elle 

constitue la terminaison nord-ouest du bassin Liguro-Provençal. Ce bassin est limité au nord-

ouest par le massif central, au nord par la Provence, à l’est par la Corse et la Sardaigne, au 

sud-ouest par le bassin de Valence et les Baléares et à l’ouest par les Pyrénées (figure III-1). 

 

 

Figure III-1: Page précédente. Les bassins de la Méditerranée Occidentale. D'après Torres (1995). 
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1.1.1. L’ouverture de la Méditerranée Occidentale 

L’histoire géologique de la Méditerranée est à rattacher à plusieurs phases tectoniques 

majeures (compressive ou extensive) qui se sont superposées depuis la fin de l’Orogenèse 

Hercynienne (Biju-Duval, 1984) (figure III-2).  

 La cassure de la Pangée qui engendre la formation de la Téthys 

 L’ouverture de l’Atlantique (au Jurassique moyen, 170 Ma), résultant du 

déplacement de l'Afrique vers l'est par rapport à l'Europe 

 La convergence nord-sud entre les plaques Afrique et Europe depuis la fin du 

Crétacé (80-90 Ma) qui va entraîner la fermeture de la Téthys et former les chaînes 

Européennes de l’Orogenèse Alpine (Pyrénées, Alpes, Apennins) 

 

 

Figure III-2: Mouvements relatifs de l’Afrique par rapport à l’Europe et de l’Ibérie par rapport à 

l’Europe depuis 170 Ma. D’après Sioni (1997). 

 

Pendant cette dernière période de convergence, se met en place entre le Priabonien 

(Eocène supérieur) et l’Aquitanien (Miocène inférieur) un épisode distensif W-E à NW-SE 

(Sissingh, 2001) individualisant une série de grabens reliant la Mer du Nord jusqu’à la 

Méditerranée Provençale. Cette phase distensive va permettre l’ouverture de la Méditerranée 

occidentale de par la formation de bassins irréguliers dont la mise en place s’effectue de 

l’ouest vers l’est. Les plus occidentaux dont le bassin Liguro-Provençal s’ouvrent à la fin de 
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l’Oligocène ou au début du Miocène. Les derniers, à l’est se forment au Plio-Pleistocène 

(Gueguen et al., 1998). Ces bassins s’ouvrent comme des bassins marginaux d’arrière arc 

associé à l’existence d’une zone de subduction le long des Apennins pendant l’Oligo-Miocène 

(figure III-3). La migration de plus de 800 km vers l’est de la zone de subduction entre la fin 

de l’Oligocène et l’actuel (« roll back ») a conduit à un "boudinage" de la lithosphère, ce qui a 

provoqué la segmentation de la Méditerranée Occidentale en différents bassins de plus en plus 

jeunes au fur et à mesure du retrait vers l'est du slab (figures 3 à 6) (Gueguen et al., 1998). 

 

 

Figure III-3: Reconstruction paléotectonique de la Méditerranée Occidentale au Miocène inférieur qui 

montre la zone en extension (bassins D’Alboran, de Valence et Liguro-Provençal) considérée comme 

l’arrière arc de la zone de subduction. Notez la distance entre la position reconstruite de l’arc au Miocène 

inférieur et sa position actuelle (775 km). D’après Gueguen et al. (1998) 
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Figure III-4: Au Tortonien la plupart des basins Méditerranéens sont ouverts, la migration vers l’est de la 

subduction se poursuit. D’après Gueguen et al. (1998). 

 

 

Figure III-5: Reconstruction paléotectonique au Pliocène inférieur. La subduction migre toujours vers 

l’est à une vitesse estimée à 50 mm/an. D’après Gueguen et al. (1998). 
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Figure III-6: La Méditerranée Occidentale est composée de sous-bassins de plus en plus récents de l’ouest 

vers l’est. D’après Gueguen et al. (1998). 

 

1.1.2. Le bassin Liguro-Provençal 

Dans ce contexte extensif, la formation du bassin Liguro-Provençal, localisé dans la 

partie sud de ce système, se déroule à la fin de l’Oligocène (Bessis and Burrus, 1986) ou au 

début du Miocène (Montigny et al., 1981; Rehault and Stanley, 1981; Rehault et al., 1984), 

après la formation des Pyrénées. Il est considéré comme un véritable micro-océan 

conséquence de la rotation anti-horaire vers le sud-est du bloc corso-sarde (Gueguen, 1995; 

Montigny et al., 1981) (figure III- 7).  
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Figure III-7 : Modèle d’ouverture du bassin Liguro-Provençal synthèse de Baztan (2004) (d’après 

Olivet (1996)) en utilisant les données de bathymétrie prédite (Smith and Sandwell, 1997).(a) disposition 

pré-ouverture du bassin: le bloc européen est fixe et le bloc corso-sarde a été roté pour refermer le bassin 

océanique présumé (b et c) coupes sismiques actuelles (ECORS et CROP) dans la disposition pré-

ouverture du bassin, noter la différentiation entre les deux segments de marge adjacents. 

 

Cette période de rifting conduit à la segmentation par un réseau de failles normales de 

direction N-S et NE-SW en horsts et grabens du substratum anté-rift. La fin du rifting dans 

cette partie de la Méditerranée occidentale daterait de l’Aquitanien.  

 

1.1.3. Subsidence 

L’arrêt de la tectonique extensive s’accompagne d’une subsidence du bassin que 

l’utilisation de la méthode de backstripping (Watts and Ryan, 1976) a permis de quantifier 

(Steckler and Watts, 1980; Bessis and Burrus, 1986; Burrus and Audebert, 1990) (figure III-

8). Ces études montrent un affaissement rapide de la marge, contemporain de la structuration 

du socle lors de la phase initiale de rifting (Oligocène supérieur à Aquitanien moyen). Durant 

cette période, la partie la plus distale de la marge s’approfondit de plus de 2000 m. La 
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subsidence thermique post-rifting conduit à un basculement régulier de la marge du bassin qui 

s’atténue au cours du temps (Biju-Duval et al., 1978). Elle permet la mise en place d’une 

épaisse séquence sédimentaire, jusqu’à 2000 m d’épaisseur sur le rebord du plateau 

(Rabineau, 2001), qui participe à la subsidence totale. Le taux de subsidence total a été évalué 

par Ryan (Ryan, 1976) à 200 m/Ma.     

 

 

Figure III-8 : Evolution de la subsidence le long d'une coupe transversale de la marge du Languedoc-

Roussillon. En haut, une coupe interprétée de la plate-forme au bassin. En bas, les courbes de subsidence 

totale, thermo-tectonique et sédimentaire (zone hachurée) pour un certain nombre de puits fictifs. W: eau; 

PQ: Plio-Quaternaire; MS : Messinien; LM : Miocène inférieur (D'après Bessis (1986), redessinée par - 

Torres (1995)). 

 

Contrairement au reste de la marge, la subsidence dans le bassin profond tend à 

s’accélérer depuis 5 Ma. Bien que ce phénomène soit encore mal compris, il pourrait résulter 

d’une phase tardive de la compression alpine (Burrus and Audebert, 1990).  
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1.1.4. Stratigraphie générale 

A partir du Burdigalien, l’impact de la tectonique est quasiment nul et l’histoire post rift 

de la marge est caractérisée par une subsidence générale importante qui permet le dépôt d’une 

épaisse séquence sédimentaire sur la marge.  

Les données sismiques ECORS ainsi que les forages pétroliers (Cravatte et al., 1974) et 

DSDP ont fourni une image complète de la séquence sédimentaire qui remplit le bassin 

Liguro-Provençal (figure III-9). La succession sédimentaire se subdivise en quatre unités 

stratigraphiques principales qui reposent sur un socle pré-tertiaire métamorphisé affecté de 

structures extensives (blocs basculés et demi-graben) héritée de la période de rifting. De la 

base au sommet, on observe la succession suivante : 

 

 

Figure III-9 : Stratigraphie générale du remplissage sédimentaire du Golfe du Lion réalisée à partir de 

l'interprétation de données de forages d'après Torres (1995), redessinée de Gorini (1993). 

 

1) Une unité syn-rift Oligocène supérieure-Aquitanien inférieur (30-24 Ma) constitue la 

première méga-séquence (méga-séquence 1) (Gorini, 1993). Elle est retrouvée très 

localement en remplissage de certains grabens. Le sommet de cette formation est une 

discordance qui marquerait la fin de l'activité tectonique. 
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2) Une unité post-rift d'âge Miocène (Aquitanien moyen à Tortonien supérieur: 24 à 6,3 Ma) 

(Gorini, 1993), c’est la méga-séquence 2 qui est constituée de deux sous-unités. La sous-

unité inférieure est transgressive associé à la transgression majeure aquitano-

burdigalienne. La sous-unité supérieure est progradante et d’âge Burdigalien moyen à 

Messinien moyen. 

3) Une unité d’âge Messinien (6,3 à 5,2 Ma) observée uniquement dans le bassin. Elle est 

considérée comme une méga-séquence intermédiaire entre les méga-séquences 2 et 3. Elle 

est caractérisée par des dépôts salifères (sels et évaporites) mis en place pendant la crise 

de salinité Messinienne. Cette unité passe latéralement sur la pente continentale et la 

plateforme à une surface d'érosion très importante : « la surface d’érosion Messinienne ». 

Ces dépôts salifères entraînent des déformations distensives dans les couches 

sédimentaires les recouvrant. 

4) L’unité supérieure, d’âge Pliocène à actuel, constitue la méga-séquence 3. C’est une unité 

tectoniquement stable (Lefebvre, 1980), d’épaisseur contrainte par la topographie 

Messinienne et qui prograde de 70 km en 5 Ma (figure III-10) (Lofi et al., 2003)). C’est au 

cours de cette période que se mettent en place les canyons sous-marins du Golfe du Lion. 

La formation de canyons sous-marins soumet plus fortement la pente à l’érosion et 

déplace les dépocentres vers le bassin profond induisant une diminution de la vitesse de 

progradation (Lofi et al., 2003). 
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Figure III-10: (A) Profil de sismique multitrace parallèle à l’axe du canyon Bourcart qui montre la 

progradation du canyon Bourcart avec la plateforme. (B) Profil sismique multitraces perpendiculaires à 

l’axe du canyon Bourcart qui illustre la migration vers l’est du canyon. MD : discordance Messinienne. 

D’après Lofi et al. (2003). 

 

1.2. CADRE SISMO-STRATIGRAPHIQUE ET MISE EN PLACE DE LA SERIE SEDIMENTAIRE 

PLIO-QUATERNAIRE : IMPORTANCE DU FORÇAGE CLIMATIQUE  

Les sédiments de la plateforme du Golfe du Lion ont intéressé les scientifiques dès les 

premières heures de l’océanographie (Delesse, 1871) et de nombreux travaux ont été menés, 

au début de la seconde moitié du 20
e
 siècle, sur la morphologie et la nature des fonds marins 

(voir Aloïsi (1986) pour une synthèse des études menées pendant cette période). Depuis le 

début des années 70, la stratigraphie de la plateforme du Golfe du Lion a fait l’objet de 

nombreuses interprétations. Les différentes hypothèses sur la nature, la morphologie et la 



CHAPITRE III – LE CANYON BOURCART 

 

70 

chronologie des dépôts ont été synthétisées par Rabineau (2001). Si les auteurs sont d’accord 

sur la progradation générale de la plateforme au cours du Plio-Quaternaire, la principale 

controverse reposait sur le lien entre la formation des unités de dépôts et les cycles 

climatiques de 20 000 ans ou de 100 000 ans.  

Les travaux de Rabineau (2001) sur les dépôts sédimentaires de la plateforme du Golfe 

du Lion avaient pour objectif de préciser l’architecture des unités de dépôts et de déterminer 

quant à l’attribution de la formation de ces unités aux cycles climatiques de 20 000 ou 

100 000 ans. Pour ce faire, l’auteur a intégré la modélisation géométrique des unités et des 

surfaces en trois dimensions et la simulation stratigraphique, au cours du temps, des 

séquences sédimentaires reconnues. Cette nouvelle approche, basée sur un levé sismique 

sparker très haute résolution (THR), très dense et une dizaine de carottages, a permis de 

mettre en évidence cinq séquences sédimentaires (S1 à S5, figure III-11A). Ces séquences 

sont composées d’un motif récurrent constitué par un couple de prismes sédimentaires 

(figure III-11B): 

 PI (à clinoformes faiblement pentus <1° déposés en amont de la plate-forme). 

 PII (à clinoformes fortement pentus d'environ 4° déposés en aval de la plate-forme). 

 

 

Figure III-11: Page précédente. (A) Transect NW-SE à travers la plateforme du Golfe du Lion qui illustre 

l’empilement des 5 séquences sédimentaires (S1 to S5) limitées par des discontinuités majeures (D30 to 

D70) B) Les dépôts sont verticalement organisés en un motif récurrent consistant en (1) un prisme PI à 

clinoformes faiblement pentus (< 1°) et (2) un prisme PII à clinoformes fortement pentus (3 à 7°). C) 

Corrélation (appuyée par des modélisations stratigraphiques) entre les séquences sédimentaires et les 

cycles de 100 000 ans (Rabineau, 2005). Chaque surface majeure d’érosion correspond à une période de 

bas niveau marin sur la courbe Specmap (Imbrie et al., 1984). D’après Jouët (accepted). 
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Les cinq séquences correspondent aux cinq derniers cycles glacio-eustatiques (figure III-

11C). La simulation stratigraphique permet de dater la base des séries étudiées, elle remonte à 

540 000 ans (stade isotopique 12). 

 

Le motif élémentaire de dépôt correspond à l'enregistrement d'un cycle glacio-eustatique 

de 100 000 ans (interglaciaire-glaciaire), et non pas à des fluctuations de l'ordre de 20 000 ans 

(Tesson et al., 1993; Tesson and Allen, 1995).Ce résultat rejoint l'interprétation proposée par 

Aloïsi (1986). 

 

Cette interprétation et la stratigraphie qui en découle nous serviront de base pour le 

calage des unités sismiques qui seront décrites dans le paragraphe 4 de ce chapitre. 

 

1.3. SCENARIO DE MISE EN PLACE ET EVOLUTION DES CANYONS SOUS-MARINS DU GOLFE 

DU LION : ROLE DE L’INCISION AXIALE  

 

Les vallées principales des canyons sous-marins du Golfe du Lion présentent des 

hauteurs de flancs pouvant atteindre 700 m et des largeurs de plusieurs kilomètres sur 

plusieurs dizaines de kilomètres de long. De telles dimensions ne peuvent résulter d’un unique 

épisode érosif.  

Baztan (2005) proposent, à partir de l’étude de profils sismiques très haute résolution, 

un scénario d’évolution des canyons sous-marins du Golfe du Lion (figure III-12) visant à 

expliquer ces morphologies. Le scénario est basé spécifiquement sur l’évolution de la tête du 

canyon Bourcart en lien avec les cycles climatiques de 100 000 ans définis comme moteur de 

la dynamique sédimentaire (Rabineau, 2001; Rabineau, 2005). Le point de départ se situe au 

maximum glaciaire du stade 6 et, pendant le bas niveau marin du stade 6, le canyon est vide 

(figure III-12A-1). Le fond marin est une surface d’érosion majeure. Durant la longue baisse 

générale du niveau marin que constituent les stades 5, 4 et 3, le canyon se remplit de 

sédiments (figure III-12A-2). Ceux-ci sont apportés par les plumes des rivières, dont 

l’embouchure se rapproche avec la baisse du niveau marin, ainsi que par les courants 

néphéloïdes de fond. Le remplissage du canyon est stable, les réflecteurs sismiques sont 

continus. Lorsque le niveau marin est assez bas, la ligne de rivage est assez proche de la tête 

du canyon pour qu’une première connexion avec un fleuve s’établisse (figure III-112A-3). 
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L’apport sédimentaire augmente et les courants de turbidités générés directement dans la tête 

du canyon commencent à en éroder le fond. 

A la fin de la baisse du niveau marin et pendant le dernier maximum glaciaire, la tête du 

canyon se trouve directement connectée avec un système fluviatile. Les crues du fleuve 

engendrent des courants hyperpycnaux qui érodent le fond du canyon et créent un axe 

privilégié de transport, l’incision axiale (figure III-12A-4).  

 

Figure III-12: Page suivante. (A) Scénario simplifié de l’évolution du canyon Bourcart au cours du temps 

comprenant des phases de sédimentations et des phases d’érosions (A1) Morphologie héritée de 

précédents bas niveaux marins. (A2) Remplissage précoce du canyon depuis la tête vers la pente lors du 

début de la baisse du niveau marin. (A3) Première connexion et premières érosions du remplissage du 

canyon. (A4) Mise en place de l’incision axiale directement connectée à un fleuve, les écoulements 

gravitaires qui y transitent déstabilisent les flancs et les produits d’érosion sont évacués vers le bassin 

profond, le canyon se vide et on retourne en (A1). (B) Courbe du niveau marin (Waelbroeck et al., 2002) 

qui montre les relations entre le niveau marin et les périodes d’érosions/dépôts pour le dernier cycle (D60 

au dernier maximum glaciaire). D’après (Baztan et al., 2005). 
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Figure III-13: (A) Courbe du niveau marin (Waelbroeck et al., 2002) qui montre la relation entre les 

périodes de lowstand et les grandes phases d’incision (D40, D50, D60 et dernier maximum glaciaire). (B) 

Scénario simplifié de l’évolution de la partie médiane du canyon Bourcart au cours des différents bas 

niveaux marins. A chaque grande phase d’érosion correspondent à un bas niveau marin le canyon dans sa 

partie médiane s’élargit et s’approfondit. D’après (Baztan et al., 2005). 
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Pendant cette période, le creusement de l’incision axiale induit la déstabilisation du 

remplissage sédimentaire. Ces instabilités progressent vers la tête du canyon par érosion 

rétrogressive. Les produits d’érosion sont évacués via l’incision axiale par des courants 

gravitaires vers le bassin profond.  

Si la tête du canyon ne se connecte pas à un réseau fluviatile lors de la période ou le 

niveau marin est le plus bas, le remplissage sédimentaire se poursuit et reste stable. 

 

Les profils de sismique haute résolution (multitraces) montrent un élargissement et un 

approfondissement du canyon au cours du temps. A partir de ces données, Baztan (2005) 

proposent un scénario plus globale d’évolution du canyon Bourcart et des canyons 

occidentaux du Golfe du Lion depuis 400 000 ans (figure III-13). L’élargissement et 

l’approfondissement de la vallée principale du canyon sont liés à l’activité cycle après cycle 

de l’incision axiale. A chaque bas niveau marin, la connexion d’un réseau fluviatile avec la 

tête du canyon crée une incision axiale qui conduit à l’érosion du canyon. Lors de rapide la 

remontée du niveau marin et surtout lors de la lente baisse du niveau marin qui suit, le canyon 

se remplit progressivement sous l’action des sédiments issus des apports continentaux qui 

transitent sous la plateforme grâce à l’hydrodynamique locale ou aux forçages climatiques 

régionaux. 

 

1.4. PHYSIOGRAPHIE ACTUELLE DU GOLFE DU LION 

L’histoire tectono-sédimentaire régionale et locale contraint la physiographie actuelle du 

Golfe du Lion. Le Golfe du Lion présente ainsi des caractéristiques originales parmi les 

marges méditerranéennes (figure III-14).  

 

1.4.1. La plateforme continentale  

La plateforme du Golfe du Lion a une largeur maximale de 70 km (dans la partie 

occidentale). Le rebord de la plate-forme est situé à une profondeur qui varie selon les 

régions, entre 120 et180 m. La topographie ne montre pas de rupture de pente entre le relief 

escarpé du continent et celui de la marge continentale. Dans presque tout le bassin de la 

Méditerranée Occidentale et en particulier dans le Golfe du Lion, le rebord de la plate-forme 

est entaillé par de nombreux canyons.  
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1.4.2. La pente continentale  

La pente continentale du Golfe du Lion peut être divisée en plusieurs segments qui 

présentent des inclinaison différentes : relativement faible 2-3° au large du Languedoc 

(Got et al., 1979), la pente s’accentue vers l’est 2 à 8° (Bellaiche et al., 1984) et vers l’ouest 

(vers la côte catalane). Au niveau de l’Ebre la pente atteint 3,5 ° (Monaco et al., 1982). Le 

long de la côte provençale, alpine et corse, ainsi qu’au Sud des Baléares, au large du Maroc et 

de l’Algérie, la pente continentale est au contraire très fortement inclinée. Les canyons qui 

dissèquent la pente s’atténuent vers 1300 m de profondeur (Droz, 1983). Les canyons du 

Golfe du Lion sont particulièrement nombreux et ont fait l’objet d’une étude détaillée 

(Baztan, 2004).  

 

1.4.3. Le glacis continental  

Le glacis continental est constitué, dans le Golfe du Lion, de deux entités majeures : la 

ride sédimentaire Pyrénéo-languedocienne à l’Ouest et l’éventail profond du Rhône qui 

s’étend de la base de la pente continentale jusqu’à la plaine abyssale au nord des îles Baléares 

sur une longueur totale de 300 km et une largeur maximale de 200 km. Cet éventail a une 

forme allongée NW-SE. Droz (1983) a différencié les domaines morpho-structuraux suivants, 

résumé par Torres (1995) :  

• Le domaine supérieur (upper fan) de 1350 à 2000 m, de pente faible (0,7 à 1 %) est 

entaillé par un chenal unique, la vallée sous-marine du Petit-Rhône, large de 2 à 5 km 

et perchée entre des levées sédimentaires continues. Le fond de la vallée sous-marine 

du Petit-Rhône est relativement plat et est creusé par un thalweg. Le creusement du 

thalweg est attribué à la dernière migration du chenal vers l’Ouest et la formation du 

néofan (Bonnel et al., 2005) ; 

• Le domaine moyen (middle fan) est situé entre les isobathes ~2000 et 2300 m. Ce 

domaine correspond à la zone où le chenal commence à migrer latéralement. Le chenal 

est moins profond mais plus large. Les levées sont atténuées et l’éventail s’étale sur 

une pente faible (0,5 %). (Droz, 1983) signale qu’au cours de son édification, l’éventail 

n’est alimenté que par un seul chenal ; la géométrie décalée des corps sédimentaires 

observée sur la sismique est la conséquence du déplacement du chenal principal et non 

pas d’une ramification du chenal ; 
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• Le domaine inférieur (lower fan) a une limite supérieure imprécise située entre 2300 et 

2600 m. La pente est très faible (0,24 à 0,3 %) seul un léger infléchissement des 

isobathes vers le Sud est visible sur la bathymétrie. Le chenal est ramifié en plusieurs 

chenaux secondaires. Ces chenaux, de taille très réduite, ont été observés jusqu’à 

N40°50 de latitude. Au-delà de 2600 m, le fond est plat et l’on peut considérer que l’on 

se trouve dans le domaine de la plaine abyssale.  

 

1.4.4. La plaine abyssale  

La plaine abyssale est située dans la partie centrale du bassin algéro-provençal, elle s’étend au 

delà de 2700 m, jusqu’à une profondeur maximale de 2800 m, ce qui est faible par rapport 

aux plaines abyssales « océaniques ».  
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Figure III-14: Page précédente. Carte bathymétrique du Golfe du Lion. Le carré noir indique la 

localisation du canyon Bourcart.  D’après Frumholtz, données non publiées 

 

1.5. PROCESSUS HYDRODYNAMIQUES DANS LE GOLFE DU LION  

L’hydrodynamique du Golfe du Lion est complexe car des processus très variables et de 

forte d’intensité agissent simultanément. Ces processus comprennent la circulation générale le 

long de la pente continentale, la formation de plongées d’eaux denses et l’impact de 

phénomènes météorologiques de haute énergie (Millot, 1990). 

 

1.5.1. Le courant Liguro-Provençal ou courant Nord  

Le courant qui circule le long de la pente du Golfe du Lion est appelé courant Liguro-

Provençal ou courant Nord. Le courant Nord fait partie de la circulation cyclonique 

occidentale du bassin Méditerranéen. Il forme un front de densité qui sépare les eaux moins 

salées du plateau continental des eaux de l’océan ouvert plus salées. Ce contraste de densité 

influence les échanges entre le plateau et la pente (Durrieu de Madron et al., 1999).  

 

1.5.2. Les plongées d’eaux denses  

L’évaporation et la diminution de la température des masses d’eaux de surface, sous 

l’action de vent froid et sec, conduisent à un contraste de densité avec les masses d’eaux sous-

jacentes. Les masses d’eaux de surface deviennent plus denses que les masses d’eaux 

environnantes et coulent (Ivanov et al., 2004). Le Golfe du Lion est sous l’influence 

d’épisodes de vents très violents venant du nord (Mistral) ou du nord-ouest (Tramontane) qui 

permettent la création de plongées d’eaux denses comme l’avait décrit Bougis (1954) au 

début des années 50. Les eaux denses ainsi créées transitent à travers la plateforme et 

s’écoulent sur la pente continentale. Elles s’arrêtent lorsqu’elles retrouvent leur niveau 

d’équilibre (contraste de densité nul) (Durrieu de Madron et al., 2005). 

 

1.5.3. Les tempêtes dues aux vents d’Est 

Si le Golfe du Lion est régulièrement soumis à des épisodes de vents de secteurs nord et 

nord-ouest, les évènements climatiques les plus violents résultent des vents d’Est. Ces 

tempêtes génèrent les vagues les plus hautes et sont responsables de la formation de courants 
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sur le fond dont l’impact se fait sentir jusqu’à la limite du plateau externe 

(Bassetti et al., accepted).   

   

2. PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE 

 

2.1. DONNEES MORPHO-QUANTITATIVES 

 

Le canyon Bourcart (ou de l’Aude, figure III-14) présente une branche secondaire et une 

branche principale. Le bras principal dont nous étudions la tête, a un azimut de 150º, une 

longueur de 68 km, une longueur de vallée de 62 km et un indice de sinuosité de 1.09.  

 

2.1.1. Coupe longitudinale du thalweg 

Les données morphologiques de l’ensemble du canyon Bourcart ont été traitées dans la 

thèse de Baztan (2004). Les grandes tendances sont reprises ici. 

L’analyse du profil longitudinal du fond du thalweg met en évidence cinq zones majeures 

(figure III-15).  

• La première zone est localisée entre 110 et 292 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente de 1.4º.  

• La deuxième zone est située entre 292 et 414 m de profondeur d’eau, avec une pente de 3.7º 

correspondant à la première marche bathymétrique du fond du canyon.  

• La troisième zone est située entre 414 et 1231 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente moyenne de 1.2º avec des valeurs extrêmes de 0.02º et 2.8º. Dans cette partie, on 

retrouve la convergence des deux branches sans pour autant observer une rupture de pente 

particulièrement importante.  

• La quatrième zone est située entre 1231 et 1395 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente moyenne de 0.6º avec des valeurs extrêmes de 0.4º et 1º, et correspond à la dernière 

zone avant la capture par le canyon de Lacaze-Duthiers.  

• La cinquième et dernière zone présente une bathymétrie en marches d'escalier conditionnée 

par la présence du flanc NE du canyon Lacaze-Duthiers. Elle présente une pente moyenne de 

1.6º avec des valeurs extrêmes de 0.1º et 3.2º.  
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2.1.2. Flanc occidental 

L’analyse du profil longitudinal du flanc occidental du canyon Bourcart met en évidence 

quatre zones majeures (figure III-15).  

• La première zone, qui correspond à la tête du canyon, est située entre 137 et 164 m de 

profondeur d’eau. Elle présente une pente moyenne de 0.3º avec des valeurs extrêmes de 0.1º 

et 0.9º, et correspond à la zone du canyon qui entaille la plate-forme.  

• Le deuxième tronçon est développé entre 164 et 837 m de profondeur d’eau, et correspond à 

un segment avec de petites irrégularités qui, malgré une forte rugosité, peut être assimilable à 

une droite d’équation : R²=0.96- (y=-0.0186x+82.838). Cette irrégularité est due à de 

nombreux glissements et, entre 837 et 1418 mètres, à la capture de la première branche du 

canyon.  

• La troisième zone est située entre 837 et 1418 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente moyenne de 3.2º avec des valeurs extrêmes de 0.5° et 5.7º. Le glissement qui affecte 

cette zone à partir de 1134 m et à la fin du tronçon est très remarquable.  

• La quatrième zone est située entre 1418 et 1490 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente moyenne de 2.5º avec des valeurs extrêmes de 0.7º et 5º. Elle correspond à la zone de 

capture par le canyon Lacaze-Duthiers. 
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Figure III-15: Page précédente. (A) Bathymétrie détaillée de la tête du canyon Bourcart (B) Profil 

longitudinal le long du canyon Bourcart avec l’évolution de la profondeur du thalweg en aval, la hauteur 

des flancs de la vallée principale et la hauteur des flancs de l’incision axiale. D’après (Baztan et al., 2005) 

 

2.1.3. Flanc oriental  

L’analyse du profil longitudinal du flanc oriental du canyon Bourcart met en évidence 

sept zones majeures (figure III-15).  

