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I.1. Contexte de l’étude 

Les zones de subduction sont le siège d’évènements géologiques extrêmes et concentrent en 

particulier 90% de l’énergie sismique libérée à la surface du globe. Combinée au fluage asismique à 

fortes profondeurs, la nucléation de séismes dans la zone sismogène de l’interface de subduction 

permet d’accommoder la convergence des plaques. Les phénomènes les plus dévastateurs sur les 

plans humain, économique et environnemental du début du 21ème siècle sont les tsunamis 

provoqués par certains méga-séismes de subduction. Ainsi, le 26 décembre 2004, un méga-séisme 

de magnitude de moment (Mw) 9,3 nucléé au large de la province de l’Aceh, à Sumatra, provoquant 

le tsunami le plus meurtrier de l’histoire (Gomez et al., 2010). Avec des vagues atteignant jusqu’à 

35 mètres de hauteur et ressenti jusqu’en Afrique de l’Est et du Sud, ce tsunami fait plus de 230 000 

victimes essentiellement en Asie du Sud Est dont 168 000 en l’Aceh, pour un bilan économique 

estimé à 15 milliards de dollars. Quelques années plus tard, le 11 mars 2011, un mégaséisme de Mw 

9,1 se produit au nord-est de l’île japonaise de Honshu dans la fosse du Japon (Simons et al., 2011 ; 

Fujiwara et al., 2011). Le tsunami associé dévaste les régions du Tōhoku et du Kantō et provoque 

l’accident nucléaire de Fukushima. Avec plus de 21 800 victimes et des dégâts estimés à 235 

milliards de dollars, ce tsunami devient la catastrophe naturelle avec le plus lourd bilan économique 

enregistré à ce jour.  

De par leur ampleur inattendue, ces séismes tsunamigènes majeurs déconcertent la communauté 

scientifique en montrant que lorsque le glissement co-sismique se propage le long de l’interface de 

subduction jusqu’à proximité du plancher océanique, les séismes de subduction peuvent atteindre 

des magnitudes record et engendrer des tsunamis qui représentent des aléas majeurs pour les 

populations et industries littorales ainsi que les infrastructures marines (Ishii et al., 2005 ; Rhie et 

al., 2007 ; Fujiwara et al., 2011 ; Kato et al., 2012). Ces évènements mettent en exergue la nécessité 

de contraindre précisément la zone sismogène et l’extension de la zone du glissement co-sismique 

qui sont des paramètres essentiels (Schwartz et Rokosky, 2007 ; Beroza et Ide, 2011) pris en compte 

dans les simulations visant à déterminer le niveau de risque sismique et de tsunami d’une région. 

Différents scénarios sont construits, préalablement à la mise en place de mesures de prévention, 

de protection et d’évacuation adaptées, telles que les infrastructures parasismiques, le rehaussement 

des terrains, les murs anti-tsunami, les dispositifs d’alerte ou les itinéraires d’évacuation. Au même 

moment, la modernisation des réseaux de sismomètres et de GPS permet la découverte d’une 

nouvelle gamme de séismes dits lents qui révèlent que l’interface de subduction accommode la 

convergence des plaques de manière hétérogène dans le temps et l’espace via des glissements aux 

caractéristiques très variées (Ozawa et al., 2002 ; Ishihara, 2003 ; Obara et al., 2004 ; Ohta et al., 
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2006 ; Outerbridge et al., 2010 ; Vallée et al., 2013 ; Ando et al., 2015). Les séismes lents 

correspondent à des évènements transitoires non dommageables qui se forment au voisinage de la 

zone sismogène dans un régime transitionnel de friction entre celui du glissement sismique dans la 

zone sismogène et du glissement asismique au-delà (Liu et Rice, 2007 ; Saffer et Wallace, 2015). 

Les séismes lents superficiels focalisent rapidement l’attention d’une partie de la communauté 

scientifique (Davis et al., 2015 ; Wallace et al., 2016) dans la mesure où certaines de leurs 

caractéristiques pourraient donner des indications sur l’imminence de méga-séismes (Matsuzawa et 

al., 2010 ; Ariyoshi et al., 2012, 2014). 

La nécessité de contraindre les conditions in situ qui contrôlent la segmentation de l’interface de 

subduction selon ses propriétés de friction motive l’essor des campagnes scientifiques d’acquisition 

de sismique réflexion ou réfraction 2D-3D et de forage océanique pour échantillonner, sonder et 

monitorer la partie externe de différentes zones de subduction. Depuis le développement du 

carottage par piston en 1940, des dizaines d’expéditions en mer dédiées à l’étude des zones de 

subduction ont été organisées par le Deep Sea Drilling Project (DSDP, 1966 – 1983), puis l’Ocean 

Drilling Program (ODP, 1983 - 2003) et aujourd’hui l’International Ocean Discovery Program 

(IODP, depuis 2003), via la collaboration de plusieurs pays. Les études qui découlent de ces 

campagnes ont notamment montré que les propriétés de friction du méga-chevauchement dont 

dépend le type et l’extension du glissement exprimé, et donc le potentiel sismogène et tsunamigène 

des zones de subduction, sont en partie contrôlées par la distribution des pressions de fluide qui 

module la contrainte normale effective (Hubbert et Rubbey, 1959 ; Davis et al., 1983 ; Saffer et 

Bekins, 2006 ; Saffer et Tobin, 2011). Dans la partie externe des zones de subduction, les 

surpressions de fluides se forment lors de la rétention par des roches peu perméables de fluides 

produits par déshydratation des sédiments enfouis (Moore et Vrolijk, 1992). A faible profondeur, 

cette déshydratation est continue et se fait par compaction mécanique qui expulse progressivement 

le fluide interstitiel de l’espace intergranulaire. Plus en profondeur, des réactions de déshydratation 

diagénétiques ou métamorphiques libèrent transitoirement le fluide lié aux minéraux hydratés 

(comme l’opale, la smectite ou les zéolites) lorsque les sédiments et la croûte océanique entrant 

dans le système de subduction atteignent des conditions de pression et de température spécifiques. 

Cette déshydratation aboutit à la lithification des roches subduites qui se traduit par une forte 

diminution de la perméabilité, propice à la compartimentation de la circulation des fluides dans des 

drains structuraux ou lithologiques et au développement d’une pression de fluide élevée (Saffer et 

Tobin, 2011). 

Plusieurs études ont mis en évidence des relations entre la distribution des pressions de fluide au 

niveau de l’interface de subduction et les propriétés lithologiques, thermiques, physiques, 
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hydrogéologiques, rhéologiques ou géométriques du  protolithe  du méga-chevauchement (à savoir, 

les sédiments entrant dans le système de subduction et la partie supérieure de la croûte océanique) 

et l’évolution de ces propriétés au cours du processus de subduction (Ruff et al., 1989 ; Mitsui et 

Hirahara, 2006 ; Underwood, 2007 ; Saffer et Tobin, 2011 ; Wang et Bilek, 2011 ; Angiboust et al., 

2015). En plus de varier spatialement en fonction de ces propriétés, la pression de fluide fluctue au 

cours du temps, avec des phases de charge et de décharge en lien avec le cycle sismique ou de 

séismes lents (Sibson, 1990 ; Bourlange et Henry, 2007 ; Frank et al., 2015 ; Araki et al., 2017 ; 

Warren-Smith et al., 2019).  

Dans le détail, les distributions des fluides et des surpressions de fluide dans la partie externe des 

zones de subduction et plus généralement leur relation avec la sismicité restent encore mal 

comprises (Saffer and Tobin, 2011) et ce pour plusieurs raisons. Premièrement, selon la 

configuration tectonique des zones de subduction, l’interface de subduction est difficile d’accès et 

il est difficile d’en caractériser les propriétés in situ. Ainsi, seuls les bassins sédimentaires entrant en 

subduction et la partie externe (i.e. les premiers kilomètres sous le plancher océanique, sous une 

tranche d’eau de quelques kilomètres) des zones de subduction du Japon (fosse de Nankai et du 

Japon), des Cascades, de la Barbade, du Costa Rica et plus récemment de Sumatra et d’Hikurangi 

ont pu être investiguées par des campagnes de forage océanique. En conséquence, peu de données 

quantitatives de pression de fluide existent. Celles-ci sont généralement établies de manière 

indirecte à partir de données de sismique réflexion (Bangs et al., 1990, 2004, 2009 ; Ranero et al., 

2008) ou à partir de données de puits ou de mesures réalisées en laboratoire sur échantillons (Saffer, 

2003, 2007 ; French et Morgan, 2020). Elles ne correspondent que très rarement à des mesures 

continues et directes in situ (Becker et al., 1997 ; Foucher et al., 1997 ; Davis et al., 2006, 2009 ; 

Solomon et al., 2009 ; Araki et al., 2017). Deuxièmement, de fortes disparités existent dans la 

documentation de l’historique de sismicité des zones de subduction, ces disparités étant exacerbées 

dans le cas des séismes lents par la nécessité d’installer des réseaux denses et modernes de GPS et 

de sismomètres (Feng et al., 2015 ; Saffer et Wallace, 2015 ; Wallace et al., 2016).  

I.2. Objectifs de l’étude 

Cette étude se propose d’explorer l’influence des propriétés lithologiques, physiques et 

hydrogéologiques des sédiments entrant dans le système de subduction et de l’évolution de ces 

propriétés au cours de l’accrétion et de la subduction jusqu’à profondeur sismogène sur le type de 

sismicité exprimé par le méga-chevauchement et le risque de tsunami associé. Pour cela, plus de 

400 échantillons et des diagraphies issus de récentes expéditions IODP ont été collectés dans trois 
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zones de subduction aux signatures sismiques différentes : 

- La marge nord de Sumatra, en Indonésie, caractérisée par une séquence sédimentaire 

entrante très épaisse investiguée lors de l’expédition IODP 362 (2016) intitulée « Sumatra 

Subduction Zone » et où des méga-séismes tsunamigènes ont principalement été enregistrés 

jusqu’à présent ; 

- La marge nord d’Hikurangi, en Nouvelle-Zélande, caractérisée par une sismicité modérée, 

des séismes lents et des tsunami earthquakes, où 4 forages répartis entre le bassin entrant et 

la partie interne de la marge ont été réalisés lors des expéditions IODP 372 et 375 (2017-

2018) intitulées « Creeping Gas Hydrate Slides and Hikurangi LWD » et « Hikurangi Subduction 

Margin » ; 

- La marge en accrétion de Nankai, au sud-ouest du Japon, l’une des plus documentée et 

étudiée au monde où ont été recensés des méga-séismes tsunamigènes, des séismes lents et 

des tsunami earthquakes, où l’expédition IODP 358 « NanTroSEIZE Deep Riser Drilling: 

Nankai Seismogenic/Slow slip Megathrust » (2018-2019) a été menée lors de ce travail de thèse 

avec pour but historique d’accéder à la zone sismogène de la marge. 