• La première zone, qui correspond à la tête du canyon, est située entre 159 et 179 mètres de 

profondeur d’eau. Elle présente une pente moyenne de 0.3º avec des valeurs extrêmes de 

0.02º et 0.5°. C’est la zone du canyon qui entaille la plate-forme.  

• La deuxième partie est située entre 179 et 249 m de profondeur d’eau, et présente une pente 

moyenne de 1.1º avec des valeurs extrêmes de 0.7° et 1.4º. Elle correspond à une petite rampe 

avec laquelle commence la pente.  

• La troisième zone est située entre 249 et 418 m de profondeur d’eau. Elle présente une pente 

de 2.9º et correspond au premier saut bathymétrique de ce flanc.  

• La quatrième zone est située entre 418 et 832 m de profondeur d’eau. Elle présente une 

pente moyenne de 1.2º avec des valeurs extrêmes de 3.6º et 0.3º.  

 

• La cinquième et dernière zone se développé à partir de 832 m de profondeur d’eau. Elle 

présente une pente moyenne de 3.2º comme pour le flanc opposé, est caractérisée par la 

présence de nombreuses marches d'escalier.  

La branche principale du canyon Bourcart présente une hauteur moyenne du flanc Ouest de 

361 m, une hauteur moyenne du flanc Est de 269 m -ce qui fait une hauteur moyenne de 

315 m- et une largeur moyenne de 4685 m ; cela donne un rapport largeur/ auteur de 22.  

Si on synthétise les informations données par l’étude du profil longitudinal du fond et des 

flancs du canyon Bourcart, on peut dire que :  

Le thalweg présente quatre zones principales : les deux premières correspondent à la tête du 

canyon montrant un spectaculaire trace méandriforme ; la troisième se développe entre 414 et 

1395 m de profondeur d'eau ; la quatrième zone correspond à la partie du canyon affectée par 

la présence du flanc NE du canyon de Lacaze-Duthiers correspondant à la zone de capture. 

Les première, deuxième et quatrième zones peuvent être représentées par une droite 

assimilable à une équation linéaire, la troisième zone présente une tendance concave vers le 

haut qui peut être décrite par une fonction exponentielle. Les différents tronçons des flancs 

peuvent être regroupés en trois zones majeures : la première, localisée à la tête, est 
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caractérisée par une forte symétrie ; la deuxième, localisée ensuite jusqu'à la zone de capture 

par le canyon Lacaze-Duthiers, est caractérisée par son asymétrie ; la troisième zone est située 

dans la zone de capture et est caractérisée par la récupération de la symétrie. La tendance 

générale des flancs correspond à une courbe sigmoïde.  

 

3. DYNAMIQUE SEDIMENTAIRE ACTUELLE DE LA TETE DU CANYON BOURCART 

Cette partie fait l’objet d’un article qui sera publié dans Marine Geology. La première 

partie introduit l’article. Les faits marquants ensuite sont repris en conclusion.  

 

3.1.  INTRODUCTION  

La tête du canyon Bourcart est localisée sur le rebord du plateau continental du Golfe du 

Lion par 110 m de profondeur d’eau. Elle se trouve à 70 km au large des côtes françaises loin 

de tout apport sédimentaire direct via les fleuves qui se jettent dans le Golfe du Lion. Ce 

canyon, comme les nombreux autres qui incisent la pente du Golfe du Lion, sont considérés 

comme fossiles. Il n’y aurait pas d’activité sédimentaire significative en leur sein en période 

de haut niveau marin. Cependant, les études menées sur les zones d’épanchements 

sédimentaires du bassin du Golfe du Lion mettent en évidence plusieurs dépôts récents d’âge 

holocène ( Buscail et al., 1997; Bonnel et al., 2005). Ces dépôts ; d’origine gravitaires, 

impliquent un transport sédimentaire via les canyons qui nourrissent ces lobes distaux. 

L’origine de ces épisodes gravitaires n’est pas claire. Est-ce qu’ils se développent à partir de 

déstabilisations dans la partie médiane voire basale d’un canyon ? Ou bien leur origine est-

elle à chercher sur la plateforme ?  

Plusieurs carottes d’interface ont été prélevées dans la tête du canyon Bourcart afin de 

répondre à ces questions et de caractériser la dynamique sédimentaire actuelle dans le canyon 

Bourcart  

 

3.2. MASSIVE SAND BED DEPOSITION ATTRIBUTED TO DENSE WATER CASCADING  
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3.3. CONCLUSIONS 

L’analyse de carottes d’interface prélevées dans la tête du canyon Bourcart montre que 

cette partie du Golfe du Lion est actuellement le lieu de processus sédimentaires actifs. Bien 

que la tête du canyon Bourcart soit située par 110 m de profondeur d’eau et que sa 

morphologie est considérée comme héritée du dernier maximum glaciaire, cette étude 

démontre la présence de dépôts modernes qui recouvrent la tête du canyon jusqu’à 400 m de 

profondeur. Ces dépôts sont constitués de sables moyens envasés pour les plus grossiers et de 

silt argileux pour les plus fins. La fraction grossière résulte probablement de l’érosion des 

sables de bas niveaux marins situés sur la plateforme externe. La fraction plus fine est plutôt 

apportée par les rivières ou correspond à des sédiments de pente remobilisés. Les dépôts 

sableux sont interprétés comme les produits d’intenses plongés d’eau dense capables d’éroder 

et de transporter ces sédiments dans la tête du canyon. Ces dépôts représentent un nouveau 

type de dépôt, appelé cascadite, qui diffèrent des autres dépôts gravitaires comme les 

turbidites dans le sens qu’ils se forment plus probablement en période de haut niveau marin, 

lorsque la formation d’eau dense peut survenir sur la plateforme. Cependant, dans notre étude, 

il est difficile de les différencier des dépôts sableux qui sont produits par des courants de fond 

de type courants de contour.  

Les plongées d’eau dense sont l’un processus qui pourrait être à l’origine de dépôts 

Holocène observés sur le néofan du Rhône ou la ride Pyrénéo-Languedocienne. Le canyon 

Bourcart serait alors, comme en bas niveau marin, toujours une zone de transfert pour les des 

sédiments du plateau vers le bassin profond. 

 

4. STRUCTURE INTERNE DU REMPLISSAGE DU CANYON : ANALYSE DES PROFILS 

SPARKER ET SONDEUR DE SEDIMENTS 

Les travaux antérieurs dans la tête du canyon Bourcart ont permis de proposer un 

scénario d’évolution du canyon depuis 540 000 ans en lien avec les cycles climatiques de 

100 000 ans (Gaudin, 2001; Baztan et al., 2005). Dans ce mémoire de nouvelles données de 

sparker et de sondeur de sédiments (chirp et 2,5 kHz) sont utilisées (figure III-16). L’étude 

détaillée de ces profils sismiques se concentre sur le dernier cycle glaciaire (stade 6-dernier 

maximum glaciaire).  
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Figure III-16: Carte bathymétrique de la tête du canyon Bourcart. Les principaux profils utilisés pour 

l’étude sont en trait gras et appartiennent à quatre missions : Basar1 (de direction NO-SE), Basar3 (de 

direction NO-SE) Calmar99 (de direction NO-SE) et Strataform (de direction NE-SO). Les profils Basar1, 

Basar3 et Calmar99 sont des profils sparker avec une numérotation de type 10XX, 40XX et 50XX 

respectivement. Les profils Strataform sont des profils sparker et des profils de chirp ou de 2,5kHz avec 

une numérotation de type 70XX. Les tirets de direction NO-SE délimitent trois parties dans le canyon, 

proximale, médiane et distale. 
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4.1. METHODE D’ANALYSE  

L’analyse des profils sismiques a d’abord consisté à caractériser les terminaisons des 

réflecteurs sismiques (troncatures d’érosion, onlap, downlap, etc.).  

De cette première approche, il ressort que le remplissage du canyon est segmenté en 

plusieurs ensembles par des surfaces d’érosion de plus ou moins grande importance qui se 

retrouvent sur toute la zone d’étude (figure  III-17).  

Les canyons sous-marins constituent les principaux axes érosifs de la morphologie 

d’une plateforme continentale. Dans ce contexte, la présence de plusieurs surfaces d’érosion 

nous a donc paru être un facteur important pour la définition d’unités sismiques dans le 

remplissage du canyon. Nous avons défini d’abord des sous-unités qui sont bordées à leur toit 

et à leur base par des surfaces d’érosion. Ensuite, à partir de la configuration des réflecteurs 

sismiques et de leur organisation nous avons regroupé les sous-unités qui présentent des 

caractéristiques semblables en unités sismiques (figure III-17). Chaque changement d’unité 

est marqué par un changement de la nature des faciès qui les composent. 

 

La définition des unités sismiques et la corrélation de celles-ci de profil à profil se sont 

principalement effectuées sur les profils sparker qui ont une pénétration dans le sédiment plus 

importante que les données chirp et 2,5 kHz très haute résolution. Cependant un canyon sous-

marin est une structure géologique qui présente des pentes fortes avec en particulier des flancs 

dont l’inclinaison peut dépasser 45°. Ces morphologies posent un problème important car la 

résolution de l’outil sismique et l’exagération verticale que l’on utilise pour mieux voir les 

réflecteurs sismiques ne permettent plus de distinguer ces réflecteurs dans la pente. Dans le 

cas de la tête du canyon Bourcart, il est très difficile, avec la résolution du sparker, de corréler 

les unités sismiques d’abord définies dans le canyon avec les dépôts sur les flancs et encore 

plus avec les dépôts du plateau environnant. C’est en utilisant les données très haute 

résolution de chirp et de 2,5 kHz qu’il a été possible dans quelques cas de poursuivre les 

limites des unités sismiques vers le haut et le plateau.  
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4.2. LES FACIÈS SISMIQUES 

Les unités déposées dans la tête du canyon Bourcart sont composées de trois principaux 

types de faciès sismiques : 

 un faciès L, composé de réflecteurs lités parallèles à sub-parallèles d’amplitude et de 

fréquence moyenne. Ce faciès peut être fruste avec une moindre continuité des 

réflecteurs (faciès Lf). Il peut être aggradant et créer une topographie dont la convexité 

augmente avec la hauteur (faciès aggradants La). ; 

 un faciès C, chaotique  

 un faciès CE, chaotique « enchevêtré » composé de réflecteurs discontinus et de très 

forte amplitude. 

 

4.3. CARACTERISATION DES UNITES SISMIQUES : LIMITES, DISTRIBUTION ET 

ORGANISATION INTERNE  

La surface basale du dernier maximum glaciaire (D60, figure III-17) est une surface 

d’érosion majeure correspondant à l’amalgame de plusieurs surfaces érosives élémentaires. 

Cette surface correspond en fait à plusieurs réflecteurs de forte amplitude. La surface 

sommitale du dernier cycle climatique (D70m, figure III-17) est le fond marin, là aussi c’est 

une surface composite d’érosion. 

Les surfaces d’érosion répertoriées sont au nombre de dix (figure III-17). Elles 

définissent 3 grandes unités sismiques (U1, U2 et U3) et neuf sous-unités.  

La description des unités s’effectue de l’unité la plus ancienne, U1 à l’unité la plus 

récente U3.  

4.3.1. L’unité U1 

L’unité U1 est l’unité basale de notre étude. Elle a pour base la surface d’érosion 

majeure D60 et pour sommet la surface d’érosion majeure D63 (figure III-17).  

Au niveau de la surface d’érosion basale D60, la tête du canyon est une dépression 

allongée de direction générale NNO-SSE dont la largeur atteint 6,5 km dans la partie distale 

(figure III-18-A). La profondeur augmente avec la distance à la tête mais la pente de l’axe de 

la dépression n’est pas linéaire. La partie médiane présente une pente plus forte que les parties 

proximale et distale. Les flancs de D60 sont parallèles mais ont une morphologie différente. 

Le flanc Est a une pente moyenne et montre des ondulations qui font penser à des ravines ou a 

des cicatrices de glissement. Le flanc Ouest est plus pentu et sa morphologie est plus 
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rectiligne. Dans la partie distale le profil transversal du canyon à une forme intermédiaire 

entre le V et le U, la largeur du fond presque plan atteint 1,5 km de largeur.  

U1 se compose de deux sous-unités, U1a et U1b séparées par la surface d’érosion 

mineure D61 (figure III-17). U1a n’apparaît que dans la partie distale du canyon. Elle se 

biseaute sur la surface d’érosion D60. 

L’épaisseur de U1 est maximum dans l’axe de la dépression créée par D60 et dans la 

partie distale ou elle atteint 40 ms. Cette unité se développe surtout dans la partie distale ou la 

pente est plus faible (figure III-18-B). On retrouve aussi une faible épaisseur de sédiment 

(20 ms) sur le flanc Est du canyon de par la pente plus faible de ce flanc, résultant d’une 

morphologie héritée du cycle précédent (figures 19 et 20). Sur le flanc Ouest, la pente plus 

importante ne permet le dépôt que d’une très faible épaisseur de sédiments (quelques ms). 

Dans les parties médiane et proximale, U1 disparaît, érodée par la surface D63. 

L’épaisseur plus importante de U1 sur le flanc Ouest pourrait être due à un biais dans 

l’interprétation car les flancs sont très pentus dans cette partie du canyon et empêchent toute 

corrélation directe avec les dépôts à l’intérieur de la dépression.  
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Figure III-17: Page précédente. Profil sparker 7073 qui présente les surfaces, sous-unités et unités définies 

dans la tête du canyon Bourcart. Voir la figure III-16 pour la localisation du profil. 

 

 

Figure III-18: (A) Carte des isohypses de la surface D60 qui est la surface basale de notre étude et la base 

de l’unité U1. (B) Carte isopaque de l’unité U1. Les parties non colorées indiquent l’érosion de la surface 

ou de l’unité. La délimitation des parties du canyon est reportée sur la carte bathymétrique de la 

figure III-16. 

 

U1a et U1b sont composés du faciès sismique L. Les réflecteurs se terminent souvent en 

onlap sur la topographie héritée ou sur des réflecteurs sous-jacents tendant ainsi à combler les 

dépressions créées par les surfaces d’érosion antérieures. Ce faciès sismique L est interprété 

comme un faciès drapant de remplissage. Cependant les terminaisons de réflecteurs en onlap 

de ces sous-unités indiquent que le flux sédimentaire ou la source des apports ne sont pas 

constants. Ainsi, dans le cas de U1a, deux directions de remplissage apparaissent. Une 

première depuis le flanc Est vers le centre de la dépression, une seconde de l’amont vers 

l’aval dans l’axe de la dépression (figure III-19). Dans le cas de U1b le remplissage semble 

s’opérer principalement de l’amont vers l’aval du canyon dans l’axe de la dépression. 

U1 constitue donc une unité ou l’érosion prime sur la sédimentation.  
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Figure III-19: Page précédente. Schéma interprétatif du profil 7073 (figure III-17). Ce profil longitudinal 

traverse les différentes parties du canyon. Les dépôts du canyon sont presque uniquement constitués de 

deux faciès sismiques : un facies lité continu et un faciès chaotique. Les différences d’épaisseur entre les 

unités apparaissent bien ici, U1 est peu développée au contraire de U2. L’unité U2 présente une 

association caractéristique des faciès sismiques qui forme un motif qui se répète dans chaque sous-unité. 

Les flèches grises indiquent les terminaisons caractéristiques de certains réflecteurs. 
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Figure III-20: Page précédente. Profil 5087 et schéma interprétatif associé situé dans la partie distale de la 

zone d’étude (voir figure III-16 pour la localisation). Les unités sédimentaires U1 et U2 se déposent 

préférentiellement dans la dépression axiale du canyon. Cette dans cette partie du canyon que l’unité U1 

est la plus développée. U3 n’apparaît que sur le flanc Est du canyon. Le motif faciès lité repris par un 

faciès chaotique apparaît clairement dans l’unité U2.  

 

4.3.2. L’unité U2 

L’unité U2 a pour base la surface d’érosion majeure D63 et pour sommet la surface 

d’érosion mineure D67. Elle se compose de six sous-unités (U2a, U2b, U2c, U2d, U2e et U2f) 

séparées par les surfaces d’érosion D63a, D63b, D64, D65 et D66 (figure III-17). Les trois 

premières et la dernière sont des surfaces mineures d’érosion tandis que D65 est une surface 

majeure d’érosion.  

La morphologie de la base de U2 (surface D63) diffère peu de la morphologie originale 

(figure III-21-A). La tête du canyon est une dépression allongée de direction N-S dans la 

partie amont et qui tourne vers NO-SE dans la partie distale. La morphologie en V des flancs 

du canyon implique que l’espace disponible en largeur augmente avec le remplissage du 

canyon. La largeur de l’axe de la dépression augmente donc pour atteindre 2,5 km dans la 

partie aval. Les flancs montrent toujours des différences de pente et de morphologie mais 

celles-ci sont atténuées par rapport à la morphologie originale. L’axe de la dépression est par 

conséquent moins individualisé mais on retrouve toujours une augmentation de la pente de 

l’axe de la dépression en amont de la partie médiane.  
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Figure III-21: (A) Carte des isohypses de la surface D63 qui est la surface basale de l’unité U2. (B) Carte 

isopaque des sous-unités U2a à U2d. Les parties non colorées indiquent l’érosion de la surface ou de 

l’unité. La délimitation des parties du canyon est reportée sur la carte bathymétrique de la figure III-16. 

 

U2 est présente sur presque toute la tête du canyon cependant les dépôts sont 

principalement situés dans l’axe de la dépression où ils atteignent 270 ms d’épaisseur au 

maximum. 

La localisation du dépocentre évolue au cours de la mise en place de U2. Dans un 

premier temps, le dépocentre est localisé dans les parties médianes et distales ou la pente est 

plus faible. Il est composé des dépôts de U2a à U2d qui ont une épaisseur maximale de 

150 ms (figure III-21-B). Ces sous-unités sont fortement érodées par endroit par le chenal 

axial qui tronque les sous-unités.  

A partir de la surface D65 le dépocentre, composé des dépôts U2e et U2f dont 

l’épaisseur atteint 120 ms, migre vers les parties proximale et médiane (figure III-22-B). Ce 

changement est attribué à la surface D65 qui érode fortement la partie médiane du canyon et 

modifie le profil de pente de l’axe de la dépression (figure III-22-A). La partie proximale 

devient plus pentue que les parties médiane et distale qui deviennent alors un dépocentre. On 

ne retrouve pas de dépôt plus en aval car U2e et U2f sont érodées par la surface d’érosion que 

constitue le fond marin actuel. Dans ce cas, c’est la surface D70m (le fond marin) qui 

constitue le toit de U2. 
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Figure III-22: (A) Carte des isohypses de la surface D65 qui est la surface basale de la sous-unité U2e. (B) 

Carte isopaque des sous-unités U2e et U2f. Les parties non colorées indiquent l’érosion de la surface ou de 

l’unité. La délimitation des parties du canyon est reportée sur la carte bathymétrique de la figure III-16. 

 

L’unité U2 se caractérise pour chaque sous-unité par l’association de deux faciès 

sismiques. A la base, un faciès L qui est érodé tout ou partie à son sommet par un faciès C. 

L’association de ces deux faciès forme un motif récurrent qui se répète six fois (autant de 

sous-unités) dans l’unité U2 (figure III-19). Dans les parties médianes et distales, le faciès L 

drapant est identique à celui observé dans l’unité U1. La direction de remplissage semble être 

identique à celle de U1b soit de l’amont vers l’aval de la tête du canyon en suivant l’axe de la 

dépression. Dans la partie proximale, le faciès L évolue vers le faciès Lf en se rapprochant de 

la tête du canyon, les réflecteurs sont de plus en plus discontinus et ont une amplitude 

beaucoup plus forte. Sur le profil 5078 (figure III-23), ce faciès montre des lentilles 

chaotiques entourées de réflecteurs de plus forte amplitude que l’on peut interpréter comme 

des petites déstabilisations ou des micro-chenaux avec leurs levées associées. Ces variations 

n’affectent que U2e et U2f qui composent U2 dans cette partie du canyon. 

Le faciès C se présente sous la forme de paquets allongés, en longitudinal comme en 

transversal, dont le sommet et la base sont des surfaces d’érosion (figure III-19 et 23). Celles-

ci ont une morphologie généralement très accidentée. Latéralement, le faciès C se biseaute ou 

se termine abruptement en laissant place au faciès L. Le faciès C, qui érode le faciès L peut 

s’interpréter de deux manières, soit comme un faciès de glissement soit comme un faciès de 

chenal. La morphologie générale de ces faciès, la nature des réflecteurs qui les composent et 

l’absence de levées associées permettent d’interpréter ce faciès comme un faciès de 

glissement pour les sous-unités U2a à U2c. Pour les sous-unités postérieures, la distinction est 

plus difficile. Il semble cependant que si il y a mise en place d’un chenal pendant le dépôt de 

ces sous-unités, il est éphémère et semble de toute façon associé à un épisode de glissement.   
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Figure III-23: Page précédente. Profil 5078 et schéma interprétatif associé situé dans la partie médiane de 

la zone d’étude (voir figure III-16 pour la localisation). L’unité U1 est complètement érodée ici U1 tout 

comme les sous-unités U2a à U2d. U2 se déposent préférentiellement dans la dépression axiale du canyon. 

U3 est très développée et montre le changement de nature des faciès entre les deux sous-unités qui 

composent l’unité U3.  

 

4.3.3. L’unité U3 

L’unité U3 est la dernière unité du remplissage de la tête du canyon, elle a pour base la 

surface d’érosion D67 et pour sommet le fond marin (D70m) qui est une surface d’érosion 

majeure.  

La morphologie de la surface basale D67 montre que la direction de la dépression 

évolue (figure III-24-A). Elle est toujours orientée NO-SE dans la partie médiane mais elle 

tourne clairement dans la partie proximale pour déboucher vers le NE et se raccorder à 

l’interfluve. La morphologie des flancs varie peu par rapport à la base de U2.  

Les dépôts de U3 ont continué à remplir le canyon et l’axe de la dépression s’est élargi 

pour atteindre 1,5 km dans la partie proximale et près de 7 km en aval de la partie médiane. 

Les valeurs de pente de l’axe de la dépression sont toujours plus faibles dans la partie 

médiane.  

U3 n’est présente que dans les parties proximale et médiane, en aval elle est érodée par 

la surface d’érosion D70m (le fond marin actuel) (figure III-24-B). Les dépôts de U3 sont 

localisés dans l’axe de la dépression dont ils occupent principalement le coté Ouest dans les 

parties médiane et aval de la partie proximale. Dans la partie centrale de la partie proximale 

les dépôts sont présents sur toute la largeur de la dépression. C’est dans cette zone que l’on 

retrouve les épaisseurs les plus importantes avec 195 ms. Plus en amont les dépôts comblent 

totalement le canyon et la dépression de direction NE-SO qui rejoint l’interfluve Bourcart-

Hérault mais l’épaisseur de U3 est ici moins importante (< 100 ms).  
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Figure III-24: (A) Carte des isohypses de la surface D67 qui est la surface basale de l’unité U3. (B) Carte 

isopaque de l’unité U3. Les parties non colorées indiquent l’érosion de la surface ou de l’unité. La 

délimitation des parties du canyon est reportée sur la carte bathymétrique de la figure III-16. 

 

L’unité U3 se décompose en deux sous-unités U3a et U3b qui présentent différents 

faciès sismiques et une organisation différente de ces faciès. La limite entre les deux sous-

unités est relativement claire dans la partie médiane mais elle devient plus difficile à 

distinguer dans la partie proximale car U3b érode fortement U3a.  

La première sous-unité U3a consiste en un remplissage des parties proximale et médiane 

de la dépression par un faciès CE (figure III-25). Dans la partie distale, l’unité U3 n’apparaît 

pas, à cause de son érosion par D70m ou par non dépôt (figure III-19).  

 

Figure III-25: Page suivante. Mise en place de l’unité U3 dans la tête du canyon Bourcart, le profil 7080 

coupe la dépression du canyon presque perpendiculairement à celle-ci. (A) les faciès sismiques qui 

caractérisent les sous-unités U3a et U3b sont différents, chaotique enchevêtré pour la sous-unité U3a. 

Chaotique et lité pour la sous-unité U3b. (B) Dessin interprétatif du profil 7080 montrant les deux sous-

unités qui repose par un contact érosif sur l’unité U2. U3a se compose sur ce profil uniquement de faciès 

chaotique, U3b se compose de plusieurs systèmes chenaux-levées. La limite entre les deux sous-unités est 

clairement identifiée sur la partie droite du profil. A gauche du profil l’érosion des dépôts sous-jacents par 

les chenaux de la sous-unité U3b masque cette limite. On peut remarquer l’arrêt de l’activité de certains 

chenaux dans la sous-unité U3b lorsque le remplissage de ceux-ci passe d’un faciès chaotique à un faciès 

lité. 
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Vers l’aval, le faciès CE devient plus discontinu, on le retrouve alors en lentilles 

allongées dans du faciès Lf dont l’amplitude diminue avec la distance à la tête (figure III-23). 

Ce faciès L montre quelques indices de faciès La. Cette association de faciès peut permettre 

d’interpréter ici le faciès CE comme un faciès de chenal et le faciès L comme un faciès de 

débordement. Dans cette sous-unité, les faciès de débordement sont moins développés que les 

faciès de chenal.  

Si on s’éloigne de l’axe de la dépression en allant vers les flancs du canyon le faciès CE 

passe à un faciès Lf puis L. Même si une très faible épaisseur de faciès L sur les flancs est 

associée au faciès CE, on peut pourtant retrouver, en particulier sur le flanc Est, des 

réflecteurs qui voient leur convexité augmenter avec la hauteur des dépôts (faciès La). On 

retrouve aussi des réflecteurs qui se terminent en downlap sur le réflecteur sous-jacent. Ceci 

permet d’interpréter ce faciès La comme un faciès de débordement. Le flanc Est peut donc 

être assimilé à une levée qui s’enracine sur les dépôts préexistants. Sur le flanc Ouest, il n’y a 

que peu voire pas du tout de faciès L. On retrouve plutôt des signes d’érosion de ce flanc par 

le faciès CE.  

 

La sous-unité U3b se compose de deux faciès, un faciès C de forte amplitude et un 

faciès L voire Lf. Le faciès C se présente sous la forme de paquets allongés verticalement qui 

érodent parfois la sous-unité U3a. On peut suivre ces faciès d’un profil à l’autre en allant vers 

l’aval du canyon. Ce faciès est entouré de faciès La qui parfois se terminent en downlap sur le 

réflecteur sous-jacent (figure III-25). Cette organisation de faciès et la morphologie associée 

permettent d’interpréter cette association de faciès comme un système chenal-levées. La sous-

unité U3b se compose de plusieurs systèmes chenaux-levées qui participent au remplissage de 

la tête du canyon. Dans la partie proximale, ils comblent le déficit de hauteur du centre de la 

dépression par rapport au flanc Est qui existait depuis la surface D60. Ainsi les dépôts 

suivants peuvent s’étaler sur toute la largeur de la tête du canyon et en comblent totalement 

l’amont de la partie proximale de la tête du canyon (figure III-26).  

Le passage d’un faciès C à un faciès L dans les chenaux marque l’arrêt du 

fonctionnement de ce chenal et son comblement par un faciès drapant (figure III-26).  
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Figure III-26: Profil 1022 et schéma interprétatif associé situé dans la partie proximale de la zone d’étude 

(voir figure III-16 pour la localisation). Ici n’apparaît que U3 et qui montre plusieurs systèmes de 

chenaux-levées (les chenaux centraux).  
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4.4. LES CHENAUX DE L’UNITE U3 : CARACTERISTIQUES, LIENS AVEC L’INTERFLUVE ET 

LE PLATEAU EXTERNE ET CHRONOLOGIE DE MISE EN PLACE 

 

La tête du canyon Bourcart est comblée tout ou partie par plusieurs systèmes chenaux-

levées. Les profils à notre disposition permettent de les caractériser et de les cartographier sur 

le plateau externe et l’interfluve.  

 

4.4.1. Le faciès chaotique de la sous-unité U3a 

Le faciès C de la sous-unité U3a se poursuit vers l’amont en suivant l’axe de la 

dépression et rejoint l’interfluve via la dépression orientée NE. A la limite entre le canyon et 

l’interfluve, elle montre un profil en V et érode fortement les dépôts sous-jacents.  

4.4.2. Les chenaux de la sous-unité U3b 

En amont de la partie proximale, alors que le chenal axial actuel ne laisse qu’une 

empreinte légère dans la bathymétrie, les chenaux centraux sont très développés (figure III-

27). Ils migrent très peu latéralement, sont aggradants et comblent dans cette partie les 150 ms 

de profondeur de la tête du canyon. Ces systèmes chenaux-levées se poursuivent en direction 

du plateau externe par trois chenaux comblés, très érosifs, qui ne montrent pas de levées 

associées (figure III-27). Ces chenaux qui ont une forme en V mesurent au maximum 100 ms 

de profondeur pour 1 km de largeur. On peut ici distinguer une limite morphologique entre la 

tête du canyon qui se caractérise par une vaste dépression érodée dans les dépôts préexistants 

et le plateau externe où l’érosion est centralisée le long de chenaux (figure III-27). 

Plus en amont, un premier chenal traverse le premier arc des Pierres de Sète où sa 

profondeur atteint 50 ms et semble stopper sur le second arc de Pierres de Sète. Un second 

chenal traverse les deux arcs de Pierres de Sète puisque l’on retrouve une trace de faciès C 

érosif de l’autre côté. Cependant la profondeur de ce chenal est moindre, elle ne dépasse pas 

40 ms. Une image bathymétrique détaillée de la partie proximale de la tête du canyon montre 

des indentations en forme de V dans les Pierres de Sète ne dépassant pas la dizaine de mètres 

(figure III-28). Ces figures d’érosion se trouvent dans l’axe des chenaux érosifs. 

En reliant la base de l’érosion de la tête du canyon avec la base du chenal qui s’arrête 

sur le second arc de Pierres de Sète on peut calculer que la pente atteint 4,5°. Cette valeur est 

supérieure aux pentes du chenal axial actuel et se rapproche des pentes caractéristiques des 

d’autres têtes de canyons (Yu and Jiunn Chenn Lu, 1995; Lewis and Barnes, 1999; 
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Babonneau et al., 2002; Popescu et al., 2004; Baztan et al., 2005; Mitchell, 2005; Antobreh 

and Krastel, 2006). 

 

 

Figure III-27: Profil 4043 et schéma interprétatif associé situé dans la partie distale de la zone d’étude 

(voir figure III-16 pour la localisation). Les trois chenaux incisent profondément les dépôts plus anciens 

mais on remarque qu’il n’y a pas de levées associées. Ces trois chenaux se poursuivent en amont à travers 

les Pierres de Sète et en aval rejoignent le canyon et les systèmes chenaux-levées qui comblent la tête. 
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Figure III-28: Carte bathymétrique 3D de la partie proximale de la tête du canyon Bourcart. Les sables 

cimentés qui couronnent la tête du canyon montrent des indentations en forme de V de hauteur variant 

entre 5 et 10 m. Ces structures érosives se trouvent dans l’axe des chenaux comblés. 

 

Vers l’aval, les trois chenaux centraux ne laissent plus de traces nettes dans la 

bathymétrie actuelle. En profondeur, ils rejoignent le chenal axial actuel.  

Sur le flanc Ouest, deux chenaux érosifs apparaissent dans la bathymétrie. Le premier 

est collé contre le flanc du canyon, le second incise transversalement le rebord Ouest. On 

retrouve sous ces chenaux des petits systèmes chenaux-levées enfouis qui migrent 

latéralement mais en restant du côté Ouest du chenal axial actuel. 

 

La chronologie de la mise en place de ces chenaux n’est pas aisée à déterminer de par la 

nature des faciès sismiques et du pouvoir érosif des chenaux. Cependant, les profils sismiques 

permettent de déterminer que le chenal axial actuel semble être le premier à s’être formé : 

(1) car on retrouve ce système chenal-levées sous les autres systèmes chenaux-levées et 

(2) parce que les autres chenaux se connectent à ce chenal vers l’aval. Les chenaux du côté 

Ouest se forment conjointement au chenal axial. Puis les chenaux centraux, au nombre de 

trois ou quatre se mettent en place. Il est ici impossible de déterminer si le chenal axial actuel 

connecté à l’Ouest cesse à un moment ou un autre de fonctionner. Parmi les trois chenaux 

centraux, il est difficile de déterminer une chronologie relative de leur mise en place et de leur 

arrêt de fonctionnement. Dans la partie proximale du cayon, le chenal le plus à l’Ouest ne 
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montre pas de faciès drapant indiquant un arrêt de fonctionnement. La morphologie du chenal 

axial actuel, l’absence de sédiments à l’intérieur et l’empreinte qu’il laisse sur le plateau 

externe à travers les Pierres de Sète indique que celui-ci est le dernier à avoir fonctionné.  

 

 

Figure III-29: Fond de carte bathymétrique actuel avec le tracé des fonds de chenaux des tributaires qui 

entrent dans la tête du canyon. La plupart sont actuellement enfouis. Les numéros indiquent la 

chronologie relative de la mise en place de ces chenaux.   

 

4.4.3. Chronologie des connexions de la tête du canyon avec le plateau 

environnant pour l’unité U3 

La mise en place de U3 est caractérisée par deux périodes (figure III-29). Une première 

période au cours de laquelle la source sédimentaire semble se situer vers l’Est, les dépôts 

associés sont chaotiques et massifs dans l’axe du canyon et montrent des faciès aggradants sur 

le flanc Est et de l’érosion sur le flanc Ouest. Le changement entre la première et la seconde 

période apparaît très abrupt. Au cours de la seconde période se développe dans la tête du 

canyon plusieurs systèmes chenaux-levées alimentés par des sources donc la localisation 
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fluctue au cours du temps pour passer du NO au presque NE pour revenir au NO. Ce sont ces 

systèmes chenaux-levées qui comblent la partie proximale de la tête du canyon.  

5. CADRE CHRONOSTRATIGRAPHIQUE DETAILLE : LIEN AVEC L’INTERFLUVE 

BOURCART-HERAULT ET LE FORAGE PROMESS 

Le projet européen Promess avait pour objectifs la réalisation de quatre forages en 

Méditerranée Occidentale. Deux en Adriatique et deux dans le Golfe du Lion.  

Le forage PRGL1 se situe sur l’interfluve Bourcart-Hérault à 300 m de profondeur et 

mesure 300 m de long (figure III-30). Les premiers résultats montrent que le forage a 

certainement atteint le stade isotopique 13. Des résultats plus précis qui concernent la partie 

haute du forage, donc la période de temps qui nous intéresse, ont permis d’affiner la 

stratigraphie des unités de dépôts identifiées sur l’interfluve (Jouet et al., in prep).  

 

 

Figure III-30: Localisation des forages de la campagne PROMESS. PRGL1 est situé sur l’interfluve 

Bourcart-Hérault à 300 m de profondeur. Il mesure 300 m de long. 
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Les surfaces définies sur l’interfluve (Jouet et al., in prep) correspondent aux 

évènements de Dansgaard-Oeschger (ou interstade) paroxysmaux qui limitent les cycles de 

Bond. Les évènements de Dansgaard-Oeschger sont des périodes très courtes (de l’ordre de 

1500 à 3000 ans) chaudes et humides. Vingt quatre interstades ont été dénombrés entre 140 et 

20 ka. Dans le contexte général de baisse du niveau marin, ces phénomènes climatiques 

induisent des remontées du niveau marin estimées à une dizaine de mètres. Un cycle de Bond 

est une succession d’évènements de Dansgaard-Oeschger dont l’épisode final, le plus froid, 

correspond à un évènement de Heinrich.  

 

Figure III-31: Chronologie des dépôts des unités sismiques dans la tête du canyon Bourcart à partir de la 

corrélation avec les travaux sur l’interfluve (Jouët et al., accepted). Les surfaces d’érosion qui ont pu être 

corrélées depuis l’interfluve correspondent, dans le canyon, à des périodes de bas niveau marin relatifs. 

Elles sont liées à des évènements climatiques (Heinrich) de haute fréquence (voir la discussion dans le 

chapitre V-2.1.2). 

 

Grâce aux nombreux profils chirp et 2,5 kHz très haute résolution qui ont été acquis 

dans la région il a été possible de corréler les surfaces D60, D61, D63, D64 et D65 depuis 

l’interfluve jusque dans la tête du canyon. La nature érosive de ces surfaces et des processus à 

l’origine de leur mise en place (qui seront discutés dans le chapitre V-2.1.2.) nous permettent 

plutôt de les dater pendant les périodes de bas niveau marin relatif qui précèdent les 

interstades, au moment des évènements d’Heinrich (figure III-31) 
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La surface D67 définie elle dans le canyon Bourcart a été corrélée, grâce aux profils 

sismiques très haute résolution, avec la mise en place des sables cimentés qui couronnent la 

tête du canyon à 21 ka BP (Bernier, 2000). 

 

6. MODELISATION GEOTECHNIQUE DES GLISSEMENTS EN TETE DE CANYON  

Cette partie fait l’objet d’un article qui sera publié dans Journal of Geophysical 

Research. La première partie introduit l’article. Les faits marquants ensuite sont repris en 

conclusion.  

 

6.1. INTRODUCTION 

La modélisation de glissements en tête de canyons sous-marins est un outil 

supplémentaire pour la compréhension de leur formation et de leur évolution au cours du 

temps. Dans cet article, une nouvelle méthode d’analyse de la stabilité des pentes dans un 

canyon est développée. La méthode est appliquée sur la tête du canyon Bourcart. 

Pour appréhender les processus capables de générer des glissements en tête de canyon, 

trois mécanismes sont testés : les séismes, la charge sédimentaire et le creusement de 

l’incision axiale. A partir de données géotechniques in situ, d’analyses d’échantillons en 

laboratoires et de données bathymétriques et sismiques, l’impact de chacun des trois 

mécanismes sur la morphologie de la tête du canyon est analysé. Les géométries et volumes 

des déstabilisations prédites sont ensuite comparés à la morphologie actuelle. 

6.2. ANALYSIS OF SLOPE FAILURES IN CANYON HEADS: EXAMPLE FROM THE GULF OF 

LIONS 
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6.3. CONCLUSION 

A partir des résultats issus du nouveau modèle de stabilité des pentes dans les canyons 

sous marins il est possible de quantifier l’impact des séismes, de la charge sédimentaire et du 

creusement de l’incision axiale sur la génération de glissements en tête du canyon Bourcart. 

 La faible sismicité actuelle de la région ne peut être considérée comme un facteur 

déclencheur de glissements dans le canyon ; 

 La charge sédimentaire peut avoir un impact critique sur la génération de glissements en 

tête de canyon. Cependant, les processus de sédimentation actuels ne permettent pas 

d’apporter des volumes importants de sédiments dans la tête du canyon. Par contre, 

lorsque le niveau baisse, l’embouchure des fleuves se rapproche de la tête du canyon et 

permet un apport sédimentaire plus important dans la tête du canyon. Néanmoins la 

surcharge sédimentaire engendrée ne permettrait que la déstabilisation des sédiments non 

consolidés. Les sédiments sous-jacents, dont le degré de consolidation est plus important, 

ne pourraient être mobilisés ; 

 Le creusement de l’incision axiale apparaît comme le facteur majeur permettant la 

déstabilisation des sédiments constituants le remplissage de la tête du canyon Bourcart. En 

effet, ce mécanisme permet d’expliquer la largeur importante des canyons qui ne peuvent 

résulter de l’érosion de courants gravitaires. De plus la comparaison entre la morphologie 

actuelle et la morphologie des cicatrices de glissements prédites confirme le rôle majeur 

du creusement de l’incision axiale.   
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1. CONTEXTE GEOLOGIQUE 

Le golfe de Gascogne est situé entre la France et l’Espagne, il est bordé par deux marges 

continentales conjuguées non-volcaniques, la marge Nord Ibérie au Sud et la marge Gascogne 

au Nord (figure IV-1). La marge Gascogne est en fait une association de marges 

continentales, avec du nord au sud : la marge de Goban, la marge des Entrées de la Manche, la 

marge Armoricaine, et la marge Aquitaine (Thinon, 1999).  

L'histoire du Golfe de Gascogne est liée aux mouvements entre les plaques 

lithosphériques Europe, Ibérie et Amérique du Nord. Depuis la fin du Paléozoïque, la plaque 

ibérique a suivi tantôt la plaque africaine, tantôt la plaque européenne (Olivet, 1996), 

participant à l'ouverture de l'Atlantique Central, de l'Atlantique Nord et du Golfe de 

Gascogne, ainsi qu'à la formation des Pyrénées. Les hypothèses de formations et d’évolution 

du golfe de Gascogne depuis le Paléozoïque synthétisées par Thinon (1999) montrent que de 

nombreux épisodes distensifs et compressifs ont marqué les futures marges de l’Atlantique 

nord, de l’Ibérie et du Golfe de Gascogne. 

L’évolution du Golfe de Gascogne vers sa forme actuelle résulte de la phase d'extension 

crétacée et de la convergence de l’Ibérie vers l’Europe au Crétacé supérieur (Olivet, 1996) qui 

se serait traduite, entre autre, par la subduction de la croûte océanique du golfe de Gascogne sous la 

Marge Nord Ibérie (Boillot et al., 1979). Ce mouvement entraîne la formation de la chaîne 

Pyrénéenne et la fermeture partielle du Golfe de Gascogne. Ainsi, dans la partie sud du Golfe 

de Gascogne vont s'opposer au nord, la plate-forme sud aquitaine stable et au sud, la marge 

basco-cantabrique affectée par la tectonique pyrénéenne. 

C’est dans ce contexte tectonique d’affrontement des deux domaines structuraux 

différents que se créé au paléogène une « zone de faiblesse tectonique » sujette à une 

subsidence qui va favoriser l’apparition du canyon de Capbreton. 

Figure IV-1: Page suivante. Carte bathymétrique du golfe de Gascogne, isobathes tous les 50 m sur le 

plateau et tous les 200 m ensuite. Le golfe de Gascogne est une plaine abyssale profonde bordée par deux 

marges continentales, la Marge Gascogne et la Marge Nord-Ibérie.  
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2. CADRE STRATIGRAPHIQUE  

La stratigraphie de la partie sud-est du golfe de Gascogne, au sud et au nord du canyon 

de Capbreton, a été établie en fonction des travaux de Razin (1989) pour la partie 

continentale, et de Derégnaucourt et Boillot (1982) pour le domaine marin. Les schémas des 

figures IV-2 et IV-3 synthétisent une série de lignes sismiques pétrolières de direction Nord-

Sud qui montrent la dualité des deux domaines structuraux et la position du canyon sur la 

limite d’affrontement de ces domaines où le ploiement des couches résulterait d’une 

subsidence locale. 

 

2.1. LA BORDURE NORD DU CANYON 

La bordure nord du canyon appartient au domaine sud aquitain représenté ici par le 

plateau continental et son prolongement vers l’ouest : le « plateau marginal landais » 

(figure IV-2) tous deux constitués de formations méso-cénozoïques, peu ou pas déformées, 

localement affectées par des remontés diapiriques de sel. Le socle acoustique est constitué par 

le Crétacé supérieur et probablement du Paléocène appartenant à la plate-forme carbonaté de 

l’autochtone sud aquitain. 

La puissante série tertiaire qui surmonte ce socle acoustique comprend plusieurs unités 

qui se distinguent par leur faciès sismique et leurs limites représentées par des surfaces de 

discontinuité parfois érosives. 

A la base de la série, on observe une unité relativement peu épaisse qui se biseaute vers 

le Nord et qui pourrait être attribuée à l’Eocène supérieur. Celui-ci est surmonté en 

discontinuité par une épaisse formation Oligocène augmentant en puissance vers le canyon. 

Le sommet de la série est constitué par une formation néogène, dont la limite basale est peu 

nette mais qui se distingue de l’Oligocène sous jacent par un faciès sismique caractéristique 

(amplitude plus faible et fréquence plus élevée). L’attribution du sommet de la série au 

Néogène a été faite par corrélation avec les travaux de (Derégnaucourt and Boillot, 1982). 
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Figure IV-2: Schéma synthétisant l’interprétation des profils de sismique sur la partie proximale (orientale) du canyon de Capbreton. D’après Cirac, données non 

publiées. 
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Figure IV-3: Schéma synthétisant l’interprétation des profils de sismique dans la partie distale (occidentale) de la zone d’étude. 
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2.2. LA BORDURE SUD DU CANYON 

La bordure sud du canyon correspond au prolongement en domaine marin de la zone 

tectonique nord pyrénéenne des « massifs basques ». La figure IV-3 donne une interprétation 

géologique des unités nord pyrénéennes sur le littoral basque, d’après les travaux de Razin 

(1989). Ces unités appartiennent à la terminaison occidentale du plissement de la chaîne des 

Pyrénées, amorcé au Crétacé terminal, poursuivi en plusieurs phases (dont la paroxysmale au 

Lutétien) jusqu’à l’Oligo-miocène. Ce plissement se caractérise par une succession de 

chevauchements, à vergence nord, repérable notamment tout le long du domaine basco-

cantabrique.  

La dernière unité chevauchante, dite unité septentrionale, est la seule susceptible de se 

retrouver sur le plateau basco-cantabrique. Cette unité, constituée d’une épaisse série de 

flysch se décolle sur un niveau comprenant du Keuper et le complexe albo-cénomanien et est 

poussée vers le Nord. Elle affleure notamment le long du littoral basque et se retrouve sur le 

proche plateau interne (maximum 3 km de la côte). Après le paroxysme lutétien, la poussée 

vers le Nord se poursuit, mais en diminuant progressivement d’intensité. Le front du prisme 

tectonique est alors affecté d’un rétrochevauchement à vergence sud.  

Entre Bidart et Biarritz, on retrouve à l’affleurement le long du littoral, une série 

sédimentaire comprenant des dépôts marins du Lutétien supérieur au Chattien. Cette série se 

retrouve sur le plateau continental jusqu’au rebord du canyon de Capbreton, comme l’ont 

montré d’anciens prélèvements (Hennequin-Marchand, 1973) ainsi que des carottages plus 

récents (campagne Itsas V, 2002). Cette série, dite de Biarritz, repose en contact 

stratigraphique sur le rétrochevauchement par l’intermédiaire d’un niveau de décollement : le 

« complexe chaotique » (Razin, 1989) constitué de lambeaux tectoniques et sédimentaires 

comprenant des argiles et évaporites du Keuper, des ophites, des dolomies liasiques, des 

éléments du complexe albo-cénomanien auxquels s’ajoutent des lambeaux arrachés à la 

formation turbiditique sous jacente (Sénonien-Paléocène-Eocène inf.). Ces dépôts post-

Lutétien constituent l’unité frontale déposée en recouvrement de l’extrémité du prisme 

tectonique de l’unité septentrionale. Celle-ci, poursuivant sa poussée vers le Nord, va induire 

une succession de déformations (cisaillements, décollements) dans la série syntectonique de 

l’unité frontale. Ces dispositions sont particulièrement visibles sur les lignes sismiques 

acquises sur le plateau continental (figures 2 et 3). On distingue en effet une succession de 

failles cisaillantes dans le prisme tectonique et qui prennent naissance dans le niveau de 

décollement basal. Ces failles cisaillantes induisent dans les dépôts sus jacents de l’unité 
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frontale des structures synformes dont la plus nette et la plus caractéristique correspond au 

prolongement du « synclinal de Biarritz » décrit par Razin (1986) à terre. Ces structures 

synformes, appelées « synclinaux flottants » (Razin, 1989), se caractérisent par des 

discordances progressives qui attestent le caractère synsédimentaire de ces déformations entre 

l’Eocène supérieur et la fin de l’Oligocène.  

 

Plus à l’Ouest, sur la plate-forme basco-cantabrique, entre Saint Sébastien et Bilbao 

(figure IV-4), l’organisation du prisme tectonique de l’unité septentrionale chevauchante est 

identique à ce que nous avons décrit précédemment. Par contre, la série de recouvrement post 

lutétienne, équivalente de l’unité frontale décrite ci-dessus, est peu ou pas déformée et 

présente une géométrie plus simple. La résolution des profils sismique étudiés ne permet pas 

de distinguer l’équivalent du complexe chaotique. Le schéma synthétique de la figure IV-2 

montre bien un caractère important de cette partie occidentale, à savoir la continuité sans 

déformation des dépôts post Lutétiens de part et d’autre du canyon. 

 

Figure IV-4: Page suivante. Schéma interprétatif des principales unités tectoniques le long du littoral 

basque, d’après Razin (1989). 
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3. PHYSIOGRAPHIE ACTUELLE DE LA PARTIE SUD DU GOLFE DE GASCOGNE 

La morphologie actuelle de la partie sud du golfe de Gascogne (limitée au nord par le 

canyon de Cap Ferret, au sud par la plateforme basco-cantabrique, à l’ouest par le banc le 

Danois et à l’est par la plateforme aquitaine) est liée à l’histoire tectonique de la région. La 

partie sud du golfe de Gascogne présente ainsi des caractéristiques originales par rapport à la 

partie nord du golfe de Gascogne (figure IV-5).  

Au nord du canyon de Cap Ferret, la marge armoricaine, orientée NO-SE, présente une 

largeur importante (qui peut atteindre 200 km) avec un rebord de plateforme qui se trouve à 

180-200 m de profondeur (Bourillet et al., 2003). La pente est entaillée de très nombreux 

canyons qui alimentent des lobes distaux, les éventails celtique et armoricain 

(Zaragosi, 2001).  

 

Au Sud du canyon de Cap Ferret et jusqu’au canyon de Capbreton la marge tourne pour 

s’orienter N-S. Le plateau continental se réduit progressivement pour atteindre 40 à 60 km de 

large. La profondeur du rebord de la plateforme est variable, il se trouve à 140-150 m de 

profondeur dans la partie nord de la plateforme aquitaine (Cirac et al., 2000) et retrouve des 

valeurs de 180-200 m près du canyon de Capbreton.  

La morphologie de la pente se décompose en deux parties : (1) la partie supérieure de la 

pente se développe du rebord de plateforme jusqu’à 600-800 m de profondeur, sa largeur 

n’excède pas 5 km avec des valeurs de pente de l’ordre de 10° (Gonthier et al., in press). (2) à 

partir du pied de la partie supérieure de la pente se développe un vaste plateau convexe, le 

plateau Landais, qui s’étend jusqu’à 2000 m de profondeur. La largeur du plateau Landais est 

de l’ordre de 100 km avec une pente générale autour de 0,5° (Gonthier et al., in press). (3) La 

partie inférieure de la pente est réduite (moins de 10 km) mais montre des valeurs de pente 

plus forte (10°) jusqu’au pied de pente. Il est intéressant de noter qu’a contrario de la pente 

continentale nord Gascogne qui est entaillée par de nombreux canyons sous marins, aucun 

canyon ne se développe sur une distance N-S de plus de 100 km entre le canyon de Cap Ferret 

et le canyon de Capbreton. 

Dans la partie nord, la pente laisse place au glacis avec des valeurs de pente faibles. 

Cette partie est une zone d’accumulation sédimentaire, l’éventail du Cap Ferret. Dans la partie 

sud, la partie inférieure de la pente est incisée par une vallée sous-marine orientée N-S très 

large qui représente la partie distale du canyon de Capbreton. C’est la présence d’un haut fond 

tectonique, le Banc le Danois, qui provoque le changement de direction du canyon. La vallée 
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sous-marine se connecte vers le Nord à l’éventail profond du Cap Ferret qui draine les 

canyons de Capbreton du Cap Ferret et de Santander.   

 

Au Sud du canyon de Capbreton se développe la marge basco-cantabrique d’orientation 

E-O, parallèlement à la côte espagnole. Le plateau continental n’excède pas 30 km et se 

raccorde directement au canyon de Capbreton. Plusieurs canyons incisent la plateforme 

continentale jusqu’à l’isobathe des 200 m. En aval, il se jette dans le canyon de Capbreton. 
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Figure IV-5: Page précédente. Compilation des données bathymétriques acquises dans le canyon au cours 

des programmes Itsas et Prosecan sur un fond de carte du SHOM. Les isobathes sont espacées de 20 m 

pour les données dans le canyon. 

4. HYDRODYNAMIQUE ET PROCESSUS SEDIMENTAIRES SUR LES MARGES 

AQUITAINE ET BASCO-CANTABRIQUE 

Les processus hydrodynamiques en jeu sur la plateforme et la pente aquitaine ont fait 

l’objet de nombreuses études. Celles-ci sont principalement focalisées sur la partie sud de la 

marge armoricaine et sur la partie nord de la marge aquitaine et portent peu sur la zone qui 

s’étend au sud du canyon de Cap Ferret. Ce paragraphe est une synthèse des processus 

hydrodynamiques qui jouent un rôle dans le transport des sédiments sur la plateforme et la 

pente continentale. 

4.1. LA HOULE ET LES TEMPETES 

L’hydrodynamique sur la plateforme aquitaine est dominée par les processus liés aux 

houles. Les données statistiques des conditions de houle donnent des valeurs moyennes 

annuelles de hauteurs significatives de vagues de 1,36 m avec des périodes moyennes de 6,5 s 

et une incidence W-NW du vent (Butel et al., 2002). Le tableau 1 qui synthétise les 

statistiques annuelles et saisonnières à la bouée de Biscarosse (mouillée dans une profondeur 

d’eau de 26 m) montre que les hauteurs significatives maximum, liées aux tempêtes atteignent 

9,7 m avec des périodes dépassant les 10 s (Butel et al., 2002).  

Les plus fortes tempêtes décennales, de secteur ouest, engendrent des houles de 9 à 15 m 

de hauteurs significatives et de 11 à 15 s de périodes (Penin, 1980). Les vitesses orbitales 

peuvent alors dépasser 1 m/s près du fond et, selon les profondeurs, varier de 0,5 m/s à 

2,5 m/s (Aloïsi et al., 1977; Castaing, 1981). 

 

 

Tableau IV-1: Statistiques annuelles et saisonnières à la bouée Biscarosse des hauteurs significatives Hs 

minimum (min), maximum (max), moyenne (moy), médiane (med), déviation standard (Dv.St.), cambrure 

(Camb.), et répartition, d’après Butel et al. (2002). 
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Près du littoral, l’angle d’incidence de la houle sur la plateforme aquitaine permet la 

mise en place d’un courant de dérive littorale dirigé vers le Sud. Il y a peu de données 

disponibles pour le transit sédimentaire induit par la houle dans la zone du canyon de 

Capbreton et aucune au Sud du canyon sur la plateforme basco-cantabrique. Pour le transport 

le long de la côte landaise, Froidefond et al. (1983) estiment que 520 000 m
3
/an de sable sont 

transportés par la dérive littorale.  

 

Lors d’épisodes de tempêtes exceptionnelles, la conjugaison de l’action du vent, de la 

houle et d’une dépression atmosphérique entraîne une surcote d’eau à la côte, c’est le 

phénomène de marée de tempête. Ainsi, la tempête de noël 1999 ou des hauteurs 

significatives de vagues de 12 m ont été observées, a induit une surcote d’eau à la côte de 1 à 

2 m (Mulder et al., 2001) à Capbreton. Cet afflux d’eau engendre un intense courant de retour 

vers le large (à l’origine des dépôts de tempestite (Reading and Collinson, 1996)) mais qui n’a 

jamais été observé dans la région.  

 

4.2. COURANT DE CONTOUR 

La partie océanique du golfe de Gascogne est caractérisée par une circulation 

anticyclonique faible des eaux (1-2 cm/s) (figure IV-6) et par des gyres cycloniques et 

anticycloniques induites par le courant de contour. 

 

Le courant de contour qui suit la plateforme du golfe de Gascogne du Sud vers le Nord 

résulte d’un contraste de densité entres les eaux de la plateforme et les eaux profondes. La 

largeur du courant est de 50 km au maximum à partir du rebord de plateforme.  

En été, le contraste de densité est faible, le courant se réduit et s’éloigne du rebord de 

plateforme.  

Le courant de contour est maximum pendant la période hivernale lorsque le régime de 

vents d’ouest se combine avec l’installation d’un front dépressionnaire. Les masses d’eaux 

qui sont alors poussées vers la côte provoquent l’augmentation du contraste de densité entre 

les eaux de la plateforme et les eaux de fond ce qui renforce le courant de contour. Pendant 

ces périodes, le courant de contour atteint ses vitesses maximales, est présent sur le haut de la 

pente et peut même déborder sur la plateforme externe.  

Dans la partie nord de la côte espagnole, le contraste de densité est plus faible. Mais cela 

n’induit pas nécessairement une diminution de la vitesse des courants. En effet, si la section 
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transversale du courant diminue, sa vitesse augmente pour satisfaire à la conservation du 

débit.  

 

Des études menées sur les marges ouest et nord espagnoles ont montré que le courant de 

contour était permanent en hiver jusqu’à 400 m de profondeur d’eau. Les moyennes de 

vitesses mensuelles pendant les mois d’hiver sur les 150 premiers mètres peuvent atteindre 

20 cm/s. Des vitesses maximales supérieures à 40 cm/s ont été enregistrées 

(Díaz del Río et al., 1996; Jorge da Silva, 1996). Selon ces travaux, une particule qui se 

trouve en octobre à 40°N le long de la côte ouest espagnole, entre dans la région Cantabrique 

un mois plus tard et atteint la marge Celtique en mars de l’année suivante.  

 

 

Figure IV-6: Schéma global de l’hydrodynamique dans le golfe de Gascogne. En été, le courant de contour 

est faible et s’éloigne du rebord de plateforme. En hiver, le courant de contour se renforce, sa vitesse 

augmente. Il occupe le haut de la pente continentale et déborde même sur la plateforme externe. Modifiée 

de OSPAR Commission (2000). 
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4.3. LES ONDES INTERNES 

Les ondes internes induites par le vent ou la marée constituent un processus important 

de remaniement sédimentaire sur les pentes. Sur les marges celtique et armoricaine, ces ondes 

conduisent à la formation de courants très forts pouvant atteindre 90 cm/s à des profondeurs 

d’eau supérieures à 500 m (Pingree and Le Cann, 1989; Pingree and New, 1995). 