Par l’analyse de ces échantillons et données diagraphiques, cette étude se propose ainsi d’apporter 

des éléments de réponse aux questions suivantes : 

- Quelles sont les propriétés lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques de ces 

échantillons illustrant la diversité des lithologies (silicoclastiques, carbonatées, volcaniques 

et volcanoclastiques) qui peuvent composer le protolithe du méga-chevauchement et le 

prisme d’accrétion ?  

- Comment ces propriétés sont-elles affectées par les processus tectoniques à l’œuvre dans 

les systèmes de subduction, en particulier l’accrétion frontale et l’enfouissement jusqu’à une 

profondeur sismogène ?  

- Quelles sont les différentes sources de fluides dans la partie externe des zones de 

subduction ? Quelles sont les zones préférentielles de circulations de fluides ? Quelles 

zones sont susceptibles de développer des surpressions de fluides ? 

- Comment, de par leur influence sur la distribution des pressions de fluide, les propriétés 

lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques de la séquence sédimentaire entrante 

affectent-elle la déformation dans la partie externe des zones de subduction ? En particulier, 

quelles propriétés favorisent la mise en place du décollement ? Quelles conditions 

favorisent la formation de séismes, de méga-séismes tsunamigènes, de séismes lents et de 

tsunami earthquakes ? 
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I.3. Organisation du manuscrit 

La première partie de ce manuscrit fait l’état des connaissances actuelles sur : 

- Les différents types de sismicité enregistrée dans les zones de subduction en lien avec 

l’architecture mécanique du méga-chevauchement, l’origine et le rôle des fluides dans la 

zone d’avant-arc dans le chapitre II ; 

- Les caractéristiques géodynamiques et géologiques des zones de subduction qui font 

principalement l’objet de cette étude, les marges nord de Sumatra et d’Hikurangi dans le 

chapitre III ; 

- Les analyses réalisées lors des campagnes IODP puis ultérieurement au laboratoire dans le 

cadre de cette étude dans le chapitre IV. 

La deuxième partie regroupe en trois chapitres les principaux résultats de cette étude : 

- Le chapitre V présente sous la forme d’un article les relations entre les propriétés 

lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques de l’épaisse séquence sédimentaire 

entrant en subduction au niveau de la marge nord de Sumatra (Sites U1480 et U1481) et le 

méga-séisme tsunamigène généré par la marge en 2004. Cet article est complété par une 

analyse de l’évolution de la structure du réseau poreux et de la perméabilité de cette 

séquence. 

- Sous la  forme de deux articles, le chapitre VI présente l’évolution des propriétés 

lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques de la marge nord d’Hikurangi depuis leur 

état initial dans le bassin entrant en subduction (Site U1520) et après accrétion (Site U1518, 

à proximité du chevauchement frontal) et les relations entre ces propriétés et le faible 

couplage intersismique de la marge, associé à des séismes de magnitude modérée, des 

séismes lents superficiels et récurrents, et des tsunami earthquakes. Dans un troisième article, 

les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques du glissement de terrain Tuaheni (Site 

U1517) sont comparées à celles du bassin Tuaheni (site U1519) dans la partie interne de la 

marge pour discuter les mécanismes impliqués dans la déformation lente du glissement par 

fluage. 

- Le chapitre VII se présente sous un format plus condensé que les chapitres V et VI, puisque 

l’expédition IODP 358 n’a pas permis d’atteindre la zone sismogène de la marge de Nankai 

malgré les efforts déployés au Site C0002. De rares échantillons et données diagraphiques 

ont tout de même pu être collectés dans la partie interne du prisme au Site C0002, à des 

profondeurs encore jamais atteintes. Des échantillons supplémentaires ont été acquis dans 

la partie frontale du prisme et dans le bassin d’avant-arc du fait de la réorientation de la 
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campagne vers deux nouveaux sites de forage répondant à des questions scientifiques 

différentes. Bien que ce contexte n’ait pas été favorable à l’étude escomptée des échantillons 

collectés dans la marge de Nankai, les résultats préliminaires obtenus sont tout de même 

présentés car ils offrent de larges perspectives. Le chapitre VII se compose ainsi d’une 

présentation synthétique du contexte géologique de la marge de Nankai et des résultats de 

l’expédition IODP 358. Le chapitre présente les résultats d’analyses pétrophysiques qui ont 

pu être menées sur les échantillons du Site C0002 dans la partie interne du prisme sous le 

bassin d’avant-arc de Kumano. Le chapitre présente ensuite les propriétés pétrophysiques 

et hydrogéologiques du Site C0024 au niveau du chevauchement frontal, comparées aux 

données acquises lors des expéditions IODP 314, 315 et 316 du programme 

NanTroSEIZE en 2007-2008 sur les Sites C0006 et C0007 voisins. Enfin, les propriétés 

pétrophysiques et hydrogéologiques du bassin d’avant arc de Kumano au site C0025 sont 

présentées. 

Dans une dernière partie, dans le chapitre VIII, les propriétés lithologiques, pétrophysiques et 

hydrogéologiques initiales de la séquence sédimentaire entrant en subduction dans les marges nord 

de Sumatra et d’Hikurangi sont comparées et discutées au regard du développement de la zone de 

proto-chevauchement et de la sismicité contrastée de ces deux marges. Les principales perspectives 

de cette étude sont ensuite présentées, et des zones de subduction encore mal étudiées aux 

caractéristiques analogues sont proposées pour de futures investigations. Enfin, les principales 

contributions de cette étude à la réduction du risque sismique et de tsunami en contexte de 

subduction sont résumées.  
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Chapitre II : Relations entre fluides et 

risque sismique et de tsunami dans 

les zones de subduction 
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II.1. Définition, structure et diversité des zones de subduction, 

typologie et terminologie associées 

 

Décrite pour la première fois en 1951 par A. Amstutz, la subduction correspond au processus 

entraînant la plongée en profondeur dans le manteau d’une plaque lithosphérique dite inférieure, 

sous une autre plaque lithosphérique dite supérieure, (Figure 1a) le long d’une frontière de 

convergence (Evain, 2011 ; Lallemand, 2014). Selon la nature des plaques lithosphériques en 

convergence, trois grands types de zones de subduction ont été distingués (Lallemand, 1999 et 

2005a). Le cas le plus fréquent (67% des cas) correspond à la subduction de lithosphère océanique, 

(composée de croûte océanique et de la partie supérieure du manteau asténosphérique) sous une 

lithosphère continentale, aboutissant soit à la formation d’un arc insulaire volcanique séparé du 

continent par un bassin d’arrière-arc (cas du Japon) ou à la création d’un arc volcanique directement 

sur le continent (cas de Sumatra et Java). Dans le cas d’une subduction intra-océanique (15% des 

cas), lorsqu’une lithosphère océanique est subduite sous une autre lithosphère océanique, l’arc 

volcanique est directement formé au-dessus de croûte océanique, comme dans les Tonga-

Kermadec, les Mariannes, Izu-Bonin ou les Petites Antilles (Leat et Larter, 2003). Enfin, lorsque 

deux lithosphères continentales entrent en collision, (17% des cas) de grandes chaînes de 

montagnes se forment, comme les Alpes et l’Himalaya. Les zones de subduction forment ainsi une 

ceinture de 42 000 kilomètres distribuée de manière très asymétrique à la surface de la Terre (von 

Huene et Scholl, 1991). Le Pacifique et l’Asie du sud-est concentrent ainsi ~90% de ces frontières 

(Figure 2) (Frisch et al., 2011 ; Lallemand, 2014). 

Cette distribution asysmétrique est héritée de la dislocation de la Pangée, de l’ouverture des océans 

Atlantique et Indien et de la fermeture des océans Téthys et Panthalassa à la fin du Paléozoïque et 

début du Mésozoïque (Lallemand, 2014). Couplée à des vitesses de subduction très variables, allant 

de ~3.5 cm/an au large des Cascades (DeMets et al., 2010) jusqu’à ~24 cm/an au nord des Tonga 

(Bevis et al., 1995), elle contrôle les zones où la croûte océanique est recyclée dans le manteau en 

étant entraînée en profondeur, parfois jusqu’à plusieurs milliers de kilomètres (Heuret, 2005), après 

s’être refroidie et épaissie au cours de son trajet depuis les dorsales océaniques à l’aplomb desquelles 

elle est formée par accrétion (Figure 1b). La subduction joue un rôle majeur dans la cinématique 

des plaques et dans la dynamique terrestre (Stern, 2002 ; Lallemand et al., 2005b). Elle influe sur 

l’évolution de la structure chimique et thermique de la croûte et du manteau (Ricard et Vigny, 1989 ;  
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Figure 1 : a) Section schématique de la subduction d’une plaque lithosphèrique océanique sous une plaque 

lithosphérique continentale montrant i) les ensembles structuraux et ii) l’interaction entre la croûte et le manteau 

supérieur avec recyclage de la croûte océanique produite au niveau des dorsales (1) par traction du panneau plongeant 

comme moteur de la subduction (Stern, 2002 ; Lallemand et al., 2005b), à la création de lithosphère continentale 

par déshydratation partielle du panneau plongeant, fusion partielle du manteau et magmatisme d’arc (2) et au 

maintien de la convection du manteau. b) Section schématique à travers la Terre, montrant la contribution de la zone 

de subduction montrée en a) à la dynamique convective mantellique (Stern, 2002).
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Figure 2 : Carte de la répartition mondiale des zones de subduction selon la nature océanique (trait fin) ou 

continentale (trait épais) de la plaque inférieure (Lallemand et al., 2005a).
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Hofmann, 1997 ; Lallemand et Funiciello, 2009) et le transfert de matière (roches, fluides et 

éléments volatils) et d’énergie potentielle entre l’océan, la croûte et le manteau (Moore et Vrolijk, 

1992 ; Schellart et Rawlinson, 2013 ; Kastner et al., 2014) dont la sismicité, les glissements de terrain 

et le volcanisme sont l’une des manifestations, avec une intensité fonction de l’interaction entre la 

lithosphère subduite, la lithosphère chevauchante et le manteau asténosphérique (Heuret, 2005). 