Dans le canyon de Cap Ferret les résultats du programme ECOFER montrent que 

l’impact des ondes de marée interne sur la remobilisation de sédiments est réel mais qu’il est 

limité par l’amplitude des ondes de marée interne et la morphologie de la pente 

(Durrieu de Madron et al., 1999) (figure IV-7). En effet, les calculs de pente critique donnent 

des valeurs comprises entre 1,5 et 3,2° ce qui restreint la surface possible de remaniement 

(Durrieu de Madron et al., 1999).  

 

 

Figure IV-7: Localisation en hachuré des régions du canyon de Cap Ferret où les valeurs de l’inclinaison 

de la pente sont comprises entre 1,5 et 3,2°. D’après Durrieu de Madron et al. (, 1999).  

 

5. HYDROLOGIE 

De nombreux fleuves chargés en sédiments issus de l’érosion continentale se jettent 

dans le golfe de Gascogne (figure IV-8). Les volumes de sédiments grossiers délivrés à 

l’océan par ces fleuves sont difficiles à estimer par contre les volumes de matières en 

suspension sont bien connus. Trois grandes régions contribuent à l’apport de sédiments fins 
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dans la partie sud du golfe de Gascogne : la Gironde (Dordogne + Garonne), l’Adour et les 

petits fleuves côtiers pyrénéens et Nord espagnols issus de la chaîne Cantabrique (figure IV-

8). Les volumes de matières en suspension exportés à l’océan par ces fleuves sont estimés à 

3,7.10
6
 t/an. La Gironde y contribue pour 1,5.10

6
 t/an (41%), l’Adour pour 0,25.10

6
 t/an (7%) 

et les fleuves côtiers pyrénéens pour 1,9.10
6
 t/an (52%) (Jouanneau et al., 1999; 

Maneux et al., 1999). Si la Gironde a le plus grand bassin versant, deux raisons expliquent sa 

faible contribution aux apports à l’océan (Maneux et al., 1999). D’abord l’anthropisation de la 

Garonne et de la Dordogne, par la création de barrages, provoque le piégeage de 44 à 70% de 

la matière en suspension. Ensuite, le temps de résidence des sédiments dans l’estuaire de la 

Gironde est en moyenne dix fois plus long que pour les autres fleuves qui délivrent 

directement les matières en suspension à l’océan. 
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Figure IV-8: Page précédente. (A) Principaux estuaires du golfe de Gascogne. Le tableau récapitule les 

taux d’exportation des matières en suspension pour chaque fleuve. Les flèches indiquent la direction de 

transport. D’après Jouanneau et al.(1999). (B) Comparaisons des fleuves contribuant à l’apport de 

matières en suspension dans la partie sud du golfe de Gascogne. Notez les rapports de volumes émis par 

rapport à la taille du bassin versant. D’après Maneux et al.(1999). 

 

Pour la Gironde et l’Adour (Jouanneau et al., 1999) 65% des sédiments exportés à 

l’océan sont stockés sur le plateau sous la forme de vasières qui se développent de la côte 

jusqu’à 120 m de profondeur. Le volume de sédiments restant, 0,9.10
6
 t/an pour la Gironde et 

l’Adour, peut atteindre le plateau externe et peut être transféré vers le bassin profond. Les 

vasières, qui ont commencé à se former il y a 2000 ans, représentent un stock sédimentaire de 

3,2.10
9
 t. 

6. TRAVAUX ANTERIEURS DANS LE CANYON DE CAPBRETON 

Le canyon de Capbreton est un objet géologique connu depuis le milieu du 19
ème

 siècle. 

Depuis, de nombreuses études ont été menées afin de comprendre la formation, l’évolution et 

la dynamique sédimentaire actuelle et passée du canyon. Ce paragraphe a pour but de 

synthétiser les travaux géologiques conduits depuis le milieu des années 60. 

6.1. LA MORPHOLOGIE DE LA TETE DU CANYON 

Les premiers travaux de cartographie du canyon de Capbreton remontent au milieu du 

19
ème

 siècle. La Roche-Poncie établit alors la première carte bathymétrique de la tête du 

canyon de Capbreton (figure IV-9-A). Un siècle plus tard, la carte bathymétrique élaborée par 

Froidefond et al. (1983) (figure IV-9-B) montrent que la morphologie de la tête du canyon a 

très peu évoluée.  
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Figure IV-9: Page précédente. Cartes bathymétriques de la tête du canyon de Capbreton. (A) Morphologie 

de la tête du canyon en 1860. (B) Morphologie de la tête du canyon un siècle plus tard en 1963. La 

morphologie générale de la tête a peu évoluée en 100 ans (Froidefond et al., 1983).  

 

6.2. CARTES DES SEDIMENTS SUPERFICIELS EN TETE DE CANYON 

Parallèlement à la première carte bathymétrique, La Roche-Poncie a élaboré en 1860 la 

première carte des sédiments superficiels de la tête du canyon (figure IV-10-A). Les 

sédiments superficiels rencontrés sont sablo-vaseux dans la partie amont, jusqu’à l’isobathe 

50 m environ puis uniquement vaseux vers l’aval. La plateforme environnante est constituée 

de sable avec quelques lentilles de graviers  

Les carottes effectués par Nesteroff et al. (1968) au niveau du fond plat de la tête 

montrent une séquence sédimentaire composée de vase compacte à la base, surmontée d’une 

séquence de sable très bien granoclassée (1 m à 1,5 m) que surmontent quelques centimètres 

de vase molle.  

A partir de nombreuses données de dragages collectées lors de la mission PLABAS 2 en 

1982, Abe (1984) propose une carte des sédiments superficiels de la tête du canyon et du 

début du thalweg axial (figure IV-10-B). La répartition des sédiments superficiels en 1982 est 

peu différente de celle de 1860. On retrouve les mêmes faciès avec du sable sur la plateforme 

et des sédiments plus fins dans la tête. Dans la carte de Abe (1984), la limite entre les 

sédiments sablo-vaseux et les sédiments vaseux est plus profonde et le faciès vaseux se 

retrouve aussi plus en aval dans le début du thalweg axial. On retrouve aussi une lentille de 

graviers près de la partie amont de la tête. 
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Figure IV-10: Cartes des sédiments superficiels dans la tête du canyon de Capbreton. (A) Données de la 

Roche Poncie en 1860. (B) Données de la mission PLABAS 2 en 1982. Les deux cartes montrent de très 

grandes similitudes dans la répartition des sédiments dans la tête du canyon de Capbreton. Les sédiments 

sablo-vaseux se cantonnent à la partie la plus proximale, vers l’aval de la tête et dans le début du thalweg 

axial, les sédiments fins dominent. D’après (Abe, 1984). 



CHAPITRE IV - LE CANYON DE CAPBRETON 

181 

6.3. LES COURANTS DE MAREE DANS LA ZONE DE CAPBRETON 

L’étude des courants aux voisinages du fond sur une période de 12 h et dans la partie 

proximale du canyon  a montré une circulation dominante est-ouest, vers l’aval du canyon, 

avec des courants de marée qui tournent dans le sens horaire des aiguilles d’une montre 

(Ogawa and Tauzin, 1973). Les vitesses enregistrées augmentent inversement à la profondeur. 

Elles s’échelonnent en moyenne de 8,6 cm/s au point le plus profond (316 m) à plus de 

17 cm/s au point le moins profond (130 m).  

 

6.4. MOUVEMENTS SEDIMENTAIRES AUTOUR DE LA TETE DU CANYON DE CAPBRETON : 

APPORT DES TRACEURS RADIOACTIFS  

Entre mai 1982 et janvier 1984, une campagne de suivi des mouvements des sédiments 

superficiels grâce à des traceurs radioactifs a été menée (Abe, 1984). Les traceurs sont des 

verres irradiés qui ont été calibrés par rapport aux courbes granulométriques des sédiments 

prélevés le jour de l’immersion. Cinq points d’immersions ont été choisis, au Nord et au sud 

de la tête du canyon et à des profondeurs de 6 à 17 m (figure IV-11). Il y a eu sept détections 

sur la période de suivi.  

Les résultats, détaillés dans la thèse de Abe (1984), montrent qu’il y a peu de différences 

entre les mouvements sédimentaires au Nord et au Sud du canyon et que ces mouvements se 

produisent principalement dans le profil perpendiculaire à la côte. La dérive littorale n’a pas 

été mise en évidence dans cette étude et la tête du canyon n’apparaît pas comme un piège pour 

les sédiments. L’essentiel des mouvements s’effectue entre l’estran, la zone de déferlement et 

le large (fonds de 16 à 17 m) et l’auteur attribue cette circulation à la convergence et à la 

divergence de la houle. 
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Figure IV-11: Position des points d’immersion des traceurs radioactifs autour de la tête du canyon de 

Capbreton (étoiles A, B, C, D et E). La période de suivi des grains de verres irradiés s’est étalée de mai 

1982 à janvier 1984 avec sept détections ponctuelles.  
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6.5. MISE EN EVIDENCE DES GRANDS TRAITS MORPHOLOGIQUES DU CANYON 

La mise en place d’un programme de cartographie précise du canyon de Capbreton à 

partir de la fin des années 90 a permis de mettre en évidence le thalweg axial et la présence de 

terrasses surplombant ce thalweg (Cirac et al., 2001).  

Les auteurs proposent que le creusement du canyon se soit produit en période de bas 

niveau marin. Ce sont des courants gravitaires, alimentés par la connexion directe avec 

l’Adour, qui modèlent le tracé du canyon. En période de haut niveau marin, le transit de 

courants gravitaires est moins important et contribue uniquement à conserver la « fraîcheur » 

du thalweg axial.  

Les critères bathymétriques montrent que les terrasses peuvent être regroupées par 

niveau ce qui suggère des incisions polyphasées du canyon pour expliquer la formation de ces 

structures sédimentaires.  

6.6. DES PREUVES DE TRANSIT SEDIMENTAIRE RECENT DANS LE CANYON  

Plusieurs carottages effectués durant la mission « Andromède » en 1964 ont permis à 

Nesteroff et al. (1968) de caractériser les dépôts récents du canyon de Capbreton. Les carottes 

situées dans le thalweg axial montrent des dépôts sableux grossiers à fins interprétés comme 

des séquences turbiditiques. Sur les flancs du canyon, les dépôts sont plus fins entrecoupés de 

lits ou de lentilles sableuses, ces dépôts sont interprétés comme le dépôt de la fraction fine des 

courants de turbidité qui transitent dans le thalweg axial. L’analyse des cortèges 

minéralogiques montre une empreinte pyrénéenne identique à celle rencontrée dans les 

sédiments qui se trouvent autour de la tête du canyon. Les analyses palynologiques et 

micropaléontologiques démontrent enfin que ces dépôts gravitaires ont un âge maximum 

estimé à 5000 ans.  

Ces données ont permis à Nesteroff et al. (1968) d’interpréter le canyon de Capbreton 

comme un axe actif de transit sédimentaire depuis au moins 5000 ans. Il permet le transfert de 

sédiments issus de l’érosion continentale et apportés par l’Adour vers le bassin profond.  

 

Une carotte multitube récente, qui échantillonnent l’interface eau-sédiment sans la 

déstructurer, et prélevées en mai 2000 à 647 m de profondeur près de l’axe du thalweg axial a 

montré une succession de turbidites sur quelques dizaines de centimètres 

(Mulder et al., 2001). L’analyse des radioisotopes du 
234

Thexc et du 
210

Pbexc indique que la 

séquence turbiditique la plus récente s’est déposée quelques mois avant la mission de 

carottage, entre début décembre 1999 et mi-janvier 2000 (figure IV-12). Pendant cette 
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période, aucun séisme ni aucune crue de l’Adour n’ont été enregistrés. Le dépôt de cette 

turbidites est très probablement lié à la tempête « Martin » qui a touché les côtes françaises le 

27 décembre 1999.  

Mulder et al. (2001) proposent trois hypothèses pour expliquer le déclenchement d’un 

courant gravitaire induit par la tempête « Martin » : 

 La houle et les vagues peuvent augmenter la pression interstitielle dans les 

sédiments jusqu’à diminuer suffisamment la résistance de cisaillement pour que 

ceux-ci se déstabilisent. La hauteur des vagues pendant la tempête Martin a 

atteint de 12 m pouvant ainsi déstabiliser des sédiments jusqu’à 110 m de 

profondeur d’eau ou près de la tête du canyon ; 

 Lors d’une tempête, les courants de plateforme et la dérive littorale sont 

intensifiés. Ils peuvent conduire à un apport rapide et important de sédiment dans 

la tête du canyon et progressivement créer un courant instable ; 

 La violence des vents amène une surcote d’eau à la côte qui pour la tempête 

Martin est estimée à 1 ou 2 m. Cet afflux d’eau engendre un courant de retour 

qui dans le cas de la zone d’étude pourrait utiliser la tête du canyon comme un 

conduit naturel. Si le courant est assez puissant pour éroder les dépôts présents 

dans la tête du canyon et dans le thalweg axial, il peut créer un courant de 

particules sur le fond qui évolue ensuite en courant de turbidité. 
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Figure IV-12: Page précédente. Analyse séquentielle de la carotte OBK. (A) Image rX. (B) Image traitée et 

interprétation des faciès. (C) Courbe granulométrique de la médiane. (D) Niveau de gris (courbe pleine) et 

courbe granulométrique de la fraction 30-125 µm (courbe à points). (E) Activité du 
234

Thexc. (F) Activité 

du 
210

Pbexc. 

 

Les données d’activités du 
210

Pbexc, dont la demi-vie est de 22,3 ans, indiquent que les 

trois séquences turbiditiques échantillonnées par la carotte se sont déposés il y a moins de 

100 ans. La période de retour d’une tempête de même intensité que celle de décembre 1999 

étant de l’ordre de 10 ans (Vassal, 1980), ceci permet aux auteurs de proposer que le canyon 

de Capbreton soit fréquemment soumis à des évènements de ce type. 

L’analyse de la microfaune présente dans la partie sommitale des deux premières 

séquences turbiditiques ne montre que la présence d’espèces colonisatrices 

(Anschutz et al., 2002). Les auteurs proposent que la microfaune dans le canyon ne soit 

dominée que par des espèces colonisatrices car l’érosion du fond par de fréquents courants 

gravitaires ne permet pas le complet renouvellement de l’écosystème. Les études menées sur 

le renouvellement d’un écosystème montre que selon le type d’environnement, la période de 

temps nécessaire est différente (Alve, 1999). Ainsi dans les environnement énergétique 

(vitesses de courants >20 cm/s) le renouvellement est presque instantané, quelques jours 

suffisent. Dans les environnements calmes (vitesses de courants <10 cm/s) le renouvellement 

nécessite de plus longues périodes temps pouvant dépasser plusieurs années. 

 

7. MORPHOLOGIE DETAILLEE DU CANYON DE CAPBRETON 

Cette partie est consacrée à la présentation morphologique du canyon de Capbreton. Elle 

est principalement basée sur l’analyse des données bathymétriques de sondeur multifaisceaux. 

 

Le canyon de Capbreton s’étend d’Est en Ouest, parallèlement à la côte espagnole, sur 

plus de 250 km (figure IV-1). Son cours est ensuite dévié vers le Nord où il rejoint le lobe 

distal du Cap Ferret. Les données dont nous disposons ont été acquises sur les premiers 90 km 

de la zone, entre 1°25 et 2°34 (figure IV-13). 
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Figure IV-13: Page précédente. Carte bathymétrique générale de la partie du canyon de Capbreton 

étudiée dans ce mémoire. La tête du canyon est restreinte au premier kilomètre du canyon. La 

morphologie du corps du canyon est marquée par son tracé en baïonnette qui est profondément entaillé 

par un thalweg axial méandriforme bordé de terrasse ressemblant à des terrasses fluviatiles.  

 

La morphologie du canyon de Capbreton est originale. Nous distinguerons d’abord la 

tête du canyon qui représente la partie du canyon la plus proche de la côte puis nous 

détaillerons le corps du canyon dont le tracé en baïonnette est entaillé par un profond thalweg 

axial bordé de terrasses qui ressemblent à des terrasses fluviatiles.  

 

7.1. LA TETE DU CANYON 

La tête du canyon est localisée au large du déversoir de l’étang d’Hossegor, à 400 m de 

la plage (figure IV-14). Sa morphologie rappelle celle d’un amphithéâtre dont la partie amont, 

évasée, est ouverte vers la côte. En aval, la tête du canyon débouche sur le thalweg axial du 

canyon. La largeur de la tête du canyon dans sa partie amont est de 800 m et diminue vers 

l’aval pour atteindre 200 m à l’entrée dans le thalweg. La longueur de la tête est de 1300 m. 

La pente moyenne, de 3,3°, est très supérieure à celle du plateau interne environnant et 

conduit à un approfondissement rapide de la tête qui passe de 35 m en amont à plus de 120 m 

en aval, à l’entrée dans le thalweg. La hauteur et la pente des flancs de la tête augmentent 

donc rapidement pour atteindre près de 100 m de haut et des valeurs de pentes supérieures à 

30° à l’entrée dans le thalweg.  

Le profil transversal de la tête du canyon montre une forme en U caractéristique 

(figure IV-14). Le fond de la tête dans la partie sommitale est découpé par un enrochement de 

quelques mètres à quelques dizaines de mètres de haut, allongé dans le sens de la pente sur 

500 m environ. Il sépare deux couloirs où le fond marin est ondulé. Dans la partie centrale, le 

fond est plus chaotique et présente une dissymétrie avec le côté sud moins profond de 

quelques mètres que le côté nord comme l’indique le profil AB (figure IV-14). En aval, le 

fond devient plus plat, puis commence à se développer en son centre une dépression de 

quelques mètres qui préfigure l’entrée dans le thalweg axial.  

Les flancs de la tête du canyon sont irréguliers et découpés par des ravines qui relient le 

plateau et le fond de la tête. La plus développée est longue de 500 m et incise le flanc sud de 

20 m au maximum. Elle montre des prémices de méandrisation.  

L’analyse de détail des données d’imagerie est exposée dans le paragraphe 3.  
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Figure IV-14: (A) Carte bathymétrique de la tête du canyon de Capbreton, l’équidistance des isocontours 

est de 5 m. Les traits noirs indiquent la position des coupes (B) Coupes bathymétriques dans la tête du 

canyon de Capbreton. Le profil AB est transverse à la tête du canyon et montre un profil en U et des 

valeurs de pente des flancs supérieures à 20° dans cette partie de la tête. Le profil CD est longitudinal à la 

tête du canyon et montre les pentes fortes de la tête du canyon qui dépassent 5° dans la partie sommitale.  
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7.2. LE CORPS DU CANYON 

Le corps du canyon s’étend sur 90 km entre l’embouchure de la tête jusqu’à la limite de 

notre zone d’étude (figure IV-13). La largeur du canyon augmente graduellement de 400 m à 

la sortie de la tête à 10 km en aval de notre zone d’étude. La profondeur en amont est de 

120 m et atteint 2200 m en aval. La hauteur des flancs ne dépasse pas 100 m dans la partie 

amont et atteint plus de 1200 m dans la partie aval.  

 

La morphologie générale du corps du canyon peut se décomposer en deux parties qui 

ont des caractéristiques différentes.  

A l’est de 1°55 le tracé du canyon est dit « en baïonnette », les différents segments de 

canyon sont alignés sur des accidents tectoniques anciens qui contrôlent son tracé 

(Cirac et al., 2001). Dans cette partie, le canyon entaille la plateforme, il a plutôt un profil en 

U et ses flancs ont une hauteur identique (figure IV-15).  

A l’ouest de 1°55 le tracé est moins nettement segmenté et le corps du canyon quitte la 

plateforme pour se retrouver coincé entre la plateforme basque, au Sud, qui prograde vers le 

nord et la plateforme aquitaine, au Nord, qui prograde vers l’Ouest. Le plateau basque est plus 

haut que son équivalent aquitain et le canyon devient dissymétrique avec un flanc sud plus 

élevé (figure IV-15). 

Dans ce contexte, trois traits majeurs caractérisent le canyon : un thalweg axial qui 

constitue la partie centrale et la plus profonde du canyon, des terrasses qui bordent le thalweg 

axial et des flancs découpés par de nombreuses déstabilisations ou ravines.  

Aux abords du canyon, la morphologie devient plus complexe à l’Ouest de 1°55. 

Plusieurs canyons entaillent la plateforme basque et viennent se jeter dans le canyon. Au Nord 

du canyon, le rebord de plateforme est entaillé par une grande vallée qui se jette en aval dans 

le canyon. 
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Figure IV-15: Coupes transversales dans le canyon de Capbreton. Chaque coupe est caractéristique du 

domaine qu’elle représente. La tête du canyon présente un profil en U symétrique. La partie amont 

montre un profil en V ou en U, les flancs ont des hauteurs identiques et présentent des replats à différentes 

hauteurs par rapport au thalweg axial. La partie aval montre un profil en V, les flancs ont des hauteurs 

différentes avec le flanc sud beaucoup plus élevé que le flanc nord. Les flancs sont irréguliers et montrent 

des replats localisés à différentes altitudes par rapport au thalweg axial. 

7.3. LE THALWEG AXIAL 

Le centre du corps du canyon est occupé par un thalweg méandriforme. Sa longueur 

entre la tête et la partie aval de notre zone d’étude est de 150 km. L’indice de sinuosité est 

égal à 1,6 pour l’ensemble.  

La largeur du thalweg axial est variable. Elle a pour minimum quelques centaines de 

mètres (200-400 m) dans les parties proximales et distales du corps du canyon. Elle atteint 

1 km dans la partie centrale.  

La figure IV-16 présente la coupe bathymétrique du fond du thalweg axial. Le fond du 

thalweg axial est lisse et régulier et peut être presque assimilée à une droite sur l’ensemble du 

corps du canyon. Les valeurs de pente ne sont pas fortes, la moyenne est de 0,82° tête 

comprise. Sans les pentes fortes de la tête la moyenne chute à 0,79°. On peut distinguer trois 

secteurs dans la pente du thalweg axial. Le premier s’étend sur environ 60 km à partir de la 

tête. Les valeurs de pente sont les plus faibles (0,75°). A partir de 60 km, il y a une petite 

rupture de pente qui conduit à l’augmentation de la pente moyenne (0,87°) sur 40 km.  

Figure IV-16: Page précédente. Coupe le long du thalweg axial du corps du canyon. La courbe est 

rectiligne et ne présente que peu d’irrégularités. La pente de la tête est forte mais celle du corps du canyon 

ne dépasse pas 0,87° avec une moyenne à 0,82°. 
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Le dernier tronçon montre des valeurs de pente comparables à celles du premier tronçon 

(0,77°). Les ruptures de pente ne correspondent pas à des points particuliers dans le canyon.  

7.4. LES TERRASSES 

Le thalweg axial est bordé, tout au long du corps du canyon, par des replats dont les 

altitudes par rapport au fond du thalweg sont variables. Ces replats sont assimilés à des 

terrasses par Cirac (2001) par comparaison morphologique avec des terrasses fluviatiles. Les 

données présentées dans cette partie proviennent de travaux non publiés de Bourillet. Elles 

sont issues du logiciel Isatis.  

7.4.1. Localisation des terrasses 

La figure IV-17 présente les terrasses identifiées par l’auteur. L’étendue de chaque 

terrasse est indiquée par la surface de son replat sommital, sa hauteur par rapport au thalweg 

axial est symbolisée par une couleur. 

On retrouve des terrasses sur l’ensemble du corps du canyon et de part et d’autre du 

thalweg axial. Les morphologies des terrasses dans la partie amont du canyon, à l’Est de 1°55, 

sont détaillées dans le paragraphe 8.2. On retrouve des morphologies similaires pour les 

terrasses identifiées à l’Ouest de 1°55.  
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Figure IV-17: Localisation des terrasses qui bordent le thalweg axial. La surface colorée correspond au replat sommital de la terrasse et la couleur indique la 

hauteur par rapport au fond du thalweg axial qui passe au pied des terrasses. D’après Bourillet, données non publiées. 
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7.4.2. Hauteur des terrasses par rapport au thalweg 

Les données ont été séparées selon la localisation de la terrasse par rapport au thalweg 

axial. Lorsque l’on regarde vers l’Ouest, les terrasses sur le flanc nord ont été nommées 

terrasses rive droite, les terrasses sur le flanc sud, terrasses rive gauche (figure IV-18).  

La hauteur des terrasses s’échelonne de quelques mètres à plusieurs centaines de mètres 

au dessus du thalweg axial. Il y a une tendance générale à l’augmentation de la hauteur de la 

terrasse avec la distance à la tête. Ce schéma est identique pour les terrasses rive gauche ou 

rive droite. Ceci implique que le thalweg axial est de plus en plus confiné. Le confinement du 

thalweg axial semble s’accompagner d’une diminution de la largeur du thalweg. En moyenne, 

les terrasses sont plus hautes dans les parties proximales et distales (entre 0 à 40 km et entre 

100 à 140 km figure IV-16) ce qui correspond aux zones ou le thalweg axial est le plus 

restreint. Il ne semble pas y avoir de corrélation de niveaux de terrasses de l’amont à l’aval ou 

de gauche à droite du canyon, chaque terrasse évolue indépendamment. 

 

 

Figure IV-18: Hauteur des terrasses par rapport au thalweg axial le long de la zone d’étude. Les deux 

populations de données correspondent aux terrasses que l’on retrouve sur le flanc nord du canyon 

(terrasses rive droite) et sur le flanc sud (terrasses rive gauche).  

 

7.4.3. Surface des terrasses 

Les données de valeurs de la surface des replats sommitaux des terrasses montrent de 

très grandes variations avec des valeurs extrêmes de 6000 m² et de 7 000 000 m² (soit 7 km²) 

(figure IV-19). La majorité des valeurs se tient dans la tranche 10 000-1 000 000 m² et ne 

présentent pas de tendance générale. Cependant plusieurs caractéristiques ressortent. Il y a 
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d’abord une diminution assez nette des valeurs entre 50 et 60 km qui se regroupent dans 

l’intervalle 10 000-100 000 m². Ensuite les valeurs les plus élevées commencent à apparaître 

uniquement après 80 km. Enfin le spectre de valeurs est plus étoffé après 80 km. 

La terrasse qui a la surface la plus importante est située au pied de la grande vallée qui 

occupe tout la partie centrale du bord nord du canyon. 

 

 

Figure IV-19: Valeurs de la surface des replats sommitaux des terrasses identifiées dans le corps du 

canyon. L’échelle des valeurs de surface est logarithmique. 

 

7.4.4. Comparaison entre les données de hauteur et de surface 

La figure IV-20 relie les valeurs de hauteur des terrasses par rapport au thalweg axial 

avec les valeurs de surfaces des replats sommitaux des terrasses. Les courbes qui relient les 

points de données n’ont pas de signification, elles servent de guide à la comparaison des 

valeurs des deux graphiques.  

Il existe une corrélation frustre entre les deux jeux de données. On peut remarquer que 

dans la majorité des cas, plus la terrasse est haute plus elle aura une surface développée. Les 

terrasses dont la hauteur ne dépasse pas 100 m ont une surface inférieure à 100 000 m². 

Lorsque les hauteurs des terrasses approchent 200 m, les surfaces augmentent fortement pour 

atteindre plusieurs centaines de milliers de m². Les hauteurs les plus importantes 

s’accompagnent de valeurs de surface dépassant le million de m².   
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Figure IV-20: Comparaison des données de hauteur de terrasse par rapport au chenal (en haut) avec les 

données de surface des replats sommitaux des terrasses (en bas). Les valeurs ont été ans les deux cas 

reliées afin d’aider à la comparaison des deux jeux de données. 

 

7.5. LES FIGURES D’EROSION SUR LES FLANCS 

7.5.1. Les ravines 

Les flancs du canyon et des terrasses ont une morphologie très rugueuse. Ils sont 

découpés par des ravines rectilignes qui vont rejoindre soit le thalweg axial soit le replat 

sommital d’une terrasse (figure IV-21). Ces ravines se raccordent en amont au plateau ou bien 

au replat sommital d’une terrasse. A l’Est de 1°55, ces ravines mesurent de quelques mètres à 

plusieurs dizaines de mètres de largeur pour des profondeurs de quelques mètres. Elles sont 

espacées de quelques centaines de mètres ce qui donne un aspect crénelé aux pentes qu’elles 

entaillent. La taille des ravines augmente avec la distance à la tête. A l’Ouest de 1°55, elles 

atteignent jusqu’à plusieurs centaines de mètres de largeur pour des profondeurs de plusieurs 

dizaines de mètres. Ces ravines sont des structures érosives qui résultent de passages de 
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courants ou de petites déstabilisations. Les données bathymétriques ne montrent pas de dépôts 

au pied de ces structures. Ceci peut indiquer que les dépôts soient très fins et s’étalent sur la 

terrasse ou dans le canyon. Les courants qui apportent les sédiments peuvent aussi être peu 

récurrents permettant à la morphologie induite par les dépôts d’être gommées. Enfin la 

résolution de la bathymétrie n’est peut être pas suffisante pour distinguer ces dépôts. 

 

 

Figure IV-21: Bloc bathymétrique 3D ombrée montrant les flancs du canyon et des terrasses érodés par 

des ravines et des glissements. 

 

7.5.2. Les glissements 

Les flancs du canyon ou des terrasses sont parfois incisés par des glissements 

(figure IV-21). Ceux-ci rejoignent le thalweg axial ou bien un replat sommital d’une terrasse. 

En amont, ils peuvent, comme les ravines, se raccorder au plateau ou au replat sommital 

d’une terrasse mais peuvent aussi débuter au milieu de la pente. Ces glissements sont moins 

nombreux que les ravines mais ont des dimensions plus importantes. Ils peuvent s’étendre sur 

plusieurs kilomètres de large avec des profondeurs pouvant dépasser 100 m.  

La formation de ces glissements résulte le plus souvent de l’érosion des flancs du 

canyon par les courants gravitaires qui transitent dans le thalweg axial. Les glissements sont 
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localisés sur les flancs externes des méandres du thalweg axial, là où l’érosion est la plus 

forte. Souvent les glissements présentent des formes composées, multilobées, ont un pied plus 

large que la tête laissant penser à des glissements en chaînes ou à de l’érosion rétrogressive.  

La présence de glissements est principalement liée à l’activité érosive du thalweg axial. 

Mais en retour le glissement peut influer sur la morphologie du thalweg axial en contraignant 

son tracé par les dépôts associés aux glissements qui obstruent le thalweg.  

Cependant, on ne retrouve pas actuellement beaucoup de dépôts consécutifs à ces 

glissements. Ils ont été remaniés par les courants gravitaires qui transitent dans le thalweg 

axial. 

 

7.6. LES ABORDS DU CANYON 

A l’Est de 1°55, les abords du canyon sont très peu accidentés, avec une inclinaison du 

plateau faible (0,4°). A l’Ouest de 1°55, les abords du canyon tant au Nord qu’au Sud sont 

très accidentés.  

 

7.6.1. Au nord du canyon 

Le rebord de la plateforme aquitaine (figure IV-13) se trouve à 200 m de profondeur et 

à une orientation NO-SE. La pente est réduite à 3,5 km avec une inclinaison de 6,6°. En aval 

elle laisse place au plateau Landais très réduit lui aussi à cet endroit (3,5 km) avec une 

inclinaison de 3,3°. En aval du plateau Landais, le fond marin plonge dans le canyon avec des 

pentes supérieures à 10°.  

Plusieurs chenaux entaillent la pente. Le plus important est situé au NO, il est nommé 

le petit chenal. En amont il se développe depuis une large dépression qui pourrait être une tête 

de glissement qui a incisé le plateau sur quelques centaines de mètres (figure IV-13). En aval 

il entaille la pente puis le plateau Landais et rejoint le thalweg axial du canyon. Ce chenal est 

méandriforme avec une pente moyenne de 2,8° jusqu’au rebord du canyon (figure IV-22). La 

pente du petit chenal augmente fortement lorsqu’il entre dans le canyon pour atteindre 11,2°. 

Il n’y a plus connexion directe entre le petit chenal et le thalweg axial, on remarque dans la 

partie aval du profil bathymétrique qu’il existe des marches topographiques qui font penser à 

de petites terrasses. Par contre il semble qu’il reste dans le thalweg axial une signature de la 

connexion passée car le thalweg axial présente à cet endroit deux axes dont le plus au Nord 

pourrait être la trace fossile du petit chenal. 
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Figure IV-22: Profil bathymétrique le long du petit chenal. L’augmentation brutale de la pente 

correspond à l’entrée dans le canyon.  

 

Le rebord de plateforme se suit sur 15 km vers le NO jusqu’à l’incision du petit 

chenal. Il disparaît ensuite pour laisser place à une très grande dépression qui occupe toute la 

partie centrale du rebord nord du canyon (figure IV-13). Cette dépression s’étend depuis le 

plateau continental, qu’elle incise de plusieurs kilomètres, jusqu’au canyon sur une distance 

de 28,5 km. Elle mesure 13 km dans sa partie la plus large.  

Les contours de la dépression sont crénelés et/ou lobés et érodent les dépôts 

environnants. La hauteur du flanc oriental est maximum en amont de la dépression où elle 

atteint 400 m. La hauteur diminue vers l’aval jusqu’à 200 m environ à l’entrée dans le canyon. 

Le flanc occidental est moins élevé, il atteint 250 m de hauteur dans la partie amont et à peine 

100 m dans la partie aval.  

Le fond de la dépression est rugueux et montre des surfaces de glissements qui laissent 

des empreintes en forme de marches dans la bathymétrie. La pente est forte sur les cinq 

premiers kilomètres en amont de la dépression (4,6°). Elle s’adoucit ensuite jusqu’au canyon 

avec des valeurs ne dépassant pas 2°. Au droit de la dépression, le flanc du canyon a des 

valeurs de pente qui n’excèdent pas 5°. Avant d’atteindre le chenal, la dépression rejoint une 

terrasse large de 2,5 km presque plane (la plus grande des terrasses identifiées, voir chapitre 

7.4).  

La formation de cette dépression est attribuée à plusieurs épisodes de glissements 

rétrogressifs. La dépression ainsi créée devient un conduit privilégié pour le transport 
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sédimentaire. Les processus gravitaires qui y transitent peuvent alors augmenter l’érosion, 

empêcher les dépôts de sédiments ou créer des structures chenalisées comme le petit chenal 

(Gonthier et al., in press). A partir de données de sismique très haute résolution et des valeurs 

de taux de sédimentation dans la région, Gonthier et al. (in press) estiment que l’érosion de la 

dépression daterait de 100 000 ans.  

 

7.6.2. La plateforme espagnole  

La plateforme basco-cantabrique constitue la bordure sud du canyon (figure IV-13). A 

l’Est de 1°55, la plateforme est peu accidentée et à des valeurs de pente de 0,4°. A l’Ouest de 

1°55, elle prograde vers le Nord directement dans le canyon. Le rebord de plateforme n’est 

pas aussi net que pour la plateforme aquitaine. Il y a une rupture de pente à partir de 200 m 

mais l’inclinaison de la pente ne dépasse pas 2,3°. A partir de l’entrée dans le canyon, les 

valeurs de pente retrouvent des valeurs de 11,5°.  

A partir de 400 m de profondeur dans la partie centrale, on retrouve de nombreuses 

structures circulaires profondes de 10 à 20 m qui sont interprétées comme étant des 

pockmarks. Ces structures s’alignent sur des droites N-S de même direction que les canyons 

qui les entourent. De plus certains pockmarks se rattachent à des structures en érosion qui 

remontent les flancs du canyon et commencent à éroder la plateforme externe. 

Cinq canyons tributaires entaillent la plateforme depuis le canyon jusqu’à l’isobathe 

200 m (figure IV-23). Ces tributaires ont une direction générale N-S, leur tracé est curviligne 

avec une à trois grandes courbes au maximum. Les tributaires ont été nommés de 1 à 5 dans 

l’ordre depuis l’Est vers l’Ouest (figure IV-23).  

Le profil bathymétrique du fond de chenal du tributaire 1 est très peu rugueux et 

convexe. De la tête de ce tributaire jusqu’à l’entrée dans le canyon, la pente a une valeur de 

3,3°. Ensuite le tributaire entaille le flanc du canyon et la pente atteint des valeurs de 10°. En 

aval le tributaire ne se connecte pas directement au thalweg axial du canyon mais rejoint une 

petite terrasse qui borde le chenal axial. Il n’y a plus connexion directe entre ce tributaire et le 

canyon. 

Les tributaires 2 et 3 empruntent le même cours dans la partie aval. En amont leur profil 

bathymétrique est quasiment rectiligne, seule la partie proximale du tributaire 3 montre une 

rupture de pente. Les profils bathymétriques indiquent des valeurs de pente de 4° et 4,4° pour 

les tributaires 2 et 3 respectivement avant l’entrée dans le canyon. Ensuite ils empruntent le 

même tracé dont la pente est de 10,5°. Les données bathymétriques montrent que le 
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tributaire 3 érode le passage du tributaire 2, qui ne garde qu’une petite signature 

bathymétrique avec l’aval. Le tributaire 2 semble avoir cessé de fonctionner ou avoir baissé 

d’intensité avant le tributaire 3. En aval il n’y a pas connexion directe avec le thalweg axial du 

canyon mais comme pour le tributaire 1, les tributaires rejoignent une terrasse. 

Le tributaire 4 montre un profil bathymétrique de fond de chenal très accidenté. La 

pente moyenne générale est de 5,4° mais de nombreuses ruptures de pente provoquent la 

formation de pentes pouvant atteindre 10°. Comme les tributaires précédents, le tributaire 4 ne 

se connecte pas au thalweg axial mais rejoint deux terrasses imbriquées qui surplombent le 

thalweg axial de plus de 250 m.  

Le tributaire 5 présente un profil bathymétrique de fond de chenal rectiligne avec une 

pente de 6,9°. Il s’arrête à 1700 m de profondeur, nettement érodé par le tributaire 4. Le 

tributaire 5 a donc cessé de fonctionner avant le tributaire 4. 
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Figure IV-23: Profils bathymétriques des fonds de chenaux des tributaires entaillant la plateforme 

espagnole et se terminant dans le canyon. Les tributaires ne se connectent plus directement au thalweg 

axial du canyon mais rejoignent des terrasses dont la hauteur par rapport au thalweg axial peut atteindre 

250 m. 
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8. CARACTERISATION SEDIMENTOLOGIQUE ET SISMIQUE  

8.1. LES FACIES LITHOLOGIQUES 

L’étude sédimentologique des carottes a permis de définir trois types de faciès 

sédimentaires : les dépôts massifs, les séquences de dépôts gravitaires granoclassées et les 

dépôts fins. Les différents faciès ont été identifiés à partir des analyses visuelles (contacts, 

couleurs, structures internes visibles à l’œil nu ou en rX) et des données granulométriques. 

8.1.1. Les dépôts massifs 

Ce faciès est exclusivement retrouvé dans les carottes prélevées dans le thalweg axial du 

canyon. En fait, la majorité des carottes n’échantillonnent que les parties externes du thalweg 

axial car il s’est avéré très difficile d’en carotter l’axe.  

Ce faciès est constitué de sédiments très grossiers allant des sables moyens au galets 

(figure IV-24). Les carottes sont toutes perturbées, il est donc impossible de caractériser 

l’épaisseur exacte de ces dépôts. Les données granulométriques montrent que les sables sont 

très bien triés, 90% des grains ont un diamètre supérieur à 125 µm. La taille des galets peut 

elle atteindre 9 cm. Graviers et galets sont dans une matrice de sables moyens. Les graviers et 

galets sont de même nature que ceux rencontrés actuellement sur les plages de Bayonne et 

d’Anglet. On retrouve dans ce faciès des galets mous de silt argileux riche en matière 

organique et bioturbés.  

Les caractéristiques de ces dépôts tendent à montrer que des écoulements granulaires ou 

de graviers sont les processus à l’origine de ces dépôts. Cependant l’entretien de tels 

écoulements gravitaires nécessite de fortes pentes (18°, (Middleton and Hampton, 1973)) qui 

n’existent pas à l’intérieur du canyon.  
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Figure IV-24: Page précédente. Faciès de dépôts massifs. Exemple de la carotte proks08b. Le faciès se 

caractérise par des dépôts très grossiers allant des sables moyens aux galets Les sédiments les plus 

grossiers, graviers et galets sont dans une matrice de sables moyens. Dans le tronçon 2 l’eau qui s’est 

échappée de la carotte lors de sa sortie de l’eau a lessivé le niveau à graviers et galets. 

 

8.1.2.  Les séquences de dépôts gravitaires granoclassées 

On distingue deux types de séquences gravitaires granoclassées selon qu’elles 

contiennent ou non des sédiments sableux, les séquences A et B. Ces deux séquences 

constituent la majorité des dépôts qui forment les flancs et les terrasses du canyon. 

 

La séquence A est caractérisée par un granoclassement normal depuis des sables 

moyens à très fins à la base jusqu’à des silts argileux au sommet (figure IV-25). La base de la 

séquence est très souvent érosive et on peut retrouver des galets d’argiles dans le faciès 

sableux basal. Les données rX n’apportent que peu ou pas de détails sur la structure interne de 

la séquence car la bioturbation est importante et détruit les structures présentes. Toutefois, on 

retrouve des laminations parallèles frustes dans certains dépôts qui correspondent à des sables 

fins. Les dépôts plus fins contiennent beaucoup de matière organique, le sédiment est très 

sombre. La bioturbation y est aussi très importante. Les données granulométriques montrent 

que les faciès que l’on retrouve dans la séquence s’apparentent aux faciès définis par 

Bouma (1962) (figure IV-25). Ces caractéristiques sédimentologiques impliquent que ces 

séquences sont d’origine turbiditique.  

 

La séquence B se caractérise par un léger granoclassement normal dans les silts argileux 

(figure IV-25). Le sédiment, très sombre, comprend beaucoup de matière organique. La base 

de cette séquence peut être légèrement érosive. Les données rX montre parfois des variations 

d’intensité de gris qui marquent les séquences. La bioturbation est très importante et détruit la 

structure interne du sédiment. Dans quelques rares endroits des laminations parallèles frustes 

sont préservées. Cette séquence diffère de la séquence A car elle ne présente que les termes 

fins (supérieurs) de la séquence de (Bouma, 1962).  
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Figure IV-25: Faciès de dépôts gravitaires granoclassés. La séquence A Exemple de la partie sommitale du 

premier tronçon de la carotte Proks12. Le faciès se caractérise par une séquence granoclassée depuis les 

sables moyens à fins jusqu’aux silts argileux. Chaque faciès du dépôt a une signature granulométrique 

caractéristique. Cette séquence dont la base est érosive est interprétée comme une turbidite. 

 

8.1.3. Les dépôts fins 

Ce faciès est très peu présent dans les dépôts proches du thalweg axial, par contre il 

prend de l’importance avec la hauteur par rapport au thalweg axial. 

Le faciès de dépôts fins est constitué de sédiments identiques à ceux rencontrés dans les 

termes fins des séquences A et B. La bioturbation y est très importante Mais ici la signature 

granulométriques diffère (figure IV-26). Le sédiment est bien trié avec un mode principal qui 

varie peu (8 à 10 µm) et un mode mineur autour de 150 µm. Ce faciès est caractéristique de la 

sédimentation hémipélagique de la région, le mode à 150 µm est typique de la présence de 

foraminifères.  
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Figure IV-26: Faciès dépôts fins. Exemple d’un échantillon de la partie basale de la carotte Proks01. Les 

caractéristiques sédimentologiques sont identiques à celles des termes fins des séquences A et B. Par 

contre la signature granulométrique diffère. Dans ce cas, la courbe granulométrique est bien triée, on 

retrouve un mode majeur centrée autour de 8 à 10 µm et un mode mineur à 150 µm. Ce faciès correspond 

à la sédimentation hémipélagique. 

 

8.2. LES TRANSECTS PERPENDICULAIRES AU THALWEG AXIAL 

Deux transects perpendiculaires au thalweg axial ont été réalisés lors de la campagne 

PROSECAN (figure IV-27). Ils se situent dans la partie amont du canyon, à des profondeurs 

inférieures à 500 m. L’objectif était d’échantillonner le haut de la terrasse, le flanc du thalweg 

axial, puis le flanc du thalweg opposé et la terrasse au dessus. Les carottes ont été prélevées 

grâce à un carottier Küllenberg. 
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Figure IV-27: Localisation des transects de carottes dans la partie amont du canyon de Capbreton. Les 

transects sont perpendiculaires au thalweg axial et échantillonne le haut de la terrasse, le flanc de la 

terrasse, le thalweg axial, le flanc opposé et le haut de la terrasse opposée. 

 

8.2.1. Transect 1 

Le transect 1 est localisé à 6 km de la tête du canyon en abscisse curviligne le long du 

thalweg axial (figure IV-27). Ce dernier est rectiligne dans cette zone. Le transect est orienté 

NO-SE et est constitué de six carottes (figure IV-28).  
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Figure IV-28: Localisation des carottes sur le transect 1. En haut en plan, en bas en coupe. 
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Sur le flanc sud du canyon, les carottes Proks01 et Proks02 sont semblables (figure IV-

29). Elles sont constituées d’une succession de séquences de type B d’épaisseur centimétrique 

à décimétrique. Il y a très peu de faciès dépôts fins qui sont restreints à quelques centimètres 

au maximum. La taille moyenne des grains varie de 8 à 20 µm. La carotte Proks01 bien que 

plus haute et plus éloignée du thalweg axial par rapport à Proks02 montre une granularité 

moyenne un peu plus élevée. Cette différence pourrait s’expliquer par des apports directs, via 

le plateau adjacent de sédiments un peu plus grossiers que ceux déposés par les nuages 

turbiditiques. 

Dans le thalweg axial, les sédiments des carottes Proks03 et Proks03b sont composés de 

dépôts massifs (figure IV-29). Les carottes sont perturbées mais montrent que les sédiments 

de Proks03, plus près du centre du thalweg axial, sont plus grossiers que ceux de Proks03b 

située sur la partie externe. Dans la seconde moitié de la carotte Proks03, quelques graviers 

sont disséminés parmi les sédiments sableux. Dans la carotte Proks03b on retrouve des galets 

de silts argileux, riches en matière organique. 

Sur le flanc nord du canyon, les carottes Proks04 et Proks05 sont principalement 

constituées de séquence de type B avec quelques dépôts fins (figure IV-29). Trois séquences 

A qui mesurent au maximum 10 cm interrompent la succession de séquences de type B. La 

courbe granulométrique des niveaux les plus grossiers de ces trois séquences montre qu’il y a 

une diminution de la valeur du mode principal de l’ordre de 30 à 40 µm dans la carotte 

Proks05 par rapport à Proks04 qui se trouve environ 25 m plus bas (figure IV-30). La 

présence de trois épisodes turbiditiques dans ces deux carottes peu éloignées laisse penser que 

ces carottes ont enregistrées les mêmes évènements. On peut constater que pour la même 

période de temps, les trois séquences représentent 30 cm dans la carotte Proks04 et plus d’un 

mètre dans la carotte Proks05. Cette différence peut être le résultat de trois facteurs. D’abord, 

les deux dernières séquences sont très érosives et empêchent la conservation des sédiments 

qui se déposent entre les évènements. Ensuite, les dépôts plus fins se déposent plus rarement 

dans la zone de la carotte Proks04, ils sont transportés plus haut et plus loin sur les flancs du 

canyon. Enfin, cette différence d’épaisseur n’est qu’un artefact de carottage. 
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Figure IV-29: Courbes granulométriques de la médiane des carottes du transect 1 (voir figure IV-28 pour la localisation). Les termes en grisé sont relatifs à la nature 

des dépôts (voir chapitre 8.1) et les traits en pointillés indiquent les unités corrélées de carotte à carotte.  
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Figure IV-30: Comparaison de la granularité des niveaux les plus grossiers des trois séquences 

turbiditiques enregistrées dans les carottes Proks04 et Proks05. Les séquences de la carotte Proks05, la 

plus haute et la plus éloignée du thalweg axial, ont des modes principaux qui sont inférieurs de 30 à 

40 µm. 

 

8.2.2. Transect 2 

Le transect 2 est localisé à 13 km de la tête du canyon en distance curviligne le long du 

thalweg axial (figure IV-27). Ce dernier est rectiligne dans cette zone. Le transect est orienté 

E-O et est constitué de quatre carottes (figure IV-31).  
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Figure IV-31: Localisation des carottes du transect 3. En haut en plan, en bas en coupe. 

 

La carotte Proks12 est situé sur le flanc est (figure IV-32). Les 30 premiers centimètres 

sont marqués par la présence de quatre séquences de type A dont la première a été détaillée 

dans la figure IV-25. Ces séquences alternent avec des séquences de type B 

pluricentimétriques. En dessous on retrouve une succession de séquences de type B qui 

montre de nombreuses stratifications planes. Dans le thalweg axial, les carottes sont 

composées de dépôts massifs sableux. En dessous de ce dépôt massif sableux on retrouve 

dans la carotte Proks14 le niveau à graviers et galets déjà vu dans les carottes du thalweg axial 

du transect 2. 

Sur le flanc ouest, la carotte Proks15 est formée d’une succession de séquences de 

type B qui alternent avec des dépôts fins. 
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Figure IV-32: Courbes granulométriques de la médiane des carottes du transect 2 (voir figure IV-28 pour la localisation). Les termes en grisé sont relatifs à la 

nature des dépôts (voir chapitre 8.1) et les traits en pointillés indiquent les unités corrélées de carotte à carotte 
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8.2.3. Transect le long du chenal 

Cette partie est détaillée dans le chapitre 8.3 

8.2.4. Nature des sédiments qui constituent les terrasses 

Cette partie est détaillée dans la partie 8.3 

 

8.3. DYNAMIQUE SEDIMENTAIRE ACTUELLE ET PASSEE : NATURE, PROCESSUS DE MISE EN 

PLACE ET ARCHITECTURE INTERNE DES DEPOTS 

Cette partie fait l’objet d’un article qui sera publié dans Geo-Marine Letters. La 

première partie introduit l’article. Les faits marquants sont ensuite repris en conclusion.  

8.3.1. Introduction  

Les canyons sous-marins sont considérés comme des structures de transit permettant aux 

sédiments issus de l’érosion continentale d’atteindre le bassin profond. De nombreux 

processus d’érosion et de sédimentation y coexistent et interagissent. En période de haut 

niveau marin relatif. Beaucoup de têtes de canyons sont situées sur le rebord de la plateforme. 

Ils sont loin des apports continentaux et les canyons sont considérés comme fossiles.  

Le canyon de Capbreton entaille profondément la plateforme continentale et sa tête se 

trouve ainsi très proche de la ligne de rivage actuelle. Des études antérieures ont montré que 

la dynamique sédimentaire du canyon en période de haut niveau marin était importante avec 

le passage régulier dans le thalweg axial de courants gravitaires érosifs capables de transporter 

des sédiments sableux (Mulder et al., 2001; Nesteroff et al., 1968). Le canyon de Capbreton 

est aussi caractérisé par la présence de terrasses qui se développent au dessus du thalweg axial 

et qui constituent des zones de dépôts sédimentaires (Cirac et al., 2001).  

L’étude du canyon de Capbreton, grâce aux données de carottages et de sismique très 

haute résolution, permet de caractériser en détail le fonctionnement actuel d’un canyon 

soumis au régime hydrodynamique côtier. 
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8.3.2. Past and present sedimentary activity in the Capbreton Canyon, 

southern Bay of Biscay 
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8.3.3. Conclusions 

L’étude de données de carottages et de sismique très haute résolution dans la partie 

amont du canyon de Capbreton montre l’impact majeur des processus hydrodynamiques sur la 
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dynamique sédimentaire actuelle du canyon de Capbreton ainsi que sur son évolution 

morphologique au cours du temps. 

L’initiation de courants gravitaires est gouvernée par trois paramètres : (1) l’apport 

important de sédiments par les courants côtiers et les fleuves pyrénéens et cantabrique. (2) la 

morphologie de la tête du canyon, qui joue le rôle de dépocentre provisoire. (3) l’existence de 

processus exceptionnels comme les tempêtes ou le séismes capables de mobiliser les 

sédiments accumulés. Cette dynamique sédimentaire est cependant ponctuelle et ne permet 

apparemment pas aux sédiments d’être transportés jusqu’au bassin profond. Un volume 

important se dépose dans le thalweg axial du canyon montre une tendance au remplissage. 

Les courants gravitaires qui transitent dans le canyon via le thalweg axial sont les 

acteurs majeurs de l’évolution morphologique du canyon. Ils sont à l’origine de la formation, 

de la croissance et de l’érosion des terrasses. Celles-ci, qui peuvent être assimilées à des 

levées confinées, se développent de la compétition de trois phénomènes, le débordement 

d’écoulements gravitaires, la sédimentation hémipélagique et la hauteur de la terrasse. A 

mesure que la terrasse croît par rapport au thalweg axial, la sédimentation hémipélagique 

prend le pas sur les débordements de courants gravitaires. Aussi, le taux de croissance d’une 

terrasse n’est pas linéaire dans le temps. Il est rapide lorsque la terrasse est peu élevée, les 

débordements de courants gravitaires apportent beaucoup de sédiments. Il diminue avec 

l’augmentation de la hauteur de la terrasse par rapport au chenal. Il se stabilise lorsque la 

terrasse est assez haute pour empêcher le débordement d’écoulements gravitaires, la 

sédimentation hémipélagique contribue alors seule à la croissance de la terrasse.  

Les terrasses constituent des pièges à sédiments mais en retour permettent 

l’enregistrement dans les sédiments de l’évolution du canyon au cours du temps. Les taux de 

sédimentation supérieurs à 10 m/ka enregistrés depuis 2400 ans montrent que la construction 

d’une terrasse est très rapide mais aussi que le canyon évolue continûment entre les périodes 

de bas niveau marin et les périodes de haut niveau marin. Cependant l’évolution semble 

moins forte en période de haut niveau marin relatif. De plus, la diminution des taux de 

sédimentation dans les derniers mètres indique que la déconnexion de l’Adour de la tête du 

canyon a fortement contribué à la diminution des apports et des dépôts sédimentaires dans le 

canyon. 
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9. MESURES DE COURANT 

Afin de caractériser les courants dans le canyon, trois courantomètres ont été placés dans 

le thalweg axial. Ils se trouvent à 2 m au dessus du fond et à des profondeurs de 148, 672 et 

1200 m. Seul le courantomètre placé à 672 m de profondeur, dans la région où a été prélevée 

la turbidite de noël 1999, a fonctionné et a pu être récupéré. Le courantomètre a enregistré une 

mesure de direction et de vitesse de courant toutes les dix minutes pendant trois mois et demi 

(2 août-15 novembre 2002). 

 

9.1. CARACTERISTIQUES DES COURANTS MESURES 

La figure IV-33 présente les mesures de vitesse et de direction de courants acquises par le 

courantomètre. L’échantillonnage a été effectué toutes les dix minutes ce qui représente un 

total de plus de 15 000 mesures.  

Les deux graphiques de la figure IV-33 montrent d’abord qu’il y a des courants avec des 

vitesses supérieures à 5 cm/s dans toutes les directions. Dans le graphique (A) deux directions 

principales ressortent, soulignées par des vitesses supérieures à 10 cm/s, ESE et SO. 

Cependant, les vitesses les plus importantes (>30 cm/s) ont une direction ENE. Dans le 

graphique (B), qui marque le nombre de mesures dans chaque direction et donc la durée des 

vitesses des courants dans ces directions, la position du courantomètre peut être considérée 

comme un centre de symétrie. Quatre directions principales de courants apparaissent 

(figure IV-33-B : 

 des directions primaires orientées ONO-ESE ; 

 des directions secondaires orientées E à ENE-O à OSO ; 

 des directions tertiaires orientées NNO-SSE ; 

 et des directions quaternaires orientées N-S.  

La direction ESE correspond bien à une direction majeure de courants, avec des vitesses 

élevées. Par contre la direction SO qui montre des vitesses fortes de courants ne représente 

pas une direction privilégiée tout comme les plus fortes valeurs de courants repérées dans la 

direction ENE.  

Le courantomètre est localisé sur la partie extérieur du thalweg axial dans une partie du 

canyon où celui-ci est large (figure IV-27) et orienté E-O. Les directions à gauche de l’axe 

SSO-NNE correspondent donc à des courants dirigés vers l’aval du canyon, les directions à 

droite de cet axe indiquent des courants vers l’amont du canyon.  
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Figure IV-33: Page précédente. (A) Mesures de vitesse et de direction des courants enregistrés par le 

courantomètre. Chaque point correspond à une mesure, sa direction sur le cercle indique la direction du 

courant et sa distance par rapport au centre du cercle indique la vitesse du courant. (B) Nombre de 

mesures représentant les différentes directions de courant. La direction de la barre indique la direction 

des courants et sa longueur est proportionnelle aux nombres de mesures.  

 

9.2. EVOLUTION DES COURANTS AU COURS DE LA PERIODE DE MESURE 

 

9.2.1. Evolution de la direction des courants 

On retrouve ces directions principales lorsque l’on regarde l’évolution au cours du 

temps des directions des courants (figure IV-34-A). Le corps principal des directions de 

courants dirigés vers l’amont du canyon (entre 90 et 135°) est plutôt stable au cours de la 

période de mesure et ne s’étalent que sur une trentaine de degrés. Seul le mois d’août présente 

des variations un peu plus grandes. A contrario les directions des courants dirigées vers l’aval 

sont beaucoup plus distribuées sur le graphique. Les mois d’août et de septembre montrent de 

grandes variations de directions de courants qui peuvent atteindre 90°. Les mois d’octobre et 

de novembre présentent des directions de courants un peu moins étalées en moyenne (45°) 

mais montrent des périodes pendant lesquelles les directions sont très variables (au début du 

mois d’octobre, à la mi-octobre et début novembre).  
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Figure IV-34: Page précédente. (A) Evolution de la direction des courants au cours de la période de 

mesure. On retrouve les grandes directions de courants soulignées par les graphiques précédents. Il est 

intéressant de noter que les principaux courants sont dirigés vers l’amont du canyon (entre 90 et 135°) et 

ont une distribution homogène au cours du temps, alors que les courants dirigés vers l’aval du canyon 

(entre 225 et 360°) ont une distribution beaucoup plus hétérogène. (B) Evolution des vitesses de courants 

au cours de la période de mesure. Les vitesses positives indiquent des courants dirigés vers l’amont du 

canyon et les vitesses négatives des courants dirigés vers l’aval du canyon. Il est intéressant de constater 

que les vitesses les plus fortes sont dirigées vers l’amont du canyon, qu’il y a une alternance cyclique des 

vitesses vers l’amont et vers l’aval et qu’il y a des périodes (en grisé) durant lesquelles les courants sont 

uniquement dirigés vers l’aval.    