 

Cette étude se concentre sur la partie externe (Figure 1a) des zones de subduction où s’exprime la 

sismicité de proche surface, depuis le front de déformation jusqu’à la transition entre les 

comportements fragile et ductile (voir paragraphe II.2). Cette zone comprend : 

- L’arc volcanique qui est une zone de forte activité magmatique concentrant environ 90% 

des volcans actifs émergés, essentiellement dans la « Ceinture de feu du Pacifique » ; 

- La zone d’arrière-arc, entre l’arc volcanique et le continent, généralement composée d’un 

bassin d’arrière-arc au-dessus d’une croûte continentale amincie ; 

- La zone d’avant-arc, avec le prisme d’accrétion et le bassin d’avant-arc ;  

- La fosse, à la frontière de convergence entre les deux plaques, au niveau de laquelle la plaque 

inférieure initie son plongement sous la plaque supérieure. 

Selon les modalités de transfert de matériel entre les deux plaques en convergence, deux grands 

types de marges ont été distingués (von Huene et Scholl, 1991). Les marges en accrétion (Figure 

3a) se caractérisent par un transfert de sédiments depuis la plaque inférieure vers la plaque 

supérieure par accrétion frontale ou par underplating à la base du prisme d’accrétion. Dans la plupart 

des cas et selon la position du décollement, plus de 60% de la couverture sédimentaire de la plaque 

inférieure (sédiments dits « entrant » dans le système de subduction) est accrétée dans la partie 

frontale de la marge pour former le prisme d’accrétion. Les autres sédiments entrant sont sous-

charriés en profondeur, sous la plaque supérieure (von Huene et Scholl, 1991 ; Olsen et al., 2020). 

Dans les marges en érosion tectonique (Figure 3b), la quasi-totalité de la couverture sédimentaire 

de la plaque inférieure est entraînée en subduction sous la plaque supérieure dans le chenal de 

subduction. En conséquence, le front et la base de la marge sont érodés, entraînant une subsidence 

et un retrait de la plaque supérieure. Les mécanismes d’érosion impliqués sont l’abrasion et 

l’effondrement gravitaire au front de la marge et l’abrasion et la fracturation hydraulique au-dessus 

du chenal de subduction (Figure 4). Dans une moindre mesure, les sédiments de la partie supérieure 

de la plaque inférieure peuvent être transférés vers la plaque supérieure par accrétion basale. Selon 

Scholl et von Huene (2007), les processus d’érosion basale et frontale affecteraient également les 

marges en accrétion. 
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Figure 3 : Coupes montrant les principaux éléments géologiques et tectoniques de la zone d’avant-arc et de la fosse 

d’une marge a) en accrétion et b) en érosion. Modifié d’après Saffer et Tobin (2011). 

 

Figure 4 : Modèle d'érosion tectonique d’une marge en érosion (Stern, 2011). 
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Clift et Vannucchi (2004) suggèrent que l’érosion tectonique est favorisée par des forts taux de 

convergence (≥ 6 cm/an) et une couverture sédimentaire entrante peu épaisse au niveau de la fosse 

(<1 km) tandis que l’accrétion a plutôt lieu pour des marges caractérisées par un faible taux de 

convergence (<7,6 cm/an) et/ou par une couverture sédimentaire épaisse au niveau de la fosse (>1 

km). Bien que dans le détail, les estimations divergent, environ la moitié des frontières de plaques 

seraient de type « en accrétion » (~56% des cas selon Lallemand, 1999) et l’autre moitié « en 

érosion » (~44% des cas selon Lallemand, 1999 ; ~57% selon Clift et Vannucchi, 2004). 

Néanmoins, certaines études plus récentes nuancent ces chiffres. Par exemple, Scholl et von Huene 

(2007) estiment que ~75% des marges seraient caractérisées par une accrétion non active et 

correspondraient à un intermédiaire entre ces deux modèles. Enfin, certaines marges évolueraient 

d’un type à l’autre latéralement (Ranero et al., 2008) ou au cours du temps (von Huene et Lallemand, 

1990 ; Clift et Vannucchi, 2004). 

 La fosse 

La fosse de subduction se forme le long de la frontière entre les deux plaques en convergence avec 

une morphologie fonction de la flexure de la plaque inférieure et de l’extension de la plaque 

supérieure dans le cas de marges en érosion tectonique (Draut et Clift, 2013). L’épaisseur et la 

nature de la couverture sédimentaire de la plaque inférieure diffère selon que la marge soit de type 

en érosion ou en accrétion, avec de fortes implications sur les processus hydrologiques à l’œuvre 

comme la production de fluides et le drainage de ces fluides dont dépend directement le potentiel 

sismogène de la marge (voir paragraphe II.3). L’épaisseur des sédiments entrant dans le système de 

subduction est comprise entre moins d’un kilomètre dans le cas des marges en érosion et peut 

atteindre jusqu’à 8 kilomètres dans certaines marges en accrétion (Figure 5) (Heuret et al., 2012 ; 

Scholl et al., 2015 ; Hüpers et al., 2017). Cependant, d’importantes variations latérales d’épaisseur 

existent au sein d’une même zone de subduction (Geersen et al., 2013). La composition des 

sédiments entrant dans le système de subduction sont très variables dans le temps et l’espace 

(Underwood, 2007). Ils sont principalement d’origine silicoclastiques, parfois associés à des roches 

carbonatées et siliceuses d’origine essentiellement planctonique ou benthique, des oxides 

métalliques et des cendres volcaniques issues du volcanisme d’arc (von Huene et Scholl, 1991).  La 

nature des sédiments silicoclastiques varie selon le type de marge. Dans les marges en érosion, ils 

sont généralement issus de l’érosion continentale avec un long transport et correspondent à des 

granulométries fines de type argilites ou siltites. Dans les marges en accrétion, ils sont dans la 

plupart des cas plus grossiers (arénites ou siltites) et correspondent à des dépôts turbiditiques 

provenant de la zone d’avant-arc. 
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Figure 5 : Distribution globale des zones de subduction avec marges actives en accrétion et en érosion, des méga-

séismes de subduction et séismes lents, grands glissements de terrain et de l’épaisseur des sédiments au niveau de la 

fosse (Festa et al., 2018).
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 Le chenal de subduction 

Le long de la fosse, la croûte (généralement océanique) et la couverture sédimentaire de la plaque 

inférieure ainsi que les résidus de l’érosion basale et frontale de la marge sont entraînés en 

profondeur sous la zone d’avant-arc dans le manteau (Willbold et Stracke, 2006, 2010) dans le 

chenal de subduction (Figure 4) (Cloos et Shreve, 1988). Le chenal de subduction correspond à 

l’intervalle délimité par la base de plaque supérieure et le toit de la plaque inférieure où ces matériaux 

sont cisaillés le long du méga-chevauchement (Scholl et al., 2015). L’évolution de la composition 

minéralogique, des propriétés physiques et de la structure du chenal de subduction avec la 

profondeur conditionne ainsi le type de glissement par lequel le méga-chevauchement accommode 

la convergence des plaques (voir paragraphe II.2.3) (Fagereng et al., 2018). En particulier, les 

séismes  de subduction  pourraient se produire au toit, à  la base, ou à l’intérieur du chenal de 

subduction (Scholl et al., 2015). Une partie des matériaux entraînés dans le chenal de subduction 

peut être incorporée à la base du prisme d’accrétion (underplating) (von Huene et Scholl, 1991) ou 

recyclée pour former de la croûte continentale par magmatisme d’arc (Stern, 1990, 2011, 2020) 

(Figure 1a). 

 Le décollement, terminaison superficielle du méga-

chevauchement 

Le décollement correspond à une faille (von Huene et Scholl, 1991) ou à une zone de failles (Cloos 

et Shreve, 1988) de faible pente qui suit le pendage de la stratification et qui coïncide avec l’interface 

de subduction dans la partie externe de la zone d’avant-arc, là où elle atteint le plancher océanique 

au niveau de la fosse (Figure 6). Il s’agit d’une zone mécaniquement faible qui localise le cisaillement 

induit par la convergence des plaques et le découplage mécanique du prisme d’accrétion et des 

sédiments sous-charriés (Raimbourg et al., 2011).  

 

Figure 6 : Agrandissement (encadré Figure 3a) de la partie externe du prisme d’accrétion (en gris foncé) montrant 

le décollement et le locus de formation du futur décollement, à savoir la zone de proto-chevauchement (PTZ, en gris 

clair) qui se forme dans la séquence sédimentaire au niveau de la fosse (Barnes et al., 2018). 
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La position du décollement est un paramètre critique dans la mesure où elle contrôle quelle portion 

de la séquence sédimentaire entrante va être accrétée. Elle détermine ainsi le taux d’accrétion et 

donc la dynamique de croissance du prisme dans les marges en accrétion (von Huene et Scholl, 

1991 ; Raimbourg et al., 2011). De plus, la proximité du décollement avec la croûte océanique, qui 

peut présenter de fortes hétérogénéités topographiques, influence le caractère lisse ou rugueux de 

l’interface de subduction (Olsen et al., 2020). Le décollement se développe sous la forme d’un 

proto-décollement dans la séquence sédimentaire entrant dans le système de subduction au niveau 

de la fosse, sous la zone de proto-chevauchement qui sépare le chevauchement frontal du front de 

déformation (Figure 6). 