 

9.2.2. Evolution de la vitesse des courants en fonction de leur direction 

Afin de caractériser les variations des vitesses de courants au cours du temps, les 

directions vers l’aval du canyon seront considérées comme négatives est les directions vers 

l’amont du canyon seront considérées comme positives (figure IV-34-B).  

De manière générale, les courants alternent cycliquement entre des directions amont et 

des directions aval sur des périodes inférieures à la journée. Les vitesses dans ces cycles 

peuvent être deux fois plus importantes vers l’amont que vers l’aval. Jusqu’au 23/09, les 

vitesses ne dépassent pas 20 cm/s dans la direction amont et 10 cm/s dans la direction aval. 

On remarque des séquences frustes de montée des vitesses, atteinte d’un paroxysme puis 

diminution des vitesses. A partir du 23/09, on remarque une brutale augmentation des vitesses 

tant vers l’amont que vers l’aval avec des séquences qui deviennent beaucoup plus nettes. 

Entre le 23/09 et le 13/10 deux séquences se succèdent, avec des vitesses vers l’amont qui 

dépassent 30 cm/s et des vitesses vers l’aval qui dépassent 10 cm/s. Entre le 13/10 et le 20/10 

on retrouve des vitesses similaires à celles enregistrées avant le 23/10. Enfin jusqu’au 15/11 

trois séquences frustes se distinguent avec des vitesses qui atteignent 33,7 cm/s vers l’amont 

et 24,8 cm/s vers l’aval. 

Cependant le caractère cyclique des mesures de courants est interrompu par des périodes 

longues (supérieures à la journée) pendant lesquels les courants ne sont plus dirigés que vers 

l’aval du canyon ou ne montre plus une alternance amont-aval si nette (figure IV-34). Les 

vitesses associées sont toutefois faibles, inférieures à 10 cm/s en moyenne et ne dépassent pas 

17 cm/s au maximum. 

 

9.3. MECANISMES A L’ORIGINE DES COURANTS ENREGISTRES DANS LE CANYON 

Pour comprendre les mécanismes à l’origine des variations de vitesses et de directions 

des courants, les données enregistrées par le courantomètre sont confrontées aux données de 
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marée, de débit de l’Adour et de variations de température données par le courantomètre. Les 

données de la marée à Bayonne sont issues de la banque de données du SHOM et les données 

de débit de l’Adour sont issues de la banque de données de l’Agence de l’Eau Adour-

Garonne. Pour une meilleure lisibilité, il y a une figure par mois. 

 

9.3.1. Comparaison avec les données de marée 

Les données de marée sont présentées en (A) sur les figures 35, 36, 37 et 38. 

L’alternance des courants vers l’amont et vers l’aval se corrèle avec les ondulations 

biquotidiennes de l’onde de marée mais avec un décalage entre les deux qui peut aller jusqu’à 

anticorréler les deux courbes (en particulier dans la journée du 09/11, figure IV-38-A). Il est 

difficile de savoir si l’augmentation des vitesses de courants précède ou suit celle de 

l’amplitude de la marée.  

Les données du mois d’août (figure IV-35) montrent que les vitesses maximales de 

courants sont enregistrées après les marées de vives-eaux. On retrouve cette tendance à partir 

du 22/09 jusqu’à la fin de la période d’enregistrement. Le plus bel exemple est entre le 01/10 

et le 15/10 (figure IV-37-A). On peut suivre en décalage, d’abord l’augmentation de 

l’amplitude des marées puis l’augmentation des vitesses de courants vers l’amont ou vers 

l’aval. Le décalage des paroxysmes d’amplitudes de marées et de vitesses de courants est de 

quelques jours dans chaque cas. Les marées de mortes-eaux voient toujours des valeurs de 

courants plus faibles sauf dans la première partie du mois de septembre où il ne semble y 

avoir aucune relation entre les périodes de vives-eaux mortes-eaux et les vitesses de courants.  

La brutale augmentation des vitesses de courants est située au moment des grandes 

marées d’équinoxe qui se tiennent autour du 22/09. C’est aussi à cette période que les 

courants dirigés vers l’aval du canyon deviennent un peu plus homogènes et s’étalent sur une 

plus faible amplitude de degrés (figure IV-35). 

 

Figure IV-35: Page suivante. Comparaison pour le mois d’août des données de courants avec (A) les 

données de marée, (B) les données de débit de l’Adour et (C) les données de température de l’eau. 
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9.3.2. Comparaison avec les données de débit de l’Adour 

Les débits de l’Adour sur la période de mesure varie d’un facteur 10 entre un niveau de 

base autour de 150 m
3
/s et des valeurs minimales inférieures à 75 m

3
/s et des périodes crues 

qui supérieures à 880 m
3
/s. Il y a six épisodes de crues pendant la période de mesure :  

 quatre crues modérées : deux en août (figure IV-35-B) une en octobre (figure IV-37-B) et 

une entre fin octobre et début novembre (figure IV-38-B). Les valeurs maximales de débit 

pour ces crues ne dépassent pas 300 m
3
/s ;  

 deux crues majeures : une première le 12/10 qui affiche des valeurs de débit de 550 m
3
/s 

en pic et une seconde le 12/11 avec des valeurs maximales inconnues par manque de 

données mais qui dépassent 880 m
3
/s 

La durée des crues varie de 6 à 9 jours en comptant la période de crue, le pic et la 

période de décrue. 

Il est difficile de mettre en évidence une relation entre les petites crues de l’Adour et 

l’initiation de courants dans le canyon. Par contre les deux grandes crues sont suivies d’une 

période pendant laquelle la cyclicité liée aux marées est perturbée (figure IV-37-B et 38-B). 

 

9.3.3. Comparaison avec les données de température 

Les données de température varient peu au cours de la période de mesure puisqu’il y a 

moins d’un degré d’écart entre les valeurs minimales et maximales (figures 35-C, 36-C, 37-C, 

38-C). Elles montrent une cyclicité avec des périodes de 15 jours jusqu’à la fin du mois de 

septembre associées à une amplitude de 0,3° et des températures faibles. A partir de la fin 

septembre les périodes sont plus réduites, de l’ordre de 7 jours, l’amplitude augmente jusqu’à 

0,45° et les températures, plus fortes, atteignent 10,8°. Jusqu’à fin septembre, les cycles sont 

en phase avec et donc en décalage par rapport aux mesures de courants. A partir de cette date 

il n’y a plus de corrélation entre les températures et les cycles de mortes-eaux vives-eaux de la 

marée et les cycles de températures ne se corrèlent pas bien non plus avec les vitesses de 

courants.  

On retrouve cependant une brutale augmentation des températures à la même période 

que l’augmentation brutale des vitesses de courants. La température moyenne passe alors de 

10,15° à 10,45°. 

Figure IV-36: Pages suivantes. Comparaison pour le mois de septembre des données de courants avec (A) 

les données de marée, (B) les données de débit de l’Adour et (C) les données de température de l’eau. 

Figure IV-37: Pages suivantes. Comparaison pour le mois d’octobre des données de courants avec (A) les 

données de marée, (B) les données de débit de l’Adour et (C) les données de température de l’eau. 
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Figure IV-38 : Page précédente. Comparaison pour le mois de novembre des données de courants avec (A) 

les données de marée, (B) les données de débit de l’Adour et (C) les données de température de l’eau. 

 

9.3.4. Comparaison avec les données météorologiques 

Les données météorologiques de Météo France pour les Pyrénées-Atlantiques 

n’indiquent pas de tempêtes pendant la période de mesure. Cependant des rafales de vents 

violentes d’Ouest puis de Sud ont été observées entre le 8 et le 23 octobre sur la côte du Pays-

Basque. Plus au Nord, l’anémomètre de Biscarosse a enregistré pendant la même période, 

13 jours où le vent a soufflé à plus de 60 km/h. Cette période de vents forts et réguliers 

correspond, dans le canyon, à une période où les changements cycliques de directions des 

courants sont perturbés (figure IV-37). De longues périodes (jusqu’à quelques dizaines 

d’heures) de courants dirigés vers l’aval du canyon se développent avec des vitesses 

maximales de 15 cm/s jamais enregistrées jusque là. Ces vitesses sont relativement faibles car 

les courants entrent probablement en compétition avec les courants cycliques liés à la marée. 

Des vents forts et réguliers semblent donc capables de générer un processus à l’origine de 

courants descendants le canyon. 

Cependant, le manque de données précises sur les directions, vitesses et durée des 

épisodes de vents et sur les conditions de houle, ne permet pas d’associer les deux 

phénomènes (vents forts-courants dirigés vers l’aval dans le canyon). 
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Les canyons sous-marins sont considérés comme des structures érosives permettant le 

transit de sédiments depuis le plateau continental jusqu’au bassin profond. Cette dynamique 

de transport sédimentaire se produit principalement lors des périodes de bas niveau marin 

lorsque les têtes de canyons sont proches des sources sédimentaires continentales et des zones 

de forte pente (limite plateau pente). En haut niveau marin, un canyon sous-marin qui ne reste 

pas connecté à un fleuve (comme le canyon du Zaïre), est considéré comme inactif, il devient 

un centre de dépôt et le transport de sédiments entre le plateau et le bassin profond est 

interrompu ou fortement diminué. 

L’objectif de ce chapitre est de mettre en lumière la complexité du fonctionnement d’un 

canyon sous-marin en axant la réflexion sur deux points. Tout d’abord la caractérisation de la 

dynamique sédimentaire d’un canyon en haut niveau marin en replaçant cet objet géologique 

dans son contexte. Ensuite la compréhension des processus qui permettent l’évolution du 

canyon dans le temps. 

 

1. LES PROCESSUS RECENTS DANS LES CANYONS DE CAPBRETON ET BOURCART 

Les canyons Bourcart et de Capbreton se trouvent dans des environnements géologique, 

physiographique et hydrodynamique différents et ne sont plus connectés directement à un 

réseau fluviatile.  

Pourtant, nos travaux ont montré qu’ils étaient le siège de phénomènes actuels de 

transport et de dépôt, y compris sableux. Nous allons tenter d’expliquer les processus à 

l’origine de ces dépôts après avoir résumé leur lithologie, leur provenance et leur devenir. 

 

1.1. DES DEPOTS GRAVITAIRES RECENTS DANS LE CANYON DE CAPBRETON 

1.1.1. Nature des dépôts 

La présence de sédiments récents dans la canyon de Capbreton a été constatée dès les 

premières campagnes océanographiques « modernes » qui ont eu lieu à la fin des années 60 

(Nesteroff et al. 1968). Ces dépôts ont été interprétés comme étant des turbidites qui se 

seraient déposées à l’Holocène.  

Plus récemment, l’échantillonnage d’une carotte multitube (OBK) près de l’axe du 

thalweg axial du canyon a permis de mettre en évidence une succession de trois séquences 

turbiditiques sableuses (Mulder et al. 2001). Les analyses radioisotopiques, faunistiques et 
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géochimiques ont montré que deux de ces séquences s’étaient déposées il y a moins de cent 

ans (Mulder et al. 2001; Anschutz et al. 2002). De plus, la séquence turbiditique la plus 

récente contenait encore du 
234

Thexc dont la demi-vie est de 24,1 jours ce qui indique qu’elle 

s’était déposée dans les six mois qui ont précédé l’échantillonnage.  

La base de données importante de carottages dans la partie amont du canyon de 

Capbreton nous a permis de corréler ces séquences dans le thalweg axial et sur une terrasse 

peu élevée par rapport au thalweg axial. L’analyse des séquences d’une carotte à l’autre 

montre que les faciès sableux disparaissent vers l’aval pour deux séquences.  

Plus en amont dans le canyon, des carottes prélevées dans le thalweg axial présentent 

des dépôts de sables massifs grossiers, voire de galets, que l’on peut suivre le long du thalweg 

axial. En aval, on retrouve aussi une gradation des dépôts puisque les dépôts de galets 

n’apparaissent plus. Cependant aucune tendance n’apparaît pour les dépôts de sables massifs 

car ceux-ci ont été perturbés lors de l’échantillonnage. Ces dépôts sont attribués à des 

écoulements hyperconcentrés (Mulder and Cochonnat 1996). 

 

Sur une terrasse surplombant le thalweg axial de 123 m, un carottage long (MD03-2693) 

montre qu’à 22,8 m de profondeur, les sédiments sont datés à 2020 ans BP cal. Ces sédiments 

sont fins, argilo-silteux, très riches en matière organique. Ils résultent à la fois du 

débordement du panache turbulent au sommet des écoulements gravitaires qui transitent dans 

le thalweg axial et de la sédimentation hémipélagique.  

1.1.2. Origine de ces sédiments 

Il y a trois types de sédiments qui se déposent actuellement dans le canyon de 

Capbreton, des graviers, des sables et des sédiments fins riches en matière organique. 

La tête du canyon de Capbreton est située à 400 m de la ligne de rivage. La côte 

aquitaine est riche en sable et l’hydrodynamique côtière, très énergétique, conduit à la 

formation d’un courant de dérive littorale qui transporte ces sables du Nord vers le Sud. Le 

volume des sédiments transportés est estimé globalement à 520 000 m
3
/an 

(Froidefond et al. 1983). Une étude plus précise sur une zone qui s’étend sur 50 km au nord 

de l’embouchure de l’Adour (qui comprend donc la tête du canyon de Capbreton en son 

centre) indique que la dérive littorale est dirigée vers le Sud, au Nord de la tête du canyon, et 

vers le Nord, au Sud de la tête du canyon (Abadie et al. 2006). Les volumes de transport 

calculés sont de 40 000 m
3
/an pour la dérive littorale dirigée vers le Sud et de seulement 

1000 m
3
/an pour la dérive littorale dirigée vers le Nord.  
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Ces données montrent que les sédiments sableux que l’on retrouve dans le canyon sont 

des sables de plage et que le stock disponible est important. Ceci est confirmé par la carotte 

VK5002, prélevée dans la partie supérieure de la tête et constituée de sédiments sableux de 

plage. 

Les sédiments plus grossiers (graviers et galets) présents dans les carottes sont 

identiques à ceux rencontrés actuellement sur les plages autour de Bayonne et d’Anglet. La 

dérive littorale et les autres processus sédimentaires associés à l’hydrodynamique côtière 

mobilisent ces sédiments. 

Les sédiments fins, riches en matière organique, sont amenés par les fleuves pyrénéens 

qui délivrent 2,25 Mt/an de matières en suspension (Maneux et al. 1999). L’hydrodynamique 

locale permet le transport d’une partie ces sédiments vers le canyon. 

 

1.1.3. Le transport sédimentaire dans le canyon de Capbreton 

La présence de 
234

Thexc dans la séquence turbiditique prélevées dans la carotte OBK a 

permis de relier cet évènement à la tempête « Martin » qui a touché la côte atlantique le 

27/12/1999. Trois hypothèses peuvent expliquer le déclenchement du courant gravitaire 

associé (Mulder et al. 2001) : 

 La houle et les vagues peuvent augmenter la pression interstitielle dans les sédiments et 

diminuer la résistance de cisaillement jusqu’au seuil de déstabilisation. La hauteur des 

vagues pendant la tempête Martin a atteint de 12 m pouvant ainsi déstabiliser des 

sédiments jusqu’à 110 m de profondeur d’eau, profondeur supérieure à celle de la partie 

supérieure de la tête du canyon ; 

 Lors d’une tempête, les courants de plateforme et la dérive littorale sont intensifiés. Ils 

peuvent conduire à un apport rapide et important de sédiment dans la tête du canyon et 

progressivement créer un courant instable ; 

 Les très faibles pressions atmosphériques entraînent un « gonflement » de l’océan 

conduisant à une surcôte d’eau à la côte qui pour la tempête Martin est estimée à 1 ou 2 m. 

Cet afflux d’eau engendre un courant de retour qui dans le cas de la zone d’étude pourrait 

utiliser la tête du canyon comme un conduit naturel. Si le courant est assez puissant pour 

éroder les dépôts présents dans la tête du canyon et dans le thalweg axial, il peut créer un 

écoulement sur le fond qui évolue ensuite en écoulement turbulent. 
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L’analyse des données de bathymétrie et d’imagerie montre que la tête du canyon joue 

un rôle majeur dans l’initiation de courants gravitaires dans la tête du canyon (figure V-1). En 

effet, la morphologie de la tête du canyon de Capbreton permet un piégeage des sédiments 

grossiers apportés par l’hydrodynamique côtière. Les pentes fortes de la tête (jusqu’à 7°) 

impliquent que les sédiments qui s’y trouvent sont dans un état métastable proche de la 

rupture. Ceci est confirmé par les données d’imagerie et de sonar latéral qui montrent de 

nombreuses cicatrices de glissements localisés là où les pentes sont les plus fortes. Lors 

d’évènements climatiques ou tectoniques très énergétiques comme la tempête « Martin », les 

sédiments sont déstabilisés et transportés vers l’aval par le thalweg axial du canyon.  

 

La présence de faciès très grossier proche de la tête du canyon puis de turbidites plus en 

aval montre l’évolution de la nature des courants gravitaires depuis leur lieu de formation. La 

déstabilisation des sédiments grossiers piégés dans la tête du canyon conduit à la formation de 

courants hyperconcentrés entretenus au départ par les fortes pentes de la tête du canyon. La 

diminution de la pente à l’entrée du thalweg axial (les pentes passent de 3,3° en moyenne à 

0,74°) ne permet pas l’entretien sur de très longues distances de ces courants très chargés en 

sédiments grossiers qui se déposent alors dans la partie amont du canyon. Ils forment des 

dépôts de sables massifs et de galets que l’on observe dans les carottes. 

L’entraînement d’eau au cours du transit des courants hyperconcentrés conduit au 

développement de la turbulence qui devient le principal processus de support des particules. 

Ainsi l’écoulement hyperconcentré peut évoluer en courant concentré voire en courant de 

turbidité (Mulder and Alexander 2001). Ce mode de support des particules permet de 

transporter plus loin des sédiments. Il est à l’origine des dépôts turbiditiques prélevées dans 

les carottes. 
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Figure V-1: (A) Carte d’imagerie et de bathymétrie EM1000 de la tête du canyon de Capbreton. (B) Profil 

de pente le long de l’axe de la vallée. La tête du canyon est de par sa situation près de la côte et sa 

morphologie un réceptacle idéal pour les sédiments remaniés par l’hydrodynamique locale. Mais les 

pentes rencontrées rendent les sédiments métastables et provoquent des déstabilisations qui peuvent 

engendrer des courants gravitaires dans le canyon.  

 

Les données du courantomètre, qui est resté trois mois et demi dans le thalweg axial à 

672 m de profondeur (site de la carotte OBK), montrent que la direction des courants 

enregistrés alterne cycliquement entre l’amont et l’aval, avec la même périodicité que les 

courants de marée mais avec un décalage de quelques heures qui peut aller jusqu’à anti-

corréler les deux courbes. Les vitesses maximales des courants sont de 33,7 cm/s vers l’amont 

et 24,8 cm/s vers l’aval. Elles sont cependant, de manière générale, deux fois plus fortes vers 

l’amont que vers l’aval du canyon. Ces caractéristiques et la profondeur à laquelle ces 

courants ont été enregistrés permettent de les interpréter comme le produit du déferlement 

d’ondes de marée interne. Les données fournies par le courantomètre ne nous permettent pas 

de calculer la pente critique de déferlement. En utilisant les valeurs proposées par 

Cacchione et al. (2002) à la latitude du canyon de Capbreton, cette pente critique varie entre 

0,81° et 3,27°. Ceci est conforme aux valeurs comprises entre 1,5° et 3,2° dans le canyon de 
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Cap Ferret (Durrieu de Madron et al. 1999). Ces valeurs indiquent que le fond du chenal, dont 

la pente ne dépasse pas 0,87°, n’est pas le lieu le plus propice au déferlement de la marée 

interne. Cependant la fourchette de valeurs implique que de grandes surfaces du canyon, 

notamment les pentes des flancs, sont susceptibles d’être un lieu de déferlement. Lorsque 

l’onde de marée interne touche des zones dont la pente est inférieure à la pente critique, celle-

ci est transmise. Elle est réfléchie si la pente est supérieure à l’angle critique 

(Cacchione et l. 2002). Le décalage de la courbe de marée interne par rapport à la courbe de 

marée peut être imputé à la distance entre le site de génération des ondes de marée interne 

avec le courantomètre comme c’est le cas dans le canyon de Monterey (Petruncio et al. 1998)  

La résultante des différences de vitesse entre les courants de fond dirigés vers l’amont et 

vers l’aval du canyon est un courant dirigé vers l’amont du canyon. Celui-ci à une valeur de 

1,16 cm/s au mois d’août, 1,38 cm/s au mois de septembre, 2,85 cm/s au mois d’octobre et 

2,92 au mois de novembre. Les vitesses instantanées des courants dirigés vers l’amont sont 

suffisantes pour mobiliser la fraction fine et la transporter en direction de la tête. 

 

1.2. LES DEPOTS SABLEUX DANS LA TETE DU CANYON BOURCART 

 

1.2.1. Nature et répartition des dépôts 

La tête du canyon Bourcart est localisée à 110 m de profondeur d’eau à 70 km des côtes. 

Ce canyon était considéré comme inactif en période de haut niveau marin. Afin de caractériser 

la dynamique sédimentaire de la tête du canyon plusieurs carottes d’interface y ont été 

prélevées. Un courantomètre a été mouillé dans le cadre du projet Eurostrataform 

(Gaudin et al. accepted; Palanques et al. accepted) 

Les carottes montrent que la tête du canyon Bourcart est presque totalement recouverte 

d’une unité sableuse à silteuse (figure V-2A) dont l’épaisseur varie de quelques dizaines de 

centimètres sur les flancs à 1,5 m dans l’incision axiale. Ces dépôts reposent en contact érosif 

sur une vase grise, très dure qui se compose d’une alternance de dépôts turbiditiques fins et de 

sédiments hémipélagiques (figure V-3). 
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Figure V-2: Répartition des dépôts récents dans la tête du canyon Bourcart. (A) A l’affleurement, La tête 

est presque recouverte de dépôts sableux. Dans la partie aval du chenal axial apparaissent des sédiments 

plus fins. (B) En profondeur, dans le chenal axial, l’unité de sable moyen disparaît au profit d’une unité 

silteuse. (C) Sur les flanc, seule l’unité de sable moyen est observée. L’épaisseur de l’unité récente est 

faible dans la partie proximal et sur les flancs (<0,4 m), maximale dans la partie médiane du chenal axial 

(<1,5 m) et ne dépasse pas 1 m dans la partie distale du chenal axial.    

 

Dans le chenal axial (figure V-2B), les sédiments sableux n’affleurent que dans la partie 

proximale. Ils se composent d’une unité, sans structure interne, de sable moyen interrompu 

par un niveau coquillier grossier (figure V-3-A). L’unité est épaisse de quelques dizaines de 

centimètres et repose sur la vase grise indurée. C’est dans la partie médiane que l’unité est la 

plus développée. Elle atteint 1,5 m d’épaisseur. A cet endroit, un niveau de quelques dizaines 

de centimètres de sable moyen massif s’intercale entre la vase grise et le niveau coquillier. Au 
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dessus se développe une séquence d’environ 1 m granodécroissante depuis les sables moyens 

jusqu’au silt fin. Cette séquence est érodée par une couche d’une dizaine de centimètres de 

silts légèrement granodécroissante qui montre des surfaces d’érosion interne. Dans la partie 

distale on ne retrouve plus que quelques dizaines de centimètres de sable au dessus de vase 

grise. Au dessus, le sommet de la carotte est composé de 70 cm de silt avec des érosions 

internes. 

Les dépôts des flancs du canyon (figure V-2C) dans les parties proximale et médiane 

sont identiques à ceux de la partie proximale (figure V-3-B). Sur la vase grise se développent 

quelques dizaines de centimètres de sables moyens avec un niveau coquillier grossier à la 

base. La moyenne granulométrique des dépôts sableux de la carotte prélevées dans la partie 

médiane est plus faible (sable fin) que dans la partie proximale (sable moyen). Dans la partie 

distale, le schéma est presque identique à celui de la partie distale du chenal axial. Seule 

l’épaisseur de la séquence silteuse change, elle ne fait ici qu’une trentaine de centimètres. 

 

Dans le détail, la nature de sédiments est particulière. En effet, les courbes 

granulométriques montrent que tous ces dépôts sont bimodaux avec un mode dans le sable 

moyen et un mode de silt très fin (figure V-3-D). Les granoclassements dans les séquences et 

les différences dans les moyennes granulométriques des échantillons ne sont que le résultat 

d’une variation de la proportion d’une classe granulométrique par rapport à une autre 

(figure V-3-C). Il y a toujours au moins 20% de fraction silteuse dans les dépôts sableux 
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Figure V-3: (A) Transect de carottes interface et Küllenberg dans le chenal axial du canyon Bourcart. Les 

unités grisées sont des unités de dépôts. (B) Transect de carottes interface sur les flancs du canyon 

Bourcart. Les unités grisées indiquent les unités de dépôts. (C) Localisation des transects de carottes. (D) 

Courbe granulométrique par échantillon représentant les sédiments composants les unités récentes.  

 

1.2.2. Origine des dépôts 

La nature très consolidée de la vase grise et ses caractéristiques  permettent d’interpréter 

ces dépôts comme appartenant à l’unité U3 définie dans le chapitre 4. 

 

Les analyses effectuées sur les sédiments suggèrent qu’ils proviennent du remaniement des 

sables littoraux de bas niveau marin qui se trouvent le long de l’isobathe 120 m et de 

sédimentation hémipélagique. La fraction sableuse retrouvée dans le canyon est similaire à la 
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« couverture mobile » holocène définie par Bassetti et al. (accepted) sur le plateau externe. 

Cette unité « mobile » résulte du remaniement de sables littoraux de bas niveau marin par des 

évènements de haute énergie comme ceux induits par les vents d’Est. 

1.2.3. Datation des dépôts 

Le comptage des radioisotopes montre que la partie sommitale des carottes présente des 

valeurs importantes de 
210

Pbexc. Ceci indique que ces sédiments se sont déposés il y a moins 

de 134 ans (la demi-vie du 
210

Pbexc est de 22,3 ans). Ces données permettent de définir des 

unités de dépôts (figure V-3-A et B) :  

 L’unité la plus récente (<134 ans) se compose de sédiments sableux massifs dans la partie 

proximale qui passent en aval à des sédiments silteux. Dans la partie proximale, la limite 

entre cette unité et l’unité sous-jacente n’est pas marquée dans la lithologie. Dans la partie 

médiane, elle correspond à la limite érosive entre le sommet de la séquence granoclassée 

et les sédiments silteux. Dans la partie distale, elle correspond aussi à une surface 

d’érosion mais qui sépare des sédiments silteux. L’épaisseur de l’unité augmente avec la 

distance à la tête du canyon ; 

 L’unité sous-jacente holocène est constituée de sédiments sableux massifs dans les parties 

proximale et médiane, avec à leur base un niveau coquillier grossier. Dans la partie 

médiane du chenal, les sables moyens massifs laissent place à la séquence granoclassée 

depuis les sables moyens jusqu’aux silts. En aval, l’unité se compose de sables moyens 

massifs à la base et de silts au dessus. L’épaisseur de cette unité est maximale dans la 

partie médiane du chenal axial. 

1.2.4. Les plongées d’eaux denses (ou cascading) 

Trois processus sont susceptibles d’éroder les sables littoraux de bas niveau marin, de 

transporter ces sables jusqu’à la tête du canyon et de former la couverture sableuse : 

l’intensification du courant Liguro-Provençal qui longe la pente du Golfe du Lion d’Est en 

Ouest, l’intensification des tensions sur le fond induites par les épisodes de très forts vents 

d’Est et les plongées d’eaux denses (ou cascading).  

L’analyse des données courantologiques acquises dans le chenal axial de la tête du 

canyon Bourcart (Gaudin et al. accepted) et dans les canyons du Golfe du Lion  à l’Ouest du 

canyon Bourcart (Palanques et al. accepted), montre que les plongées d’eaux denses sont des 

processus majeurs de la dynamique sédimentaire des canyons de la partie occidentale du golfe 

du Lion. Les épisodes prolongés de vents du Nord, froids et secs, refroidissent et 
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« évaporent » les eaux de surface du plateau interne. Ces eaux plus denses car plus froides et 

plus salées, plongent et traversent le plateau jusqu'à la pente. Elles empruntent ensuite les 

canyons sous-marins pour descendre le long de la pente jusqu’à ce qu’elles rencontrent des 

eaux ayant une densité égale ou plus forte. Elles s’étalent alors à cette profondeur (Ivanov et 

al. 2004; Durrieu de Madron et al. 2005) Si la vitesse de transit sur la plateforme est réduite 

(quelques cm/s), elle augmente beaucoup lorsque les eaux froides atteignent le rebord de 

plateforme (Estournel et al. 2005). Ainsi des vitesses instantanées de courants de 0,8 m/s ont 

été enregistrées dans le canyon de Cap Creus pendant l’hiver 2003/2004 (Palanques et al. 

accepted). Lors de l’hiver 2004/2005, un épisode de plongées d’eaux denses a duré de fin 

janvier à début mars, avec des vitesses de courants oscillant entre 0,4 et 0,8 m/s à 750 m de 

profondeur (Puig et al. 2005). Dans le canyon Bourcart, les vitesses maximales sont plus 

réduites. Pour l’hiver 2003/2004, le pic de vitesse atteint 0,37 m/s. Les épisodes de plongées 

d’eaux durent parfois plus d’une semaine mais la vitesse moyenne ne dépasse pas 15 cm/s. 

Cependant, les données courantologiques montrent que l’hiver 2004/2005 fut plus froid et les 

plongées d’eaux froides plus intenses. On peut donc penser qu’il en est de même dans le 

canyon Bourcart, même si l’impact est moins important du fait que ce canyon se situe assez 

loin de la bordure occidentale du Golfe du Lion où se développent les courants le plus forts.  

Ces données indiquent que les plongées d’eaux denses sont les seuls processus capables 

d’engendrer des vitesses de courants suffisantes pour éroder et transporter des sables moyens 

et les maintenir sur plusieurs jours. 

 

1.2.5. Cascadites (tableau V-1) 

Les plongées d’eaux denses sont à l’origine des sables massifs qui recouvrent presque la 

totalité de la tête du canyon Bourcart. Ces sables constituent un nouveau type de dépôt, les 

« cascadites ».  

Les cascadites à la différence des turbidites ou des hyperpycnites, ne peuvent pas créer 

des dépôts à granulométrie bimodale avec un mode dans les sables moyens et un dans les silts 

très fins. Bien que ces deux populations de particules ne soient probablement que les seules 

disponibles à l’érosion par les plongées d’eaux denses, cela n’explique pas leur présence dans 

le même dépôt. Cette bimodalité doit donc trouver sa source dans la nature du processus. Elle 

souligne peut être les variations soudaines des vitesses de courants que l’on peut observer lors 

de longues périodes de plongées d’eaux denses. Elle est aussi peut être liée au mode de 
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déplacement des particules transportées. En effet, bien que le régime hydraulique soit 

probablement turbulent, le mouvement se fait principalement par entraînement d’eau.  

 

 

Tableau V-1: Critères de reconnaissance de turbidites, hyperpycnites, contourites et cascadites 

Gaudin et al. (accepted) modifiée de Mulder et al. (2002). Ce tableau s’applique aux marges continentales 

dont les canyons sont déconnectés des systèmes fluviatiles pendant les périodes haut niveau marin 

 

Ces caractéristiques et leur localisation sur le haut de pente suggèrent que les cascadites 

se rapprochent plus des contourites peu profondes que Viana et al. (1998) ont nommé « sables 

de courant de fond peu profond ». Les spécificités des séquences cascaditiques et la 

comparaison avec les autres dépôts de pente sont résumées dans le tableau 1. Cependant, nos 

données ne permettent pas de discriminer cascadites et « sables de courant de fond peu 

profond » autrement qu’à l’aide de données courantologiques. Il faudra d’autres exemples et 

une étude plus fine des caractéristiques courantologiques des plongées d’eaux denses pour 

caractériser précisément ces dépôts. 

Ce processus de transport sédimentaire pourrait être l’un des processus à l’origine des 

dépôts sableux prélevés sur le néofan du Rhône à 2500 m de profondeur (Bonnel et al. 2005) 
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et de l’activité de 
210

Pbexc enregistré dans des sédiments de la ride Pyrénéo-languedocienne 

(Buscail et al. 1997). 

 

1.3. LA DYNAMIQUE SEDIMENTATION/EROSION DANS LES CANYONS BOURCART ET DE 

CAPBRETON : PERENNITE DES DEPOTS. 

La morphologie des canyons Bourcart et de Capbreton et la nature des processus qui y 

érodent, transportent ou déposent des sédiments sont différentes. Ceci soulève des questions 

quant à la répartition des zones de dépôt et d’érosion et la préservation éventuelle de 

sédiments à l’intérieur des canyons.  

1.3.1. Le canyon de Capbreton 

La déconnexion de l’Adour à la fin du 16
e
 siècle a conduit à un changement drastique de 

la dynamique érosion/dépôt du canyon de Capbreton car elle a coupé le canyon de tout apport 

sédimentaire direct. Actuellement il y a trois zones principales de dépôt et d’érosion, la tête 

du canyon, le thalweg axial et les terrasses. 

La tête du canyon est un réceptacle pour les sédiments côtier remaniés mais il n’existe 

malheureusement pas de quantification des volumes sédimentaires qui y entrent. Les 

sédiments qui comblent cette dépression sont dans un état métastable et la durée de leur 

préservation dépend de la fréquence des tempêtes ou de séismes de fortes magnitudes. Des 

tempêtes de l’intensité de « Martin » ont une occurrence décennale ce qui donne une idée de 

la durée maximale de préservation de tout ou partie des sédiments dans la tête du canyon. La 

morphologie actuelle de la tête diffère peu de celles établies en 1860 et 1963 (Abe 1984) ce 

qui confirme sa vidange régulière.  

La dynamique du thalweg axial est double. Il est l’axe privilégié de transit de courants 

gravitaires qui en érodent le fond et les flancs des terrasses. La hauteur « érodée » sur les 

flancs a été modélisée à 190 m au maximum dans le cas de l’évènement turbiditique associé à 

la tempête « Martin » (Salles et al. submitted). L’érosion maximale est localisée. Elle conduit 

à la formation de petites déstabilisations au pied des terrasses. Cette érosion est cependant 

d’importance mineure car la morphologie du canyon ne montre pas de grandes cicatrices 

« fraîches » de glissements. Elle est pourtant suffisante pour entretenir le thalweg axial. Ce 

dernier joue également le rôle de dépocentre important comme le montre la préservation de 

successions de séquences gravitaires. Il est difficile d’estimer la durée de la préservation de 

ces sédiments car elle est tributaire de la fréquence et de l’énergie des courants gravitaires. 
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Les terrasses qui surplombent le thalweg axial représentent la troisième zone de dépôt. 

Les sédiments fins y parviennent par débordement du panache sommital des courants 

gravitaires qui transitent dans le thalweg axial (Salles et al. submitted), ou bien par des 

apports directs depuis le plateau continental par les flancs du canyon. La dynamique 

sédimentaire actuelle ne permet pas la déstabilisation de grandes terrasses, donc les sédiments 

qui s’y déposent sont préservés pendant la période de temps où persistera la dynamique 

actuelle. Par contre, l’érosion des petites terrasses par les courants gravitaires y limite la 

préservation des dépôts. 

1.3.2. Le canyon Bourcart 

La tête du canyon Bourcart est actuellement un piège pour les sédiments qui recouvrent 

entièrement les dépôts pléistocènes. La répartition uniforme des sédiments récents s’explique 

par la largeur du processus de transport supérieure à la largeur du canyon. Le chenal axial 

joue pourtant un rôle privilégié car l’épaisseur sédimentaire y est plus importante que sur les 

flancs.  

La capacité érosive des plongées d’eaux denses, soulignée dans les dépôts par des 

érosions internes, n’affecte que les sédiments déposés récents. En effet, la surconsolidation 

des sédiments anciens limite leur érosion.  

Les sédiments récents qui se déposent sur la vase pléistocène sont peu épais par rapport 

à l’épaisseur de l’unité dont l’âge est inférieur à 134 ans (figure V-3-D). Ceci implique une 

érosion régulière de la tête du canyon, en particulier par des épisodes très violents de plongées 

d’eaux denses. Plusieurs facteurs sont aussi réunis pour induire des déstabilisations dans les 

dépôts récents dans le chenal axial. D’abord, la surcharge sédimentaire qui fragilise la 

séquence sédimentaire. Ensuite, la présence en profondeur de sédiments surconsolidés qui 

peuvent constituer une couche « savon » qui intensifie l’effet de la surcharge sédimentaire sur 

les sédiments. Enfin, la pente du chenal qui augmente à partir de 300 m de profondeur semble 

aussi être un facteur déclencheur. Ces dépôts sont dans un état métastable et sont éphémères 

dans la tête du canyon sous-marin. Ils sont remaniés puis transportés plus en aval, sur la pente 

ou le glacis continental. 

La dynamique érosion/dépôt dans la tête du canyon Bourcart permet le dépôt de 

sédiments, mais l’épaisseur réduite de ces sédiments indique que les processus d’érosion sont 

importants. Ils permettent le maintien de la « fraîcheur » de la morphologie héritée de la tête 

du canyon. 
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1.4. QUELLES CONDITIONS POUR LE DEPOT DE SEDIMENTS EN PERIODE DE HAUT NIVEAU 

MARIN DANS UN CANYON SOUS-MARIN NON CONNECTE  

Les dépôts récents dans les canyons Bourcart et de Capbreton montrent que la 

dynamique sédimentaire d’un canyon n’est pas seulement limitée aux périodes de bas niveau 

marin. Cette partie a pour but de faire une synthèse non exhaustive des conditions nécessaires 

pour qu’un canyon éloigné de tout apport direct, soit considéré comme « actif » en période de 

haut niveau marin. 

 

1.4.1. Stock sédimentaire  

La première condition pour le dépôt de sédiments dans un canyon est la présence d’un 

stock sédimentaire proche de la tête du canyon. Deux cas peuvent se présenter.  

Le premier est celui des canyons dont la tête est située près du rebord de plateforme, 

loin de toute source sédimentaire. En bas niveau marin, la ligne de rivage se trouve en général 

près du rebord de pente. La progradation de la marge permet la mise en place de corps 

sédimentaires sableux le long du rebord de pente. C’est le cas dans le Golfe du Lion (Berné et 

al. 1998; Rabineau et al. 1998) ou des marges celtiques et armoricaines (Zaragosi et al. 2001; 

Bourillet et al. 2003). En période de haut niveau marin, ces sédiments constituent une source 

sédimentaire proche. 

Le second cas est celui où les processus de transport sur la plateforme amènent des 

sédiments près de ou dans la tête du canyon. Les têtes de ces canyons sont proches de la ligne 

actuelle de rivage. Ici l’hydrodynamique côtière, en particulier la dérive littorale joue un rôle 

important car elle permet la distribution des sédiments issus des fleuves ou le remaniement de 

sédiments sur le plateau interne. C’est le cas par exemple des canyons de Monterey, (Paull et 

al. 2005) Kaikoura (Lewis and Barnes 1999) du Zaïre (Babonneau et al. 2002) ou Capbreton.  

A ces apports externes s’ajoutent les apports internes aux canyons par déstabilisation 

des sédiments piégés sur les flancs, les terrasses, etc. 

 

1.4.2. Processus de transport et de dépôt 

La plupart des processus à l’origine du déclenchement de courants gravitaires dans les 

canyons sont des évènements très énergétiques.  

Les tempêtes (Shepard and Emery 1941; Okey 1997; Mulder et al. 2001; Puig et 

al. 2004) peuvent amener une surcôte d’eau à la côte qui créée de puissants courants de 
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retours qui sont canalisés par les canyons sous-marins. Elles peuvent aussi intensifier 

l’hydrodynamique locale l’accumulation rapide de sédiments jusqu’à la déstabilisation. La 

houle et les vagues de tempêtes associées peuvent également augmenter la pression 

interstitielle et diminuer la résistance au cisaillement jusqu’à provoquer la déstabilisation des 

sédiments. Cependant des conditions des houle plus modérée (de l’ordre de 6 m) peuvent 

suffire pour provoquer la déstabilisation de sédiments (Paull et al. 2003). De plus les vents 

forts peuvent créer des tensions directement sur le fond, suffisantes pour engendrer des 

courants capables d’éroder et de transporter des sédiments (Bassetti et al. accepted).  

Les séismes génèrent des accélérations horizontales et verticales capables de provoquer 

la rupture des sédiments (Lee and Edwards 1986). Ils augmentent également la pression 

interstitielle et déstabilisent les sédiments. Ce fut le cas dans le canyon de Monterey lors du 

séisme de Loma Prieta en 1989. (Garfield et al. 1994). 

Les plongées d’eaux denses, qui résultent de périodes prolongées de vents forts et froids 

en hiver, sont à l’origine de courants suffisamment énergétiques pour éroder et transporter des 

sédiments. De plus, les vitesses de courants élevées de ces processus peuvent être maintenues 

pendant plusieurs jours à plusieurs semaines. 

 

Le remaniement et le dépôt de sédiments dans un canyon n’est pas limité à la tête mais 

intervient également plus en aval.  

Par exemple, la composante verticale de la marée induit des oscillations dans les 

différentes masses d’eau. Les ondes se propagent alors le long des surfaces (pycnoclines) qui 

séparent ces masses d’eaux. Ce phénomène est appelé marée interne. La propagation de ces 

ondes vers la côte entraîne leur déferlement lorsque la pycnocline croise le fond marin 

(Wunsch 1969) et génère des courants parfois très forts (Pingree and Le Cann 1989; 

Pingree and New 1995). Le déferlement de l’onde et donc la création d’un courant associé 

dépendent de l’angle avec lequel l’onde de marée interne atteint la pente. Les canyons sous-

marins sont des pièges à ondes internes car les pentes des parois réfléchissent les ondes à la 

fois vers le thalweg et vers l’amont du canyon. Les courants ainsi crées sont capables 

d’éroder, de transporter et de déposer des sédiments dans les canyons, et sont par exemple à 

l’origine de dunes sableuses dans la tête du canyon de Navarinsky (Karl et al. 1986).  

Enfin, la morphologie complexe des canyons sous marins peut interagir avec les 

courants de contour. Cette interaction peut générer des déviations locales des courants, la 

formation de méandres dans ces courants et ainsi induire des courants de fond descendant ou 
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remontant le canyon (Sammari et al. 1995; Ardhuin et al. 1999) avec des vitesses permettant 

l’érosion et le transport de sédiments.  

 

Cet état des lieux non exhaustif montre que même en période de haut niveau marin, les 

canyons sous-marins peuvent avoir une dynamique sédimentaire importante, capable de 

mobiliser d’importants volumes de sédiments y compris sableux. La nature des dépôts comme 

leur répartition et leur épaisseur dépendent des caractéristiques des processus à l’origine de 

leur mise en place. Dans le canyon Bourcart, la formation de plongées d’eaux denses, qui est 

un phénomène classique dans le Golfe du Lion, produit des courants de grande largeur, de 

longue durée avec des variations importantes de vitesses. Ils transportent des sédiments 

sableux qui s’épandent dans la tête du canyon en formant des dépôts atypiques proche des 

contourites. Dans le canyon de Capbreton, l’impact hydrodynamique des tempêtes 

exceptionnelles permet le remaniement des sédiments piégés dans la tête du canyon. Ils 

transitent alors dans le thalweg axial sous la forme d’écoulements gravitaires. Les dépôts 

associés sont restreints au thalweg axial et au sommet des terrasses. 

 

2. LES CANYONS DE CAPBRETON ET BOURCART EN TANT QUE SYSTEMES DE 

DEPOTS 

2.1. SCENARII D’EVOLUTION DES CANYONS DE CAPBRETON ET BOURCART 

2.1.1. Le canyon de Capbreton : importance du thalweg axial dans la 

formation des terrasses  

 

Les données bathymétriques et sédimentologiques mettent en évidence le rôle 

prépondérant du thalweg axial dans l’évolution de la morphologie du canyon. Il modèle le 

tracé du canyon en étant à l’origine de la formation et de l’érosion des terrasses et de l’érosion 

des flancs.  

La formation et l’évolution des terrasses comprennent plusieurs phases (figure V-4). Au 

départ l’érosion du flanc externe des méandres conduit à une augmentation de leur rayon de 

courbure (figure V-4-C1). Lorsqu’un seuil est atteint, le méandre rompt et le thalweg axial 

incise son nouveau tracé (figure V-4-C2). Le méandre abandonné forme alors un dépocentre 

dont le fond est composé de faciès grossier de fond de chenal (semblables aux HARS 

observés dans les environnements plus profonds) (figure V-4-A et 4-C2). Le nouveau 
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dépocentre se remplit alors par l’accumulation des dépôts de débordements des courants 

gravitaires qui transitent dans le canyon. Il y a une granodécroissance générale des dépôts qui 

se marque sur la sismique par le passage vertical entre un faciès avec des réflecteurs de forte 

amplitude à la base et un faciès à réflecteurs de faible amplitude au sommet (figure V-4-A). 

C’est la forte croissance verticale de la terrasse qui engendre la granodécroissance des dépôts. 

Lorsque la terrasse est basse, les sédiments grossiers peuvent déborder (figure V-4-C3). Plus 

la terrasse est haute plus les sédiments qui débordent sont fins (figure V-4-C4). Le stade 

ultime est atteint lorsque les panaches des courants gravitaires ne peuvent plus déborder. La 

terrasse ne croît plus que par les apports hémipélagiques. Ces terrasses peuvent donc être 

assimilées à des levées confinées identiques à celles décrites dans la vallée supérieure du 

Zaïre (Babonneau et al. 2004). 

 

 

Figure V-4: (A) Profil sismique montrant les dépôts constituant les terrasses. Trois faciès se succèdent : 

chaotique à la base, c’est un faciès de fond de chenal, lité de forte amplitude au centre, c’est un faciès de 

débordement de matériel plutôt grossier, lité de faible amplitude au sommet, c’est un faciès de 

débordement de matériel plutôt fin. Il y a une granodécroissance générale des dépôts. (B) Carotte MD03-

2693 qui traverse 39 m de sédiments fins dans le faciès lité de faible amplitude. Les taux de sédimentation 

pour les 24 premiers mètres sont très importants (>10 m/ka). (C) Schéma de formation et d’évolution 

d’une terrasse dans le canyon de Capbreton. 
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La carotte MD03-2693 est prélevée dans une terrasse (figure V-4-A et V-4-B) dont 

l’architecture interne est typique des terrasses dans notre zone d’étude quelque soit leur mode 

de formation. Cette carotte traverse les 39 premiers mètres de sédiments. Ceux-ci sont 

majoritairement constitués de séquences turbiditiques très fines. Le matériel est argilo-silteux 

et contient beaucoup de matière organique. Quelques lits centimétriques de sable fin 

apparaissent dans la partie inférieure de la carotte. L’analyse au 
14

C de coquilles de bivalves 

prélevées dans les 24 premiers mètres de la carotte montre que les sédiments sont très récents. 

Les dates présentées ici sont calibrées par rapport à celles présentées dans l’article du chapitre 

4-8.3. A 22,8 m on obtient un âge de 2020 ans cal. BP. Le taux de sédimentation de 11,3 m/ka 

est par conséquent très important (figure V-4-B). Ce taux diminue d’un tiers après la date à 

422 ans ou il passe de 12 m/ka à 8,3 m/ka. Cette différence est très certainement liée à la 

déconnexion de la tête du canyon avec l’Adour en 1578. Les apports directs cessent alors et la 

dynamique sédimentaire du canyon diminue. 

La hauteur de la terrasse dans laquelle a été prélevée la carotte MD03-2693 est 

d’environ 100 m. L’extrapolation du taux de sédimentation mesuré sur les 22,8 m supérieurs 

donne un âge de 8850 ans environ pour le faciès chaotique de base. Ce chiffre est très 

probablement surestimé car le débordement est plus facile lorsque la terrasse est peu élevée et 

la compaction est plus forte à la base de la terrasse qu’au sommet.  

L’évolution morphologique des terrasses et donc du canyon est rapide et semble 

continue dans le temps. En effet, en période de bas niveau marin, le canyon de Capbreton est 

probablement connecté, outre à l’Adour, à plusieurs fleuves espagnols qui empruntent les 

petits canyons transverses qui incisent la plateforme Basco-Cantabrique, ainsi qu’au petit 

chenal qui incise le flanc oriental de la dépression centrale située au nord du canyon de 

Capbreton. Ces hypothèses soulèvent des questions quant à l’évolution de la dynamique 

érosion/dépôt dans le canyon. Actuellement, bien que la tête du canyon soit déconnectée de 

l’Adour, cette dynamique existe mais elle est faible. Les dépôts prélevés dans la carotte 

indiquent que la connexion avec l’Adour augmente considérablement la dynamique 

érosion/dépôt du canyon et permet une évolution rapide de sa morphologie. Qu’en est-il de 

l’évolution du canyon pendant les périodes de bas niveau marin ? A-t-on une augmentation 

des processus érosifs qui permettent de modeler en profondeur les flancs du canyon et 

éventuellement de provoquer des déstabilisations de l’ampleur de celle de la dépression 

centrale ?   
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2.1.2. Le canyon Bourcart : compétition entre érosion et sédimentation 

 

La réalisation du projet Promess a permis de disposer d’une chronostratigraphie très fine 

de l’interfluve Bourcart-Hérault. Une partie de la stratigraphie de l’interfluve a pu être 

étendue au canyon malgré la difficulté de s’affranchir des fortes pentes qui interrompent 

parfois la continuité des réflecteurs.  

Sur l’interfluve, les surfaces sismiques les plus nettes, correspondent à des hauts 

niveaux marins relatifs liés aux évènements climatiques de haute fréquence que sont les 

cycles de Bond. Dans le canyon, ces surfaces d’érosion doivent plutôt correspondre aux 

périodes de bas niveau marin relatif (évènements de Heinrich dans notre cas) qui précèdent 

chaque interstade. En effet, les processus de dépôt et d’érosion à l’origine de la formation de 

surfaces d’érosion et d’unités de dépôts dépendent du rapprochement de l’embouchure d’un 

fleuve. La proximité de la ligne de rivage étant liée aux variations du niveau marin, il nous a 

semblé plus probable d’attribuer les surfaces d’érosion dans le canyon à des bas niveaux 

marins relatifs.     

Au départ, notre étude devait couvrir la période allant du maximum glaciaire du stade 6 

(symbolisé par la surface D60) pour se terminer à ~15 ka lorsque la tête du canyon se 

déconnecte définitivement de tout apport direct. Selon la stratigraphie établie à partir du 

forage Promess, la surface D60 s’est avérée être beaucoup plus récente puisqu’elle est 

interprétée sur l’interfluve comme correspondant au stade 5. Dans le canyon nous corrélons 

cette surface au stade 5d pendant lequel la baisse relative du niveau marin fut la plus 

importante. Nous prendrons donc cette période (~110 ka) comme point de départ de notre 

scénario. La figure V-5 récapitule la chronologie de la mise en place des unités dans la tête du 

canyon.  
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Figure V-5: Chronologie des dépôts des unités sismiques dans la tête du canyon Bourcart à partir de la 

corrélation avec les travaux sur l’interfluve (Jouët et al. accepted). Les surfaces d’érosion qui ont pu être 

corrélées depuis l’interfluve correspondent, dans le canyon, à des périodes de bas niveau marin relatifs. 

Elles sont liées à des évènements climatiques de haute fréquence (Heinrich ou Dansgaard-Oeschger).  

 

 

 

 Unité U1, ~110 à ~40 ka: Erosion > sédimentation 

La baisse du niveau marin lors des stades 5d, 4 et 3, associée aux évènements de 

Heinrich 6 et 4 (figure V-6), a été suffisamment importante pour permettre la mise en place de 

processus érosifs dans la tête du canyon, conduisant à chaque fois à la vidange presque totale 

de celle-ci (figure V-6-A). La modélisation des glissements en tête de canyon montre que 

deux processus peuvent générer des déstabilisations : (1) la surcharge sédimentaire et (2) 

l’érosion d’une incision axiale. La surcharge sédimentaire suffit à déstabiliser des sédiments 

non consolidés mais ne permet pas d’amener des sédiments consolidés à la rupture. Le 

surcreusement d’une incision axiale ou la connexion à un fleuve paraît donc l’hypothèse la 

plus réaliste. C’est ce qui se passe pour la surface D63. Une connexion s’effectue entre le 

canyon et un réseau fluviatile orienté NE-SO, qui traverse l’interfluve Bourcart-Hérault et se 

connecte à l’Est de la tête du canyon (Jouët et al. accepted). Entre ces périodes d’érosion 

intense, un drapage de sédiments probablement apportés par le Rhône et peut être un fleuve 

pyrénéen ou languedocien comblent en partie la tête du canyon. 
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  Unité U2, ~40 à 21 ka : Sédimentation >érosion 

A partir de la surface D63, le canyon a tendance à se combler (figure V-6-B). Les sous-

unités qui constituent U2 (figure V-6) se composent d’une association de deux faciès : (1) un 

faciès lité drapant et (2) un faciès chaotique de glissement qui érode le faciès drapant à son 

sommet.  

Le caractère cyclique de ce motif et la nature des faciès associés permettent d’interpréter 

ces cycles comme le résultats de variations hautes fréquences (de type Dansgaard-Oeschger 

ou Heinrich) du niveau marin (figure V-7). Dans ce contexte de variations très rapides, 

lorsque le niveau marin baisse, les panaches de surface des fleuves atteignent la tête du 

canyon qu’ils comblent en formant les faciès lités drapants. Avec le rapprochement de la 

source, les apports sédimentaires augmentent rapidement. L’hydrodynamique locale permet, 

en outre, d’augmenter significativement le taux de sédimentation dans la tête du canyon. Ces 

sédiments, rapidement remaniés et transportés dans la tête du canyon, sont non-consolidés et 

dans un état métastable. Ils se déstabilisent alors facilement par surcharge sédimentaire et 

donnent naissance au faciès chaotique de glissement. Au maximum de baisse du bas niveau 

marin ou en début de remontée, la tête du canyon est une zone de by-pass pour les apports 

sédimentaires. Les processus érosifs sont très actifs et érodent le toit des faciès déstabilisés. 

Les surfaces d’érosion D63, D64 et D65 sont ainsi interprétées comme étant liées aux 

évènements de Heinrich 4, 3 et 2 respectivement (figure V-8). Les surfaces D63a et D63b 

sont elles probablement associées aux variations plus haute fréquence de Dansgaard-Oeschger 

(figure V-8). Les surfaces D66 et D67 indiquent qu’il y a toujours des variations des apports  

sédimentaires dans le canyon après l’évènement d’Heinrich 2. Lorsque le niveau marin 

remonte, les apports sédimentaires diminuent en créant un nouveau faciès lité drapant. 

Les sous-unités postérieures à D65 montrent des variations longitudinales de faciès. 

Dans la partie proximale de la tête du canyon, le faciès drapant devient fruste puis chaotique 

lorsque l’on se rapproche du plateau externe. Pendant la période de mise en place de U2, la 

progradation de la plateforme se fait à un rythme très rapide. Les prismes sableux atteignent le 

rebord de plateforme à la fin de la mise en place de U2 (20 ka environ (Jouët et al. accepted)). 

La présence de faciès plus chaotiques peut donc être interprétée comme un début de 

progradation dans la tête du canyon.  
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Figure V-6: Page suivante. Scénario d’évolution de la tête du canyon Bourcart depuis ~110 ka. Les 

trois profils qui servent d’exemples montrent l’architecture des dépôts dans le sens longitudinal (7073) et 

dans le sens transversal dans les parties médiane (5078) et distale (5087) de la tête du canyon. (A) Dépôt de 

l’unité U1, 110 à 40 ka. L’érosion prime sur la sédimentation et le canyon connaît plusieurs épisodes de 

vidange probablement causés par la connexion à un réseau fluviatile. Peu de sédiments de cette période ou 

le taux de sédimentation est faible sont conservés. (B) Dépôt de l’unité U2, 40 à 21 ka. La tendance 

s’inverse et la sédimentation prime sur l’érosion. Le rapprochement général de la ligne de rivage génère 

des apports sédimentaires importants qui remplissent la tête du canyon. Le taux de sédimentation pour 

cette unité est élevé malgré l’érosion par de nombreux glissements. (C) Dépôt de l’unité U3, 21 à 15 ka. La 

ligne de rivage très proche conduit au comblement total de la partie proximale de la tête du canyon par 

progradation directe du prisme sableux dans la tête du canyon ou par la connexion directe avec 

l’embouchure d’un fleuve. Le retrait du fleuve lié à la remontée du niveau marin conduit au 

surcreusement de l’incision axiale et engendre des glissements qui érodent une partie des sédiments de 

l’unité U3 et de l’unité U2 dans la partie distale. A partir de l’Holocène, les processus hydrodynamiques 

actifs sur la plateforme, comme les plongées d’eaux denses, sont à l’origine de courants de fond qui d’une 

part érosive entretiennent par érosion la morphologie héritée du bas niveau marin et d’autre part, 

déposent des sédiments pouvant être grossier dans la tête du canyon. La nomenclature des surfaces, sous-

unités et unités identifiées est indiquée en (D) et la localisation des profils en (E). 