 Le prisme d’accrétion et le bassin d’avant-arc 

Dans les marges en accrétion (Figure 3a), une partie des sédiments entrant en subduction au niveau 

de la fosse est transférée vers la plaque supérieure par arrachement le long d’une surface de 

détachement au-dessus du décollement actif. Cela contribue à nourrir le prisme d’accrétion par 

accrétion frontale à l’avant de la marge ou de manière basale par processus d’underplating à mesure 

que le décollement migre en profondeur (von Huene et Scholl, 1991 ; Saffer et Tobin, 2011). Le 

prisme d’accrétion est ainsi généralement constitué, dans sa partie externe, de chevauchements à 

pendage continental (Figure 3 et Figure 6) (McNeill et Henstock, 2014) et à vergence océanique 

(Moeremans et al., 2014), avec des failles satellitaires (ou splay faults) qui s’enracinent, en profondeur, 

sur le décollement actif ou d’ancien(s) décollement(s) inactif(s). Le prisme se développe 

essentiellement en s’épaississant par imbrication d’écailles crustales, à mesure que se forment de 

nouvelles écailles suite à la mise en place d’un proto-décollement au-delà du front de déformation 

(Figure 6). Dans la partie externe de la marge, où l’accrétion est active, d’autres processus 

contribuent également à l’épaississement du prisme comme le raccourcissement associé à la 

contrainte exercée par les plaques en convergence, la mise en place et la réactivation de failles ou 

encore la compaction des sédiments accrétés (Morgan et Karig, 1993 ; Saffer et Tobin, 2011). En 

revanche, dans sa partie interne, la marge s’épaissit essentiellement par la déformation associée au 

mouvement de failles de plus petite échelle, et par glissement le long de chevauchements hors 

séquence (Saffer et Tobin, 2011).  

Lorsqu’il est développé, le prisme d’accrétion empêche le flux de matériel détritique venant de l’arc 

volcanique vers la fosse, de sorte qu’un bassin sédimentaire d’avant-arc se forme entre l’arc 

volcanique et le haut externe du prisme d’accrétion. Dans les marges actives dites en érosion, le 

prisme d’accrétion et le bassin d’avant-arc sont peu développés ou absents (Figure 3b) (von Huene 

et Scholl, 1991). 
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Des relations ont été suggérées entre la morphologie des prismes d’accrétion et : 

- Le plongement de la plaque inférieure et les propriétés physiques et hydrogéologiques 

(notamment la pression de fluide) des sédiments accrétés et du décollement comme suggéré 

par la théorie du prisme de Couloumb de Davis et al. (1983) et par Saffer et Bekins (2002) ; 

- L’épaisseur de la séquence sédimentaire entrant dans le système de subduction, la variation 

au cours du temps du taux d’accrétion et du taux d’érosion (von Huene et Scholl, 1991 ; 

Clift et Vannucchi, 2004 ; McNeill et Henstock, 2014) ; 

- Certains paramètres de la dynamique des plaques comme le taux de convergence (Clift et 

Vannucchi, 2004). 

De fortes variations de propriétés physiques et hydrogéologiques sont attendues à travers les 

prismes d’accrétion dans la mesure où les sédiments qui composent leur partie interne, plus 

ancienne, ont été soumis à des conditions de pression et de température croissantes plus favorables 

à une compaction importante et à une déshydratation avancée par diagenèse ou métamorphisme 

de basse température qui contribuent à leur consolidation et leur lithification (Saffer et Tobin, 

2011). Elles délimitent ainsi, dans la partie externe du prisme, plus résistante, le butoir, acteur 

majeur de l’évolution de la zone d’avant-arc et de sa morphologie. Le réseau de failles qui affecte 

le prisme exerce également un fort contrôle structural sur la morphologie de la zone d’avant-arc 

(McNeill et Henstock, 2014).  

Néanmoins, certaines marges comme celle des Cascades (MacKay et al., 1992) présentent une 

structure particulière et développent des chevauchements hors séquence (ou out-of-séquence thrusts) 

dans la partie interne du prisme ou des chevauchements à vergence continentale (i.e. à pendage vers 

l’océan). Gutscher et al. (2001) ont relevé que la vergence continentale des plis coïncide 

généralement avec une faible contrainte de cisaillement basale causée par l’accrétion rapide de 

sédiments riches en fluides dans la partie frontale du prisme (MacKay et al., 1992), un butoir penté 

vers l’océan plutôt que vers le continent (Byrne et Hibbard, 1987 ; Gulick et al., 1998) ou la 

subduction d’une croûte océanique jeune (Byrne et Hibbard, 1987).  

 

En plus de la distinction entre marges actives en accrétion et en érosion (von Huene et Scholl, 

1991), plusieurs classifications ont été proposées pour typifier les zones de subduction, par 

exemple selon l’âge et le pendage de la plaque inférieure et son couplage avec la plaque supérieure 

(types Chili et Mariannes d’Uyeda et Kanamori, 1979), la vergence du pendage de la plaque 
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inférieure (Doglioni, 1993) ou le régime de contraintes (Shemenda, 1994). Néanmoins, les zones 

de subduction présentent une telle diversité au niveau de la nature des plaques lithosphériques en 

convergence (Lallemand, 1999, 2005a, 2014), du taux d’accrétion (Karig et al., 1976) ou d’érosion 

(Clift, 2004), de l’âge et la densité de la plaque inférieure (Uyeda, 1987), de la topographie, la 

morphologie et le régime de contraintes de la plaque supérieure (Molnar et Atwater, 1978; Otsuki, 

1989; Schellart et al., 2010), du  taux de subduction (Bevis et al., 1995), de la cinématique au niveau 

de la fosse (Schellart et al., 2008), de la géométrie du panneau plongeant (pendage, longueur, 

profondeur) (Schellart, 2011) ou encore du type de volcanisme d’arc (Lallemand, 1996; Syracuse et 

Abers, 2006) et de sismicité (Ruff et Kanamori, 1980 ; Jarrard, 1986 ; Schellart et Rawlinson, 2013) 

qu’il est, dans certains cas, difficile de les affilier à un type plutôt qu’à un autre. Le détail de cette 

diversité imputée à l’interaction de ces nombreux paramètres (Jarrard, 1986 ; Lallemand et al., 

2005b ; Schellart et Rawlinson, 2013 ; Lallemand et Heuret, 2017) reste encore très mal compris, 

en particulier en ce qui concerne le risque sismique. 

II.2. Risque sismique et de tsunami 

 

La dynamique des plaques lithosphériques en convergence engendre une déformation à grande 

échelle de la plaque inférieure, induite par sa flexure et sa consolidation au fur et à mesure de son 

enfouissement sous la plaque supérieure. Cette déformation est à l’origine d’une activité sismique 

particulièrement dense et intense (Bilek et Lay, 2018). Un enregistrement détaillé de cette sismicité 

existe depuis ~120 ans. La distribution en profondeur du foyer de ces séismes est très vaste (Figure 

7). Les séismes de proche surface (<70 km de profondeur) nucléent en domaine crustal fragile, par 

opposition aux séismes intermédiaires (70-300 km) qui délimitent le volume de Wadati-Benioff 

(Wadati, 1928 ; Benioff et Press, 1958 ; Benioff, 1963) et aux séismes profonds (300-700 km, 

essentiellement localisés entre 500 et 650 km selon Kirby et al., 1996) qui nucléent dans la 

lithosphère en subduction dans des conditions de température et de pression élevées correspondant 

au domaine ductile.  

Bien que les mécanismes à l’origine de la sismicité profonde restent encore mal contraints, plusieurs 

modèles la reliant aux propriétés thermiques, mécaniques et pétrologiques du panneau plongeant 

ont été proposés (Gorbatov et Kostoglodov, 1997 ; Abers et al., 2013 ; Wei et al., 2017). La 

déshydratation du panneau plongeant (van Keken et al., 2011) due aux transitions de phases 

minéralogiques serait en grande partie à l’origine de la sismicité profonde (Raleigh et Paterson, 

1965 ; Peacock, 2001 ; Hacker et al., 2003 ; Proctor et Hirth, 2016). De plus, le développement de 
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la fracturation et de failles peu profondes causées par la flexure du panneau plongeant pourrait 

également favoriser la nucléation de séismes intermédiaires (Davies, 1999 ; Jung et al., 2009 ; 

Ferrand et al., 2017 ; Gasc et al., 2017 ; Boneh et al., 2019). Les séismes profonds seraient associés 

à l’état thermique du panneau plongeant (Heuret, 2005) et à des changements de phases 

minéralogiques (Karato et al., 2001 ; Green et al., 2010). 

 

Figure 7 : Distribution de la sismicité mondiale en intensité (magnitude de moment Mw) et profondeur entre 1904 

et 2017 (Version 8.0 du Catalogue ISC-GEM, International Seismological Centre, 2021). 

 

Dans les zones de subduction, la majeure partie des séismes ont lieu en domaine intraplaque en 

proche surface, c’est-à-dire au sein de l’une des deux plaques en convergence. Néanmoins, les 

séismes à plus fort risque pour les populations et infrastructures côtières sont les séismes 

interplaques qui nucléent au niveau de l’interface de subduction, apparentée à une zone de 

cisaillement constituée de plusieurs failles, parallèles les unes aux autres, permettant la mise en 

contact répétée des deux plaques en convergence (Bilek et Lay, 2018). Ces séismes peuvent 

atteindre des magnitudes très élevées et engendrer des tsunamis dévastateurs dont la hauteur des 

vagues dépend en partie de l’intensité du séisme (voir paragraphe II.2.4.2). Ce paramètre est donc 
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essentiel à déterminer pour établir le plan de prévention des risques sismique et de tsunami, d’une 

part pour contraindre le dimensionnement de certains dispositifs de protection et d’autre part, pour 

estimer les pertes humaines et matérielles dans différent scenarios, du plus optimiste au plus 

pessimiste (alerte donnée ou non, heure de l’évènement, météo, etc…) (e.g. Director General for 

disaster Management Cabinet Office, Government of Japan, 2015). De plus, il a récemment été 

mis en évidence de nouveaux types de séismes aux caractéristiques particulières encore mal 

comprises : les tsunamis earthquakes et les séismes lents. Les séismes lents produisent des ondes 

sismiques de très faible intensité et sont donc non dommageables pour les populations et 

infrastructures côtières. Ils sont pourtant d’une importance cruciale dans la mesure où ils sont 

suspectés d’influer sur le cycle sismique (voir paragraphe II.2.4) et donc sur la récurrence et 

l’intensité des séismes de subduction. Les tsunami earthquakes ont des caractéristiques plus proches 

de celles des séismes « normaux » mais donnent lieu à des tsunamis d’ampleur anormalement 

importante. 