 

 

 

Figure V-7: Schéma synthétique de la mise en place du motif qui compose chaque sous-unités de l’unité 

U2. (1) La baisse du niveau marin entraîne une augmentation des apports sédimentaires. (2) Ces apports 

importants sont déstabilisés par surcharge sédimentaire. (3) Le niveau marin qui continue de baisser 

rapproche le réseau fluviatile de la tête du canyon qui est alors soumise à des processus érosifs importants. 

La remontée rapide du niveau marin permet aux processus de sédimentation de se remettre en place. 

 

Le changement drastique des conditions d’érosion/dépôt entre les unités U1 (érosive) et 

U2 (dépositionnelle) repose sur deux facteurs : la connexion directe ou non de l’embouchure 

d’un fleuve à la tête du canyon et la durée de cette connexion. Dans le cas de U1, les chutes 

du niveau marin à l’origine des érosions dans le canyon représentent des périodes de temps 

assez longues (plusieurs milliers d’années). Ceci permet d’entretenir pendant ces périodes une 

dynamique érosive importante dans la tête du canyon (probablement par connexion directe 
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entre la tête du canyon et l’embouchure d’un fleuve comme lors de l’érosion de la surface 

D63 (Jouët et al. accepted)) qui conduit à sa vidange. Dans le cas de U2, la mise en place 

d’une dynamique érosive dans la tête du canyon se fait sur des périodes de temps plus réduites 

(de l’ordre du millier d’années). Elle permet la déstabilisation puis l’érosion d’une partie des 

dépôts mais ne dure pas assez longtemps ou n’est pas assez énergétique pour générer des 

processus de plus grande ampleur capable de vidanger l canyon.   

 

 

Figure V-8: Détail sur la chronologie de la mise en place de l’unité U2. Les processus érosifs les plus 

importants se produisent lors des bas niveaux marins relatifs associés aux évènements climatiques de 

haute fréquence (Heinrich et Dansgaard-Oeschger.). La dynamique érosion/dépôt de la tête du canyon 

enregistre presque fidèlement chaque baisse du niveau marin relatif.   
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 Unité U3, 21 à 15 ka : Sédimentation puis érosion 

Le dépôt de l’unité très chaotique U3a se fait postérieurement à la mise place des sables 

cimentés datés à 21 ka BP (Bernier 2000), dans un contexte où la ligne de rivage est très 

proche (figure V-6-C). Le prisme sableux semble directement prograder à l’intérieur de la tête 

du canyon depuis le N et le NE, en suivant l’axe de la dépression de la tête du canyon. Les 

sédiments grossiers sont piégés dans la partie proximale de la tête du canyon et laissent place 

vers l’aval à des dépôts plus fins.  

La mise en place de l’unité U3b est marquée par un changement brutal dans les 

conditions de sédimentation dans la partie proximale. On passe sans transition à la mise en 

place de systèmes chenaux levées connectés à des chenaux fluviatiles dont on peut suivre la 

trace sur le plateau externe. Ce changement de faciès est attribué à une baisse rapide et forte 

du niveau marin qui coupe le lien entre les prismes sableux et la tête du canyon. Un réseau 

fluviatile est capturé dans la partie Ouest de la tête du canyon, à l’emplacement actuel du 

chenal axial. A partir de là, plusieurs chenaux se mettent en place au gré des fluctuations de la 

position de l’embouchure du fleuve qui passe de l’Ouest au Nord pour finalement revenir à 

l’Ouest. Ces chenaux, principalement ceux qui viennent du Nord, comblent par aggradation la 

partie proximale de la tête du canyon. La datation précise de la mise en place de ces chenaux 

aggradants est difficile. Deux hypothèses peuvent expliquer ce phénomène. La première est 

morphologique. L’aggradation des chenaux est la cause de la rétrogradation en aval des 

dépôts qui se trouvent face aux flancs des canyons qui forment un obstacle morphologique. 

La seconde hypothèse dépend du niveau marin. La remontée de celui-ci conduit au dépôt de 

sédiments dans le lit des fleuves et dans les chenaux des canyons par création d’espace 

disponible. 

Le comblement de ces chenaux conduit à la migration de l’embouchure du fleuve qui 

retourne à l’Ouest. Le rétablissement de cette connexion est marqué cette fois par un épisode 

d’érosion qui surcreuse le chenal axial et provoque des déstabilisations dans les parties 

médiane et distale de la tête. La mise en place de cette connexion se fait très probablement 

pendant la remontée du niveau marin. Dans ce cas, le régime du fleuve permet de conserver la 

connexion avec la tête du canyon qui surcreuse son lit pour rattraper le niveau de celui du 

fleuve. A cette érosion par surcreusement et glissements, s’ajoute une érosion par les 

processus hydrodynamiques comme les vagues de tempêtes qui érodent dans la partie 

proximale les dépôts fins de U3. A partir de 15 ka, la connexion avec un fleuve n’est 

probablement plus possible et l’activité sédimentaire dans le canyon chute alors. 
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Lorsque les conditions de haut niveau marin se stabilisent pendant l’Holocène, de 

nombreux processus hydrodynamiques se mettent en place. Ils sont à l’origine de la formation 

de courants de fonds, comme les plongées d’eaux denses, qui peuvent éroder, transporter et 

déposer des sédiments dans les canyons, sur la pente et au niveau du bassin profond. 

 

2.2. PERENNITE DES DEPOTS SEDIMENTAIRES DANS UN CANYON SOUS-MARIN  

Les scénarii d’évolution des canyons montrent que ceux-ci sont des centres de dépôts, 

au moins à un moment donné de leur histoire.  

Trois facteurs sont importants dans la préservation de sédiments dans un canyon : l’effet 

bouclier de protection de sédiments par d’autres sédiments, la nature des processus érosifs, la 

progradation de la marge 

2.2.1. L’effet bouclier  

C’est la protection de sédiments par d’autres sédiments. Dans le canyon Bourcart, le 

dépôt de sédiments sableux, issus du remaniement des sables littoraux de bas niveau marin 

par les plongées d’eaux denses, limite l’érosion des sédiments sous-jacents. Dans le canyon 

de Capbreton, certaines terrasses semblent piéger des sédiments sur de longues périodes de 

temps car d’autres terrasses se sont développées entre elles, le thalweg axial les préservant 

ainsi de l’érosion directe. Il est cependant impossible de déterminer la période pendant 

laquelle ces sédiments vont rester piégés dans la tête du canyon. 

2.2.2. La nature des processus érosifs 

Dans le canyon de Capbreton, l’érosion résulte majoritairement de l’action des courants 

gravitaires. Ces courants créent un axe privilégié de transport, le thalweg axial, qui concentre 

les processus érosifs. Ainsi les sédiments qui se déposent sur les terrasses sont protégés de ces 

processus érosifs. Dans le canyon Bourcart la connexion à un réseau fluviatile provoque des 

déstabilisations dans des sédiments peu ou pas consolidés qui peuvent conduire à la vidange 

entière de la tête par érosion régressive.  

2.2.3. La progradation de la marge et la migration du canyon 

Le fort taux de sédimentation dans le Golfe du Lion, associé à une subsidence 

importante, conduit à l’enfouissement des canyon (Lofi et al. 2003). Ce phénomène est 

favorisé par la migration latérale des têtes de canyon durant les différents cycles glaciaires. La 
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diminution des processus d’érosion lorsque les canyons ne sont plus connectés à un fleuve 

favorise la préservation des têtes de canyon d’un cycle à l’autre. 

  

 

3. LA CONNEXION A UN RESEAU FLUVIATILE : LE MOTEUR DE L’EVOLUTION DES 

CANYON 

 

Les études des canyons Bourcart et de Capbreton démontrent le caractère primordial de 

la connexion à un réseau fluviatile dans leur évolution. Cette partie a pour but de caractériser 

les particularités, la nature et les conséquences de la connexion fleuve-canyon ainsi que de 

préciser le fonctionnement de l’incision axiale d’une incision axiale dans un canyon.  

3.1. PARTICULARITE DE LA CONNEXION AVEC UN FLEUVE 

La connexion avec un fleuve permet à la fois l’érosion et le dépôt : 

 L’action érosive est le résultat des courants qui sont générés à l’embouchure du fleuve, 

comme les courants hyperpycnaux ou les bouffées turbides ; 

 Le dépôt est possible grâce au fort volume de sédiments en suspension (panaches 

hypopycnaux et mesopycnaux) ou charriés près du fond que le fleuve transporte. 

Ces deux processus sont simultanés et continus dans le temps. Ils entretiennent la 

dynamique sédimentaire d’un canyon sous-marin.  

3.2. NATURE ET CONSEQUENCES DE LA CONNEXION FLEUVE-CANYON 

La connexion de la tête d’un canyon à un fleuve est à l’origine de la création dans le 

canyon d’un chenal dans lequel circulent des courants gravitaires. Les canyons de Bourcart et 

de Capbreton en sont de très bons exemples. Cependant, la connexion du canyon Bourcart à 

l’embouchure d’un fleuve conduit à sa vidange alors que ce n’est pas le cas dans le canyon de 

Capbreton.  

Dans le canyon Bourcart, lorsque la connexion avec un réseau fluviatile s’établit, des 

sédiments ont déjà commencé à remplir le canyon. Ceux-ci proviennent des panaches de 

surface lorsque l’embouchure du fleuve se trouvait plus en amont sur le plateau externe. Ces 

sédiments sont peu ou pas consolidés et peuvent être facilement érodés. Les passages 

d’écoulements gravitaires, probablement hyperpycnaux en regard de la distance à la source et 

de la morphologie méandriforme de l’incision axiale, surcreusent l’incision axiale. Ces 

érosions conduisent à la déstabilisation des sédiments qui composent ces flancs. Les 
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déstabilisations gagnent alors les sédiments sus-jacents et conduisent à une érosion régressive 

de la tête du canyon qui se vide de ses sédiments (Pratson and Coakley 1996 ; Baztan et 

al. 2005).  

Dans le canyon de Capbreton, la connexion à l’embouchure de l’Adour augmente la 

dynamique sédimentaire dans le thalweg axial et donc l’érosion et la formation de terrasses. 

Mais ceci ne conduit pas à la vidange totale des sédiments piégés dans les terrasses.  

La différence majeure entre ces deux canyons s’exprime par une morphologie 

différente : la présence de terrasses dans le canyon de Capbreton et son absence dans le 

canyon Bourcart. Cette différence est liée à la pérennité de la connexion de leur tête à 

l’embouchure d’un fleuve. La connexion continue comme dans le cas de Capbreton empêche 

le canyon de connaître des périodes de remplissage par des dépôts drapants. Les sédiments en 

suspension et ceux apportés par les écoulements gravitaires sont transportés plus en aval ou se 

déposent dans le canyon sous forme de terrasses pouvant être assimilées à des levées 

confinées. Cette morphologie est aussi observée dans d’autres canyons connectés en 

permanence à l’embouchure d’un fleuve comme les canyons du Zaïre, de l’Indus ou du Var 

(von Rad and Tahir 1997; Klaucke et al. 2000; Babonneau et al. 2002). Dans ce type de 

canyon, le chenal axial très érosif est en quelque sorte localisé au fond du canyon, les dépôts 

se développant le long des flancs du canyon au dessus du chenal axial. La connexion 

intermittente, liée aux variations du niveau marin, induit le remplissage du canyon par les 

panaches de surface des fleuves lorsque l’embouchure de ceux-ci se rapproche de la tête du 

canyon. Ces sédiments sont ensuite partiellement ou totalement remaniés lors de la connexion 

avec le fleuve. Après la déconnexion, seule subsiste une incision axiale, empreinte de la 

connexion passée. Les canyons de l’Hérault (Baztan et al. 2005) ou du Danube (Popescu et 

al. 2004) correspondent à ce modèle. Dans ce type de canyon, le chenal axial très érosif est au 

départ localisé au sommet des dépôts. La durée de la connexion et l’énergie des processus 

érosifs permet ou pas la vidange du canyon. 

 

3.3. LA TRACE DE LA CONNEXION FLUVIATILE : L’INCISION AXIALE 

L’incision axiale dans le canyon Bourcart est en haut niveau marin la seule empreinte 

bathymétrique visible de la connexion passée de la tête du canyon avec l’embouchure d’un 

fleuve. Actuellement, si les plongées d’eaux denses se dirigent préférentiellement vers les 

dépressions que constituent les canyons, la présence de l’incision axiale produit un effet 

supplémentaire de chenalisation de ces processus. C’est probablement la présence de 
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l’incision axiale, de par ses caractéristiques morphologiques (pente, profondeur, largeur, etc.), 

qui entretient la dynamique sédimentaire dans la tête du canyon. Elle permet d’abord 

l’érosion, le transport et le dépôt de sédiments dans la tête du canyon. Elle conduit ensuite au 

remaniement de ces sédiments vers le bassin profond où ils contribuent probablement à la 

formation de dépôts sur le néofan du Rhône (Bonnel et al. 2005) ou sur la ride Pyrénéo-

languedocienne (Buscail et al. 1997). En retour, les processus érosifs maintiennent la 

fraîcheur de l’incision axiale et empêchent son comblement. 

Lors de la baisse du niveau marin, les sédiments apportés par les panaches de surface 

des fleuves auront tendance à combler le canyon et donc à faire disparaître l’incision axiale. 

Cependant, il est possible que des processus d’érosion, semblables aux processus actuels, 

soient capables de préserver l’incision axiale. Ainsi, elle joue toujours un rôle de catalyseur et 

peut permettre à la tête du canyon de se connecter plus facilement à l’embouchure d’un 

fleuve. Dans le cas où cette connexion conduit à la vidange du canyon, l’incision axiale 

disparaît. Le canyon peut alors se combler grâce aux panaches de surfaces des fleuves. Il peut 

aussi se reconnecter à l’embouchure d’un fleuve qui recréée alors une incision axiale. 
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Ce travail s’inscrit dans la perspective de l’étude d’un système sédimentaire depuis 

l’érosion continentale jusqu’au dépôt dans le bassin profond. L’objectif de cette thèse était de 

montrer que les canyons sous-marins ne sont pas que des conduits d’érosion permettant aux 

sédiments du plateau d’atteindre le bassin profond mais qu’ils peuvent aussi constituer des 

dépocentres. Pour cela plusieurs aspects devaient être mis en lumière : la dynamique 

sédimentaire d’un canyon lorsqu’il n’est pas connecté à l’embouchure d’un fleuve, la nature, 

l’architecture et la pérennité des dépôts dans un canyon et leur évolution au cours du temps.  

 

Des canyons actifs même en haut niveau marin 

Les deux canyons sous-marins étudiés dans ce mémoire sont actuellement déconnectés 

des apports directs d’un fleuve. Cependant des dépôts récents ont pu être mis en évidence 

dans chacun d’entre eux.  

 

Les cascadites : un nouveau type de dépôt 

La présence de dépôts sableux très récents (<134 ans) recouvrant la tête du canyon 

Bourcart jusqu’à 400 m de profondeur est plus étonnante car celle-ci est située à 70 km des 

côtes et à 110 m de profondeur d’eau. Ces dépôts sont atypiques car ils se composent de deux 

populations de particules, des sables moyens et des silts fins. Les sables moyens ont 

probablement été érodés des prismes sableux de bas niveau marin qui se trouvent à la limite 

entre le plateau externe et le rebord de pente, très près de la tête du canyon. Les sédiments 

plus fins ont pour origine les apports par les panaches de surfaces des fleuves ou le 

remaniement de sédiment localisés sur la pente. Les données courantologiques montrent que 

ces dépôts récents ont été remaniés, puis transportés et déposés dans la tête du canyon par des 

courants de fond générés par des épisodes de plongées d’eaux denses. Les caractéristiques de 

ces dépôts et la nature du processus à leur origine les différencient des dépôts gravitaires de 

pente comme les turbidites ou les hyperpycnites. Ils représentent un nouveau type de dépôt : 

les « cascadites » qui sont proche des dépôts de courants de contour. Ces dépôts se forment 

principalement pendant les périodes de haut niveau marin, lorsque des plongées d’eaux 

denses peuvent se former sur une large plateforme continentale.  

Actuellement, la tête du canyon Bourcart est une zone préférentielle de transit pour les 

sédiments entre le plateau et le bassin profond comme l’atteste la présence d’une épaisse unité 

sableuse accumulée dans l’incision axiale. Les plongées d’eaux denses pourraient être un des 

processus à l’origine de dépôts récents sur le néofan du Rhône et sur la ride Pyrénéo-

Languedocienne.  
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Les écoulements gravitaires dans le canyon de Capbreton 

Si des dépôts turbiditiques sableux récents ont déjà été mis en évidence dans le canyon 

de Capbreton, les sources sédimentaires et les processus à l’origine de la génération 

d’écoulements gravitaires n’étaient pas très bien connus.  

La tête du canyon de Capbreton se trouve près de la ligne de rivage. Sa morphologie et 

sa localisation en font un réceptacle privilégié pour les sédiments remaniés par les courants 

littoraux. La dérive littorale, qui est à l’origine du transport d’importants volumes de sable le 

long des côtes aquitaines, semble en être la source majeure. Les pentes importantes de la tête 

du canyon, qui peuvent localement dépasser 7°, rendent instables les dépôts grossiers piégés 

qui sont alors proches de la rupture. En période de haut niveau marin, seuls les évènements 

climatiques ou tectoniques de haute énergie semblent être capables d’initier des courants 

gravitaires à partir de la déstabilisation de ces sédiments. La nature du matériel déstabilisé et 

les pentes de la tête du canyon conduisent à la formation d’écoulements gravitaires 

hyperconcentrés de type granulaires. Ces derniers ne transitent pas très loin dans le canyon car 

la pente du thalweg axial est trop faible pour les entretenir. Ils déposent alors leur charge la 

plus grossière dans la partie amont du canyon. Les sédiments plus fins peuvent être 

transportés plus en aval dans le canyon par l’évolution de ces écoulements hyperconcentrés en 

écoulements turbiditiques. 

 

Evolution des canyons au cours du temps 

 

Scénario d’évolution du canyon Bourcart 

Les données de sismique très haute résolution ainsi que les données du forage Promess 

nous ont permis d’établir un scénario d’évolution du canyon depuis 110 ka. Trois périodes 

marquées par des dynamiques érosion/dépôt différentes se succèdent au cours du temps :  

 

 

 La première période s’étend de 110 à 40 ka. La chute du niveau marin lors des stades 5d, 

4 et 3 conduit à la vidange presque totale du canyon. Les sédiments issus des panaches de 

surfaces des fleuves qui ont pu s’y accumuler entre ces périodes de plus forte baisse du 

niveau marin sont érodés par la mise en place très probable d’une connexion avec 

l’embouchure d’un fleuve. L’érosion prime donc fortement sur la sédimentation pendant 

cette période. A 40 ka, le canyon est donc presque vide de sédiments ; 
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 La deuxième période s’étend de 40 à 21 ka. La chute générale du niveau marin a 

rapproché la ligne de rivage de la tête du canyon. Cette proximité permet l’apport indirect 

dans la tête du canyon d’importants volumes sédimentaires qui remplissent le canyon. 

L’observation de glissements et de surfaces d’érosion dans ces dépôts est liée à 

l’augmentation cyclique des apports sédimentaires et de l’intensité des processus érosifs. 

Ces variations sont dues aux phénomènes climatiques haute fréquences (évènements de 

Dansgaard-Oeschger et Heinrich) qui induisent de petites variations très rapides du niveau 

marin. Les périodes de chute rapprochent encore plus la tête du canyon de l’embouchure 

du fleuve en entraînant des apports plus importants. A la fin de cette période où la 

sédimentation prime sur l’érosion, la tête du canyon est quasiment située près de la ligne 

de rivage et la progradation de la plateforme a fortement rapproché les prismes sableux du 

rebord de pente ; 

 La troisième période s’étend de 21 à 15 ka. Toujours dans un contexte de chute du niveau 

marin, la progradation des prismes sableux se fait maintenant directement dans la tête du 

canyon qui se remplit alors très rapidement. Un chute brutale du niveau marin interrompt 

la progradation des prismes dans la tête du canyon et permet la mise en place à l’Ouest 

d’une connexion entre la tête du canyon et l’embouchure d’un fleuve. Pendant le 

maximum glaciaire et le début de remontée, la position de l’embouchure de la rivière varie 

depuis l’Ouest pour passer au Nord et enfin revenir à l’Ouest. Cette connexion conduit au 

comblement de la partie supérieure de la tête du canyon par plusieurs systèmes chenal-

levées. La remontée du niveau marin conduit à une intensification des processus érosifs 

qui érodent une partie des sédiments accumulés dans les parties médiane et distale de la 

zone d’étude. Cette période est donc marquée par une sédimentation forte puis par une 

érosion forte avant la déconnexion de la tête avec l’embouchure d’un fleuve et la 

diminution drastique de la dynamique sédimentaire dans le canyon. 

 

Evolution morphologique du canyon de Capbreton 

Le canyon de Capbreton est caractérisé par un thalweg axial méandriforme bordé de 

terrasses pouvant atteindre plusieurs centaines de mètres de haut. Les écoulements gravitaires 

sont les principaux processus contribuant à la mise en place et à l’érosion des terrasses. Ils 

sont à l’origine des migrations latérales et horizontales du thalweg axial qui délimitent les 

zones où les terrasses peuvent se construire. La formation et l’évolution d’une terrasse sont 

contrôlées par les débordements des panaches des courants de turbidité, la hauteur de la 

terrasse et la sédimentation hémipélagique. La granodécroissance des dépôts indiquent que 



CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 

281 

lorsque la terrasse est basse, les dépôts relativement grossiers peuvent déborder. Lorsque la 

terrasse croît seul les sommets des panaches des courants de turbidités, composés des 

sédiments les plus fins, sont capables de déborder. La croissance de la terrasse n’est donc pas 

linéaire mais diminue dans le temps. Lorsque la hauteur de la terrasse empêche tout 

débordement, seule la sédimentation hémipélagique contribue à la croissance de la terrasse.  

L’évolution de la morphologie du canyon de Capbreton passe par l’évolution du tracé du 

thalweg axial et donc de la mise en place et de l’érosion des terrasses. Les datations des 

dépôts montre que les terrasses se développent en permanence, y compris en période de haut 

niveau marin. Ceci résulte de la connexion avec un fleuve qui génère des écoulements 

gravitaires régulièrement dans le canyon tout en apportant d’importants volumes 

sédimentaires. La déconnexion de l’Adour au XVI
ème

 siècle est marquée par une diminution 

de la dynamique sédimentaire qui se traduit par une diminution des taux d’accumulation sur 

les terrasses. La dynamique sédimentaire actuelle, ne permet pas l’érosion des terrasses ou le 

déclenchement de grandes déstabilisations, elle participe seulement à l’entretien de la 

fraîcheur du canyon.  

 

La connexion a un réseau fluviatile : le moteur de l’évolution des canyons 

Les exemples des canyons Bourcart et de Capbreton montrent l’importance de la 

connexion de la tête du canyon avec l’embouchure d’un fleuve dans leur évolution. C’est la 

pérennité de cette connexion qui détermine la morphologie générale d’un canyon. Lorsque la 

connexion est continue dans le temps, c’est le type Capbreton, le canyon se développe avec 

un thalweg axial bordé de dépôts sédimentaires qui peuvent être assimilés à des levées 

confinées. Lorsque la connexion ne s’effectue qu’en période de bas niveau marin, c’est le type 

Bourcart, le chenal axial se développe dans un canyon en partie rempli et surcreuse les dépôts 

et conduisant à la vidange du canyon par déstabilisations régressives.   
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Perspectives 

La caractérisation précise des nombreux processus sédimentaires capables d’éroder, de 

transporter et de déposer des sédiments dans les canyons sous-marins est une discipline qui se 

développe depuis très peu de temps. Les premiers résultats, dont font partie ceux de cette 

thèse, montrent qu’il y a encore beaucoup à apprendre de l’importance des processus 

hydrodynamiques actifs entre le littoral et le pied de pente dans la remobilisation des 

sédiments et de leur transport vers les canyons, dans les canyons et à leur débouché. Ceci 

passe par une instrumentation (courantomètres, turbidimètres, pièges à particules, etc.) des 

canyons depuis leur tête jusqu’à l’entrée dans les systèmes chenaux-levées. 

 

La caractérisation de la nature des dépôts, de leur source, des processus à l’origine de 

leur mise en place et des volumes piégés érodés et transportés dans un canyon est un enjeu 

important, notamment pour l’industrie pétrolière. Cette étude s’est concentrée sur la tête du 

canyon Bourcart et sur la partie amont du canyon de Capbreton et donne quelques pistes de 

réponses à ces questions. Il faudra, pour détailler qualitativement et quantitativement ces 

phénomènes, étudier les dépôts préservés plus en aval dans ces canyons et dans d’autres 

canyons jusqu’à l’entrée dans les systèmes chenaux-levées en replaçant toujours les canyons 

dans leur contexte climatique et hydrodynamique.   

 

Le forage Promess a permis de faire un très grand pas en avant dans la connaissance de 

la stratigraphie des dépôts sur le plateau externe et en rebord de pente. Il serait intéressant de 

proposer un modèle conceptuel de dépôt au cours du dernier cycle climatique en intégrant les 

données du plateau externe, du canyon Bourcart et de l’interfluve Bourcart-Hérault dans zone 

où l’enregistrement sédimentaire est presque continu.  
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RESUME - ABSTRACT 

RESUME 
Les canyons sous-marins, qui incisent la pente et parfois le plateau continental, sont 

généralement considérés comme des conduits érosifs permettant aux sédiments issus de 
l'érosion continentale d’atteindre le bassin profond. Afin de mieux comprendre la dynamique 
sédimentaire des canyons sous-marins et leur évolution au cours du temps, une étude détaillée 
de deux canyons sous-marins, Bourcart dans le Golfe du Lion et de Capbreton dans le Golfe 
de Gascogne, a été réalisée. Le canyon Bourcart se situe à 110 m de profondeur d’eau en 
rebord de plateforme et n’est pas en haut niveau marin connecté à l’embouchure d’un fleuve. 
Il est considéré comme inactif. Le canyon de Capbreton incise fortement le plateau 
continental et sa tête se trouve à 400 m de la ligne de rivage. Il n’est cependant plus connecté 
à l’Adour qui se jette 15 km plus au sud depuis le 16ème siècle. L’analyse de données 
bathymétriques, de carottages, radioistopiques et courantologiques a permis de mettre en 
évidence que ces canyons sont actifs en période de haut niveau marin bien qu’ils ne soient pas 
directement connectés à un réseau fluviatile. Ce sont les conditions hydrodynamiques et 
climatiques locales comme les plongées d’eaux denses dans le Golfe du Lion ou les tempêtes 
dans le Golfe de Gascogne qui permettent le transport et le dépôt de sédiments parfois 
grossiers dans ces canyons. Les données sismiques et géotechniques ont quant à elles permis 
de préciser l’architecture, la nature et le mode de mise en place des dépôts présents dans les 
canyons. L’évolution de la morphologie de ces canyons au cours du dernier cycle climatique 
est liée aux variations du niveau marin, à la connexion avec un fleuve et aux évènements 
climatiques de haute fréquence.   

 
Mots clés: canyon sous marin, Golfe de Gascogne, Golfe du Lion, sédimentation 

sableuse, plongées d’eau dense, courants gravitaires, dernier cycle climatique, variations du 
niveau marin.  

 
 

ABSTRACT 
Submarine canyons cutting continental shelves and slopes are considered to be erosive 

features allowing continental derived sediment to reach the deep sea. In order to better 
understand their sedimentary dynamic and morphologic evolution through time, two 
submarine canyons, the Bourcart canyon in the Gulf of Lion and the Capbreton canyon in the 
Bay of Biscay have been studied. The Bourcart canyon, located at the shelf break at 110 m 
water depth, is disconnected from direct sediment supply during sea-level highstand and is 
considered as inactive. The Capbreton canyon‘s head is located 400 m off the coastline, and is 
disconnected from the Adour river since the 16th century. Bathymetric, core, radioisotopic and 
current data showed that these canyons are active during sea-level highstand despite the fact 
that they are not directly connected to any fluvial system. Regional climatic and 
hydrodynamic processes, like dense water cascading or storm events, govern sediment erosion 
and transport, and allow coarse-grained sedimentation within the canyon. Seismic and 
geotechnical data also permitted to characterise the architecture and nature of sediments 
deposited within the canyons. Bourcart and Capbreton canyons morphologic evolution during 
the last climatic cycle is linked to sea-level variations, episodes of connexion/disconnection 
with a fluvial system and occurrence of high frequency climatic events. 

 
Keywords: submarine canyon, Bay of Biscay, Gulf of Lion, coarse-grained 

sedimentation, dense water cascading, gravity currents, last climatic cycle, seal-level 
variations. 
 
 

 