Le diagnostic du risque sismique et de tsunami nécessite donc un inventaire minutieux des 

différents types de séismes qui peuvent se produire et une caractérisation détaillée des zones 

susceptibles de rompre et de propager la rupture co-sismique afin d’évaluer la magnitude et la 

récurrence des séismes et le risque de tsunami associé (voir paragraphe II.2.4) pour déployer des 

mesures de prévention et de protection efficaces. 

 Séismes de subduction, de méga-chevauchement 

Les séismes de subduction (ou de méga-chevauchement) se produisent le long de l’interface de 

subduction, dans une région de proche surface située sous la zone d’avant-arc, appelée méga-

chevauchement (Dixon et Moore, 2007). On recense en particulier de nombreux séismes de 

subduction de Mw ≥ 8 (Figure 8). Ils peuvent être qualifiés de tsunamigènes (tsunamigenic earthquakes) 

s’ils sont suivis d’un tsunami. Certains séismes de subduction ont atteint des magnitudes record 

comme 9,5 (Valdivia, Sud Chili, 1960), 9,3 (Sumatra, 2004), 9,2 (côte sud de l’Alaska, 1964), 9,1 

(Tōhoku, côte nord-est d’Honshū, Japon, 2011) et 9,0 (Péninsule de Kamchatka, URSS, 1952) 

(Figure 5) et ont été tsunamigènes. 
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Figure 8 : Distribution mondiale des séismes de méga-chevauchement majeurs (magnitude de moment supérieure ou 

égale à 8) (cercles verts) et séismes intraplaques majeurs (cercles rouges) entre 1900 et 2016 (Bilek et Lay, 2018). 

 Tsunami earthquakes 

Les tsunami earthquakes (Kanamori, 1972) correspondent à un type de séismes relativement rare, 

généralement de magnitude de moment comprise entre 7 et 8 (El Hariri et al., 2013) qui génèrent 

des tsunamis beaucoup plus importants que les séismes de subduction tsunamigènes pour la même 

magnitude (Kanamori, 1972 ; Polet et Kanamori, 2000 ; Abercrombie et al., 2001 ; Ammon et al., 

2006 ; McIntosh et al., 2007 ; Kopp et al., 2009 ; Hananto et al., 2020). Les tsunami earthquakes sont 

particulièrement dangereux dans la mesure où leur magnitude est généralement inférieure à la 

magnitude seuil à partir de laquelle une alerte tsunami est déclenchée (El Hariri et al., 2013 ; Bell et 

al., 2014). Ils sont associés à un large glissement avec rupture à faible vitesse (<1000 m/s, Bell et 

al., 2014), sur une longue durée, d’une région étroite de l’interface de subduction, proche du 

plancher océanique. Ils ont été recensés au niveau de zones de subduction aux caractéristiques très 

variées (Lay et al., 2012 ; Hananto et al., 2020), comme au Japon (1896), en Alaska (1946), à 

Hikurangi (1947), aux Kouriles (1963 et 1985), au Nicaragua (1992), au Pérou (1960, 1996), à Java 

(1994, 2006) et Sumatra (1907, 2010), et leur distribution géographique reste encore mal expliquée 

(El Hariri et al., 2013). 
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 Séismes lents 

Depuis la fin des années 1990, plusieurs pays à fort risque sismique comme le Japon et la Nouvelle-

Zélande ont entrepris le renouvellement de leur système de surveillance de la sismicité avec la mise 

en place de denses réseaux de sismographes de surface et de puits à haute sensibilité (fréquences 

de ~0,001 à 100 Hz) et de récepteurs de signaux GPS en continu (Peng et Gomberg, 2010 ; Beroza 

et Ide, 2011 ; Saffer et Wallace, 2015).  

Cette modernisation des réseaux de surveillance sismique et géodétique a permis de détecter une 

large gamme de « séismes lents » dont l’existence était déjà soupçonnée depuis une cinquantaine 

d’années (Benioff et Press, 1958 ; Kanamori, 1972 ; Yamashita, 1980). Les séismes lents se 

distinguent des séismes « normaux » de magnitude équivalente par une plus longue durée, une très 

faible vitesse de glissement et des ondes sismiques de basse fréquence et de faible amplitude, non 

destructrices (Schwartz et Rokosky, 2007 ; Beroza et al., 2011) (Figure 9). Ide et al. (2007) et Peng 

et Gomberg (2010) montrent que le moment sismique (𝑀0) des séismes lents augmente de manière 

linéaire avec la durée (T) (𝑀0 ∝ 𝑇1−1,5), de manière beaucoup plus faible que pour les séismes 

« normaux » (𝑀0 ∝ 𝑇3). 

 

Figure 9 : Exemples de signaux sismiques enregistrés au Japon a) d’un SSE à long terme enregistré dans le Détroit 

de Bungo par GSI GEONET, b) d’un SSE à court terme détecté par un inclinomètre du système NIED, c) d’un 

VLFE profond enregistré par un accéléromètre du NIED Hi-net, d) d’un tremor enregistré par un sismomètre du 

Hi-net et e) d’un séisme « normal » de Mw 3,8 enregistré par un sismomètre du Hi-net. (Obara, 2020). 

Les tremors tectoniques (i.e. non volcaniques) et les séismes à (très) basse fréquence ou (very) low 

frequency earthquakes (LFEs ou VLFEs) ont été définis selon les caractéristiques de leur signal 

sismique (Figure 9) par opposition aux slow slip events (SSEs), aussi appelés séismes silencieux, 

uniquement détectables par suivi GPS continu car ils ne génèrent pas d’onde sismique.  Des 

associations de séismes lents sont également possibles, comme les « episodic tremor and slip (ETS) » 

qui correspondent à des combinaisons de tremors et de SSEs (Obara, 2002 ; Rogers et Dragert, 
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2003 ; Obara et al., 2004 ; Brudzinski et Allen, 2007 ; Beroza et al., 2011 ; Kim et al., 2011). 

Une fois les premiers séismes lents détectés, la liste des zones de subduction dans lesquelles ils ont 

été identifiés n’a cessé de s’allonger (Figure 10), si bien qu’ils soient aujourd’hui considérés comme 

ubiquistes (Schwartz et Rokosky, 2007 ; Fuchs et al., 2014 ; Feng et al., 2015 ; Obara et Kato, 2016 ; 

Obara, 2020). Dans les faits, la communauté scientifique peine encore à les documenter dans 

certaines zones de subduction comme Sumatra-Java, les Philippines ou les Tonga-Kermadec, 

potentiellement en raison d’un manque de données lié à une instrumentation insuffisante ou bien 

par manque d’investigation des données lorsqu’elles existent, puisque l’identification des séismes 

lents nécessite un lourd traitement de celles-ci (Feng et al., 2015).  

 

Figure 10 : Distribution globale des différents types de séismes lents (Obara et Kato, 2016). 

II.2.2.3.1. Slow slip events ou « séismes silencieux » 

Les slow slip events (SSEs) correspondent à des glissements à vitesse variable (entre plusieurs 

centimètres par jour à plusieurs centimètres par an), plus rapide que la vitesse de convergence des 

plaques mais bien plus lente que les séismes « normaux » et trop faible pour générer des ondes 

sismiques (Feng et al., 2015). En plus de la variabilité des vitesses de glissement, ils présentent des 

durées, des temps de récurrence et des profondeurs très diverses qui varient parfois latéralement 

au sein d’une même zone de subduction (Schwartz et Rokosky, 2007 ; Peng et Gomberg, 2010 ; 

Wallace et Beavan, 2010). Les durées enregistrées sont comprises entre quelques jours à quelques 
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semaines pour les SSEs à court terme (Figure 9b) (Hirose et al., 1999 ; Douglas, 2005 ; Wallace, 

2020) et plusieurs mois à plusieurs années pour les SSEs à long terme (Figure 9a) (Ohta, 2004 ; 

Miyazaki et al., 2006 ; Ohta et al., 2006), jusqu’à 10-15 ans (Tsang et al., 2015a ; Li et al., 2016). Si 

la répétabilité des SSEs est généralement admise, leur récurrence, comprise entre quelques mois et 

plusieurs années est généralement très irrégulière (Peng et Gomberg, 2010), à l’exception du sud-

ouest du Japon (Obara et al., 2004 ; Ozawa et al., 2007 ; Araki et al., 2017) et des Cascades (Rogers 

et Dragert, 2003 ; Brudzinski et Allen, 2007). Historiquement, les premiers SSEs ont été détectés 

sous la partie continentale des marges qui est généralement bien instrumentée, entre 20 et 50 km 

de profondeur (Peng et Gomberg, 2010 ; Saffer et Wallace, 2015 ; Todd et al., 2018). Néanmoins, 

des SSEs plus superficiels (<15 km) se produisant à proximité de la fosse, ont été détectés plus 

récemment suite à l’installation de sismomètres et de manomètres au large de la marge de Nankai 

et de la Péninsule de Boso au Japon (Ariyoshi et al., 2021), de la marge nord d’Hikurangi en 

Nouvelle-Zélande (Wallace et Beavan, 2010 ; Wallace et al., 2016a ; Wallace, 2020) et de la Péninsule 

Nicoya au Costa Rica (Protti et al., 2004). Enfin, les SSEs peuvent être associés à des tremors, des 

V(L)FEs, de la microsismiscité ou des méga-séismes (Obara, 2002 ; Rogers et Dragert, 2003 ; Shelly 

et al., 2006 ; Brudzinski et Allen, 2007 ; Beroza et al., 2011 ; Kim et al., 2011 ; Kato et al., 2012 ; 

Obara et Kato, 2016). 

II.2.2.3.2. Séismes à basse ou très basse fréquence 

Les séismes à basse fréquence ou LFEs ont été découverts pour la première fois au Japon suite à 

l’installation du Hi-net, un réseau de sismographes à haute sensibilité qui permet de détecter des 

évènements pouvant durer quelques minutes à quelques jours, de faible amplitude et de faible 

fréquence (1-10 Hz) avec un fort bruit par rapport aux séismes « normaux » (Figure 9d) (Nishide 

et al., 2000 ; Katsumata et Kamaya, 2003 ; Shelly et al., 2006 ; Beroza et Ide, 2011 ; Yoshida et al., 

2020 ; Obara et al., 2020). A partir de 2006-2007, des séismes à très basse fréquence ou VLFEs 

(Figure 9c) sont détectés sous la forme d’évènements de Mw 3 à 4, durant 10 à 200 secondes et 

pouvant se produire à faible ou forte profondeur (Ito et Obara, 2006 ; Ito et al., 2007 ; Ide et al., 

2008 ; Beroza et Ide, 2011 ; Obara, 2020). 

II.2.2.3.3. Tremors non volcaniques ou tectoniques 

Les tremors tectoniques se caractérisent par des signaux sismiques constitués de faibles vibrations 

continues et irrégulières, sans phases impulsives claires, qui correspondent à la superposition de 

nombreuses secousses de LFEs périodiques profondes qui peuvent durer de quelques heures à 

quelques semaines (Peng et Gomberg, 2010 ; Beroza et al., 2011 ; Fuchs et al., 2014) (Figure 9d). 
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Identifiés pour la première fois dans la zone de subduction de Nankai au Japon (Obara, 2002), des 

tremors ont depuis été détectés dans de nombreuses zones de subduction (Schwartz et Rokosky, 

2007 ; Beroza et Ide, 2011 ; Ide, 2012), comme l’Alaska et les Aléoutiennes (Peterson et 

Christensen, 2009 ; Brown et al., 2010), les Cascades (Dragert et al., 2004 ; Rubinstein et al., 2008), 

le Chili (Gallego et al., 2006), le Costa Rica (Brown et al., 2005), le Mexique (Payero et al., 2008), le 

Japon (Yamashita, 1980 ; Obara et al., 2004 ; Hirose et Obara, 2005 ; Obara et Hirose, 2006), 

l’Indonésie (Fuchs et al., 2014) et Hikurangi en Nouvelle-Zélande (Fry et al., 2011 ; Kim et al., 2011 

; Todd et Schwartz, 2016 ; Todd et al., 2018).  

 

 Lois de friction et régime de stabilité  

La convergence des plaques est accommodée par différents types de glissement spatialement 

distribués le long de l’interface de subduction depuis la fosse dans la croûte supérieure jusqu’au 

manteau ductile, de telle sorte que, sur le long terme, le déplacement accumulé sur la totalité de 

l’interface de subduction est égal au taux de convergence des plaques. La diversité des glissements 

documentés dans les zones de subduction reflète les hétérogénéités des propriétés de friction de 

l’interface de subduction (Scholz, 2002 ; Schwartz et Rokosky, 2007).  

En 1966, Brace et Byerlee furent les premiers à considérer les séismes de subduction comme des 

évènements associés à des instabilités de friction de type adhérence/glissement (Scholz, 2002). 

Cette découverte s’accompagne d’une nécessité de caractériser les propriétés de friction des roches 

en laboratoire, qui aboutit à la définition empirique de lois de friction montrant une dépendance à 

la vitesse, la durée et la distance de glissement (Schwartz et Rokosky, 2007). La loi la plus utilisée 

est celle de Dietrich (1979) selon laquelle le coefficient de frottement vaut : 

µ =
𝜏

𝜎𝑛′
= µ0 + 𝑎 𝑙𝑛 (

𝑉

𝑉0
) + 𝑏 𝑙𝑛 (

𝑉0𝜃𝑖

𝐷𝑐𝑖
) 

avec 𝜏 la contrainte cisaillante, 𝜎𝑛′ la contrainte normale effective, µ0 le coefficient de frottement 

instantané à la vitesse 𝑉0, 𝑎 et 𝑏 des variables correspondant respectivement aux magnitudes de 

l’augmentation et de la diminution du frottement expérimentalement observées lors de la réponse 

frictionnelle d’une roche soumise à des variations de vitesse de glissement, 1 − (
𝑉0𝜃𝑖

𝐷𝑐𝑖
) =  

𝑑𝜃𝑖

𝑑𝑡
, θ la 

variable d’état et 𝐷𝑐 la distance critique de glissement (Figure 11). 
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Figure 11 : Coefficient de frottement en fonction du déplacement montrant l’influence de la température et de la 

minéralogie sur la résistance d’échantillons prélevés au large de la côte Est de l’île nord de la Nouvelle-Zélande (Site 

ODP 1124) : les craies les plus riches en calcite (échantillons en gris et rouge) étant plus résistantes que les échantillons 

riches en argiles (échantillons en bleu et violet) (Boulton et al., 2019). L’encart explicite les paramètres 𝑎, 𝑏 et 𝐷𝑐 . 

En régime permanent, le paramètre (𝑎 − 𝑏) exprime la dépendance logarithmique du coefficient 

de frottement à l’équilibre µ𝑠𝑠 par rapport aux variations de la vitesse de glissement (Scholz, 2002 ; 

Evain, 2011) : 

(𝑎 − 𝑏) =  
𝜕µ𝑠𝑠

𝜕  ln 𝑉
 

La valeur de (𝑎 − 𝑏) permet de définir trois régimes de stabilité, avec différents impacts sur la 

nucléation et la propagation des séismes : 

- Si (𝑎 − 𝑏) < 0, le comportement de friction est dit velocity-weakening car la résistance au 

glissement diminue à mesure que la vitesse de celui-ci augmente. Le régime peut alors être 

instable ou conditionnellement stable :  

o Le régime est instable si la raideur de la faille 𝑘 (assimilée à un système de patin-ressort) 

est inférieure à une raideur critique 𝑘𝑐 , ce qui peut être le cas en chargement quasi-

statique lorsque la contrainte normale effective 𝜎𝑛′ est supérieure à une valeur critique 

𝜎𝑛𝑐′ (Figure 12) : 
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𝑘𝑐 =  
−(𝑎−𝑏)𝜎𝑛′

𝐷𝑐
 ; 

o Le régime est conditionnellement stable si 𝑘 > 𝑘𝑐 ou 𝜎𝑛′ < 𝜎𝑛𝑐′. Dans ce cas, en 

chargement quasi-statique, le glissement est stable, avec néanmoins possibilité de 

basculer dans le régime instable en cas de fort saut de vitesse dans le cas d’un 

chargement dynamique (Figure 12) ; 

- Si (𝑎 − 𝑏) ≥ 0,  le comportement de friction est dit velocity-strenghtening car le coefficient de 

frottement augmente avec la vitesse de glissement. Dans ce cas, le régime est dit stable. 

 

Figure 12 : Modèle du patin-ressort reliant la raideur du ressort aux régimes stable, instable et conditionnellement 

stable en fonction de la contrainte normale effective (Scholz, 1998). 

Les séismes ne peuvent nucléer qu’en domaine instable. La rupture co-sismique peut se propager 

indéfiniment en régime conditionnellement stable à condition que les forces dynamiques génèrent 

d’assez forts sauts de vitesse. En revanche, en régime stable, elle sera rapidement stoppée (Scholz, 

2002). 

 Domaines de stabilité de l’interface de subduction et sismicité 

associée 

Comme (𝑎 − 𝑏) varie selon la température et la pression in situ, une transition s’opère entre les 

régimes velocity weakening et velocity strenghtening avec la profondeur, permettant de définir plusieurs 

domaines le long de l’interface de subduction où la convergence des plaques est accommodée par 

différents types de glissement, à l’origine de la diversité de la sismicité rencontrée dans les zones de 

subduction (Lay et al., 2012).  

La zone sismogène, région où l’interface de subduction est en régime instable et où nucléent les 

séismes, contraste avec les zones superficielles et profondes stables, où la convergence des plaques 

est essentiellement accommodée de manière asismique par fluage. La transition entre les régimes 

instable et stable s’opère de manière progressive au niveau de zones de transition où l’interface de 

subduction est en régime conditionnellement stable, favorable à la formation de séismes lents et à 
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la propagation de la rupture co-sismique au-delà de la zone sismogène (Figure 13). 

 

Figure 13 : Coupe du méga-chevauchement de la zone de subduction de Nankai où tous les types de séismes lents 

ont été répertoriés et localisation des zones de formation des séismes lents (Obara, 2020). 

La mise en évidence d’hétérogénéités latérales et verticales des propriétés de friction au sein de ces 

domaines (Bilek et Lay, 2002 ; Lay, 2007 ; Lay et al., 2012 ; Bilek et Lay, 2018) a motivé la 

réinterprétation en trois dimensions du modèle de stabilité de friction de l’interface de subduction. 

Depuis, celui-ci est conceptualisé comme un assemblage dynamique de zones aux propriétés de 

frictions hétérogènes (Figure 14), dont l’interaction sur le long terme satisfait les conditions des 

domaines de friction stable, instable ou conditionnellement stable (Schwartz et Rokosky, 2007). 

Cette complexification permet de mieux expliquer la variabilité des types de glissement observés, 

comme les tsunami earthquakes à proximité de la fosse ou les contrastes d’énergie des ondes sismiques 

générées entre la moitié supérieure et inférieure (Domaines B et C, Figure 14) de la zone sismogène 

(Lay et al., 2012). 
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Figure 14 : a) Modèle 3-D de l’interface du méga-chevauchement tenant compte des hétérogénéités latérales et 

verticales des propriétés de friction, avec différents domaines de friction A (à proximité du plancher océanique), B 

(partie supérieure de la zone sismogène et sa zone de transition), C (partie inférieure de la zone sismogène) et D (zone 

de transition inférieure) aux comportements sismiques associés décrits dans b) la coupe schématique 2-D (Lay et al., 

2012). Dans ce modèle, la zone stable inférieure où la convergence est accommodée de manière asismique par 

glissement stable et déformation plastique est située sous le domaine D.  Les régions en gris foncé notées sismiques 

correspondent à un régime instable. Les régions en blanc notées comme asismiques correspondent au régime stable 

asismique avec glissement continu. Les régions en gris clair notées conditionnellement stables sont généralement 

asismiques hormis lors d’un saut de vitesse déclenché par une rupture à proximité d’une aspérité sismique instable.  
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II.2.3.2.1. La zone sismogène où nucléent les séismes 

II.2.3.2.1.1. Notion d’aspérité sismique 

La zone sismogène (Figure 13, domaines B et C sur la Figure 14) correspond à la région centrale 

du méga-chevauchement, où celui-ci présente globalement un régime instable (comportement 

velocity weakening) permettant la nucléation de séismes et la propagation de la rupture co-sismique. 

Dans cette région, la convergence des plaques est accommodée par un mouvement de type 

adhérence/glissement (stick slip) (Scholz, 1998), initialement formalisé par la théorie du rebond 

élastique (Reid, 1910). La phase d’adhérence correspond à une phase de blocage intersismique, au 

cours de laquelle s’accumulent une déformation élastique et un cisaillement importants le long 

d’une aspérité (Scholz et Engelder, 1976 ; Lay et Kanamori, 1981 ; Kanamori et Allen, 1986) 

« verrouillée ». Cette aspérité concentre la contrainte élastique et un déficit de glissement. Elle 

contraste avec les zones voisines, faiblement couplées, qui glissent pendant la phase intersismique.  

Au-delà du seuil de résistance au cisaillement de l’aspérité, la contrainte élastique accumulée est 

libérée par un glissement soudain, court et rapide (quelques centimètres à mètres par an) qui 

correspond à la nucléation d’un séisme, permettant de compenser le déficit de glissement accumulé 

au niveau de l’aspérité et une remontée brusque du plancher océanique. La zone sismogène est 

considérée comme un ensemble complexe d’aspérités, séparées les unes des autres par des zones 

conditionnellement stables (Figure 14a). La nature physique de ces aspérités reste encore à préciser ; 

elles pourraient correspondre à des hauts topographiques de la plaque inférieure comme des monts 

sous-marins ou des rides fréquemment observés dans la croûte océanique (Yoshida et Kato, 2003 ; 

Kodaira et al., 2004). L’interaction des aspérités, fonction de leur distribution et de l’état de 

contrainte, conditionne l’ampleur de la rupture co-sismique : la rupture d’une seule aspérité entraîne 

une rupture de faible extension (micro-sismicité), tandis que la rupture synchronisée de plusieurs 

aspérités (Lay et Kanamori, 1981 ; Corbi et al., 2017) provoque une rupture plus étendue. 

II.2.3.2.1.2. Extension de la zone sismogène 

La zone sismogène est identifiée par la distribution des répliques de séismes majeurs ainsi que par 

la localisation des zones de fort couplage intersismique via les mesures géodésiques (Moore et al., 

2007). Son extension a longtemps été expliquée à l’aide de modèles thermiques. Selon ces modèles, 

la limite supérieure (i.e. la moins profonde) de la zone sismogène où s’effectue une transition depuis 

un régime asismique stable (comportement velocity strenghtening) vers un régime sismique instable 

(comportement velocity weakening) coïncide avec les isothermes 100°C-150°C et la limite inférieure 

(i.e. la plus profonde) avec les isothermes 350°C-450°C, au-delà de laquelle le régime est asismique 
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stable (Tichelaar et Ruff, 1993 ; Hyndman et al., 1997 ; Oleskevich et al., 1999 ; Currie et al., 2002 ; 

Hyndman, 2007). Selon le gradient géothermique de chaque zone de subduction, ces limites 

thermiques se trouvent entre ~5-15 et ~40-45 km de profondeur respectivement (Moore et al., 

2007 ; Lay et al., 2012). Néanmoins, les paramètres physiques qui contrôlent ces limites thermiques 

restent encore mal compris (Fagereng et Ellis, 2009).  

 

Figure 15 : Transitions minéralogiques et variations de fabrique dans la fenêtre de température 0°C-375°C 

correspondant à la zone sismogène (Moore et al., 2007). 

L’isotherme 100°-150°C a longtemps été corrélée à la déshydratation des smectites en illites (voir 

paragraphe I.3.1.1) au cours de laquelle le coefficient de frottement augmente (Hower et al., 1976 

; Wang et Mao, 1979 ; Wang, 1980 ; Jennings et Thompson, 1986 ; Chamley, 1989 ; Hyndman et 

al., 1997). Cependant, des expériences menées ultérieurement en laboratoire sur échantillons 

synthétiques ou issus de campagnes de forage océanique ont montré que cette réaction ne 

permettait pas, à elle seule, la transition d’un régime stable à instable (Morrow et al., 1992 ; Brown 

et al., 2003 ; Kopf et Brown, 2003 ; Saffer et Marone, 2003 ; Moore et al., 2007 ; Underwood, 2007 

; Saffer et al., 2012 ; Fagereng et al., 2018). D’autres facteurs pourraient donc également intervenir 

dans cette transition. Les facteurs les plus évoqués sont des variations de composition chimique 

associées à des réactions diagénétiques et métamorphiques de faible température (Figure 15) 

comme la précipitation de ciments carbonatés ou siliceux, la croissance progressive des 
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phyllosilicates, l’albitisation des feldspaths détritiques ou la déshydratation de l’opale (Saffer et 

Marone, 2003 ; Moore et al., 2007 ; Saffer et al., 2012), une pression de fluide élevée (Saffer et 

Tobin, 2011 ; Fagereng  et al., 2018) ou des variations de propriétés physiques des sédiments (Dean 

et al., 2010). L’isotherme 350°C est généralement corrélée à la transition d’un régime cassant à 

ductile dans les lithologies riches en quartz, mais pourrait également correspondre à la zone de 

contact entre le panneau plongeant et le manteau où a lieu la serpentinisation (Tichelaar et Ruff, 

1993 ; Hyndman et al., 1997 ; Hyndman, 2007).  

II.2.3.2.2. Les zones de glissement stable, asismiques 

II.2.3.2.2.1. Zone superficielle 

La zone superficielle du méga-chevauchement s’étend généralement sous le prisme d’accrétion 

jusqu’à 5-10 kilomètres de profondeur. En raison de l’accumulation à la fosse de sédiments riches 

en fluides et peu consolidés qui se déforment de manière anélastique, cette région est généralement 

considérée comme asismique (Pacheco et al. 1993 ; Hyndman et al., 1997). Dans le détail, elle serait 

localement conditionnellement stable (Figure 14), capable de générer des tsunami earthquakes (Bilek 

et Lay, 2002) et de propager jusqu’à la fosse la rupture co-sismique des tsunami earthquakes ou de 

séismes de subduction formés plus en profondeur comme lors des méga-séismes de Sumatra en 

2004 et de Tōhoku en 2011 (Ammon et al., 2005 ; Ishii et al., 2005 ; Simons et al., 2011), d’où 

l’ampleur des tsunamis associés (Lay et al., 2012). Caractériser précisément les propriétés de friction 

de la zone superficielle est donc critique pour déterminer le risque de tsunami. 

II.2.3.2.2.2. Zone profonde 

En profondeur, au-delà de la limite inférieure de la zone sismogène, les conditions de pression et 

de température élevées sont favorables au développement d’un régime stable de l’interface de 

plaque, où la convergence des plaques est accommodée par glissement stable continu ou par 

déformation plastique. La mise en place du comportement asismique peut être progressive ou 

brutale en fonction de la présence ou non d’une zone de transition, et dépend de l’âge et de la 

géométrie de la plaque inférieure (Lay et al., 2012). 

II.2.3.2.3. Les zones de transition  

Les conditions in-situ et les propriétés du méga-chevauchement au niveau des extrémités 

supérieures et inférieures de la zone sismogène sont favorables au développement de propriétés de 

friction intermédiaires entre celles qui permettent le glissement sismique instable et celles qui 

permettent le glissement asismique stable (Saffer et Wallace, 2015). Ainsi, la rupture co-sismique 



Relations entre fluides et risque sismique et de tsunami dans les zones de subduction 

35 

initiée dans la zone sismogène se propage au niveau de ces zones de transition au régime 

conditionnellement stable, où peuvent également se former des séismes lents. Ainsi, des SSEs ont 

été identifiés au niveau de la limite inférieure de la zone sismogène entre 350°C et 450°C (Figure 

13, domaine D sur la Figure 14), ainsi que des ETS, VLFE et tremors profonds (Dragert, 2001 ; 

Brown et al., 2001, 2009 ; Obara, 2002 ; Hirose et Obara, 2005 ; Obara et Hirose, 2006 ; Ide et al., 

2007 ; Peacock, 2009 ; Peng et Gomberg, 2010 ; Fry et al., 2011 ; Wallace et Eberhart-Phillips, 

2013 ; Todd et al., 2018). La zone de transition au niveau de la limite supérieure de la zone 

sismogène (Figure 13, domaine A sur la Figure 14) génèrerait plutôt des (V)LFEs, des tremors et 

des tsunami earthquakes (Protti et al., 2004 ; Wallace et Beavan, 2010 ; Saffer et Wallace, 2015 ; 

Wallace et al., 2016a ; Wallace, 2020). Il a toutefois été observé des SSEs à faible profondeur (<15 

km) au nord de la marge d’Hikurangi, et dans les marges du Japon et au Costa Rica (Douglas et al., 

2005 ; Ozawa et al., 2007 ; Outerbridge et al., 2010 ; Walter et al., 2011 ; Saffer et Wallace, 2015) 

montrant qu’ils peuvent s’initier à des profondeurs et des températures plus faibles (~100°C-

150°C) (McCaffrey et al., 2008 ; Fagereng et Ellis, 2009). Il a également été suggéré à partir de la 

documentation de variations transitoires hydrogéologiques ou de la déformation au Costa Rica 

(Brown et al., 2005 ; Solomon et al., 2009 ; Davis et al., 2011, 2015) et dans la marge nord 

d’Hikurangi (Wallace et al., 2016a) que le glissement lent pourrait également se propager jusqu’à 

proximité du plancher océanique, vers la fosse (Saffer et Wallace, 2015). 

Plusieurs hypothèses ont été proposées pour expliquer la stabilité conditionnelle de ces portions 

du méga-chevauchement (Saffer et Wallace, 2015) : des propriétés de friction, une résistance ou la 

présence de structures (comme les monts sous-marins ou les rides) qui facilitent les glissements 

lents transitoires (Heslot et al., 1994 ; Brudzinski et Allen, 2007 ; Saito et al., 2013 ; Wang et Bilek, 

2014 ; Todd et al., 2018), une faible contrainte effective induite par une pression de fluide élevée 

(voir paragraphe II.3.3) (Yoshida et Kato, 2003 ; Kodaira et al., 2004 ; Liu et Rice, 2007 ; Audet et 

al., 2009 ; Song et al., 2009 ; Bell et al., 2010) ou par des changements dans la géométrie du méga-

chevauchement (Mitsui et Hirahara, 2006), la faible rigidité de la zone de faille à cet endroit (Ito et 

Obara, 2006) ou une combinaison de ces paramètres (Saffer et Wallace, 2015). 

 

Depuis les tsunamis de 2004 à Sumatra et 2011 au Japon, la communauté scientifique a déployé 

des efforts significatifs pour quantifier le risque de tsunami dans les zones de subduction, ce qui 

implique d’y contraindre précisément le risque sismique en amont, dépendant des propriétés de 

friction du méga-chevauchement. 
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 Risque sismique 

II.2.4.1.1. Identification des zones à fort risque sismique 

II.2.4.1.1.1. Notion de couplage sismique 

La distribution de la déformation élastique intersismique produit des déplacements en surface de 

quelques centimètres à millimètres par an, mesurables par GPS, utilisés pour quantifier le couplage 

intersismique qui se produit lorsque deux plaques se verrouillent pendant la phase intersismique 

qui sépare deux méga-séismes (McCaffrey et al., 2000 ; Wallace, 2020). Le coefficient de couplage 

intersismique ∅𝑖𝑐  est une quantité cinématique qui caractérise une région du méga-chevauchement. 

Il est déterminé à partir de 𝑉, le glissement moyen sur le long-terme (i.e. au cours de plusieurs cycles 

sismiques) et  𝑉𝑐 , le glissement par fluage à court terme (Wallace, 2020) : 

∅𝑖𝑐 = 1 −
𝑉𝑐

𝑉
. 

Lorsque ∅𝑖𝑐 = 0, la région du méga-chevauchement glisse par fluage sur le long terme, alors que 

si ∅𝑖𝑐 = 1, elle est « verrouillée » pendant la phase intersismique. Un ∅𝑖𝑐  compris entre 0 et 1 peut 

être interprété comme une moyenne dynamique des zones qui glissent par fluage et des zones 

verrouillées. 

II.2.4.1.1.2. Relation entre la magnitude des séismes et l’extension 

de la zone sismogène 

La magnitude de moment 𝑀𝑤 exprime l’intensité sismique (Hanks et Kanamori, 1970) : 

𝑀𝑤 =
2

3
 (log 𝑀0 − 9,1) 

avec 𝑀0 le moment sismique, correspondant à l’énergie libérée lors du séisme :  

𝑀0 = µ 𝑑 𝐿 𝑊 

où µ est la rigidité élastique du milieu (2.1010 N.m-2 ≤ µ ≤ 7.1010 N.m-2 en proche surface), 𝑑 

correspond au glissement moyen de l’évènement (généralement proportionnel à L par un facteur 

de ~10-5), 𝐿 est la longueur de la faille parallèlement à la fosse (pouvant atteindre plusieurs centaines 

de kilomètres pour les failles décrochantes ou les chevauchements) et 𝑊 est l’extension du plan de 

faille en profondeur (McCaffrey, 2009). Le moment sismique est donc essentiellement contrôlé par 

la surface de rupture S = 𝐿 𝑊 qui dépend de l’extension de la zone sismogène (régime instable) et 
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des zones de transition (régime conditionnellement stable), ou plus exactement de la distribution 

des zones de fort et faible couplage intersismique. 

II.2.4.1.1.3. Cycle sismique et super-cycles 

Le cycle sismique associé à la théorie du rebond élastique a été complexifié et détaillé 4 phases 

(Figure 16) (Scholz, 2002) :   

- La phase de chargement intersismique (en bleu sur la Figure 16), où la faille est 

progressivement chargée par glissement continu dans ses parties profonde (en domaine de 

friction stable) et superficielle (en domaine de friction instable) ; 

- La phase de nucléation pré-sismique (en jaune), au cours de laquelle le séisme nucléé avec 

un glissement qui s’accélère jusqu’à parvenir à une instabilité telle que le glissement co-

sismique se déclenche. Cette phase est parfois associée à des évènements précurseurs 

comme des foreshocks ou des séismes lents ; 

- La phase de glissement co-sismique (en mauve) au cours de laquelle la rupture entre dans 

le régime instable, chargeant les régions associées ; 

- La phase de relâchement post-sismique (en vert), avec une relaxation progressive qui 

s’opère suite au séisme par des glissements accélérés dont le nombre diminue de manière 

exponentielle avec le temps dans les régions profondes de la faille. 

 

Figure 16 : Glissement en fonction de la profondeur au cours du cycle sismique d’une faille décrochante, avec une 

transition depuis le régime instable à stable à 11 kilomètres de profondeur (Scholz, 2002). 
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Le concept de séismes « caractéristiques » (Schwartz et Coppersmith, 1984) se produisant sur la 

même aspérité avec une zone de rupture et une magnitude similaire a inspiré plusieurs modèles 

prédictifs basés sur l’estimation d’un temps de récurrence (Kagan et Jackson, 1991, 1995 ; Jackson 

et Kagan, 1993). Ce concept a été mis à mal par le caractère dynamique des aspérités et la variabilité 

du glissement d’un séisme majeur à l’autre. De ces observations ont émergé la notion de super-

cycle sismique (Philibosian et al., 2020). Selon ce modèle, qui complique grandement l’estimation 

des temps de récurrence (voir paragraphe II.2.4.1.2), la rupture de différents segments sur plusieurs 

cycles sismiques sont nécessaires pour que le glissement soit uniforme sur l’ensemble de la zone 

sismogène. 

II.2.4.1.2. Une cyclicité encore trop mal comprise pour être prédite 

avec fiabilité 

Dans la mesure où le chargement associé à la convergence des plaques est stable sur le long terme, 

la théorie du rebond élastique suggère que le méga-chevauchement rompt pour engendrer des 

méga-séismes de subduction avec une certaine régularité (Bilek et Lay, 2018). Les techniques 

modernes d’instrumentation documentent de manière précise, continue et à haute-résolution la 

cinématique et le degré de couplage des plaques, la distribution et l’extension des zones de rupture, 

la variabilité des intervalles de temps qui séparent chaque séisme et les corrélations spatiales et 

temporelles entre les séismes et les séismes lents. Or, ces données récentes sont disponibles sur 

une période trop courte (i.e. inférieure à un cycle sismique) pour caractériser finement la 

segmentation de la rupture du méga-chevauchement et sa cyclicité. En revanche, elles peuvent être  

couplées avec des données de paléosismicité, moins précises et potentiellement lacunaires, issues 

d’archives historiques pouvant remonter jusqu’à plusieurs centaines d’années ou d’archives 

géologiques couvrant plusieurs milliers d’années comme les micro-atolls coralliens (Sieh et al., 

1999 ; Natawidjaja et al., 2004, 2007) ou les turbidites marines (Patton et al., 2015) ou lacustres 

(Moernaut et al., 2014), pour  déterminer des temps de récurrence moyens, bien qu’entachés d’une 

incertitude élevée même dans certaines zones bien documentées comme le Japon et l’Amérique du 

Sud (Philibosian et al., 2020). Dans les autres zones, moins bien documentées, seuls les intervalles 

depuis le dernier méga-séisme dont l’étendue augmente avec le potentiel de rupture, ont pu être 

déterminés, toutefois sans valeur prédictive (Bilek et Lay, 2018) 

La cyclicité des séismes est d’autant plus complexe à caractériser qu’ils existent de nombreux 

mécanismes qui affectent leur régularité. Ainsi, il a été mis en évidence que les séismes de 

subduction de Mw ≤ 8 présentent une certaine irrégularité dans la mesure où ils interagissent 

fortement avec les aspérités voisines (Bilek et Lay, 2018). De manière similaire, les séismes de 
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subduction majeurs interagissent avec des séismes intraplaques (Ammon et al., 2008) et avec les 

séismes lents (Kato et al., 2012 ; Uchida et al., 2016 ; Obara et Kato, 2016). Cette dernière 

observation a fortement stimulé l’étude des séismes lents, suspectés d’être, d’une part, 

particulièrement sensibles aux variations de l’état de contrainte à court terme comme les marées 

(Rubinstein et al., 2008 ; Tanaka, 2012 ; Pollitz et al., 2013) et à long terme (Liu et Rice, 2007 ; 

Beroza et Ide, 2011) et, d’autre part, de moduler l’état de contrainte le long de la portion bloquée 

de la zone sismogène en permettant la libération régulière d’une partie de la contrainte accumulée 

(Dragert et al., 2004 ; Araki et al., 2017). Ainsi, aujourd’hui, le suivi continu et à haute-résolution 

des séismes lents est proposé comme l’une des clés pour comprendre le cycle sismique et la 

probabilité d’occurrence proche d’un méga-séisme (Obara et Kato, 2006 ; Koulali et al., 2017) ainsi 

que pour contraindre l’extension de la zone de rupture et le risque de tsunami associé (Dixon et al., 

2014). En particulier, des simulations numériques ont montré que les SSEs et VLFEs peu profonds 

sont les séismes lents les plus intéressants à suivre car une augmentation de leur magnitude de 

moment et une réduction de leur temps de récurrence annonceraient l’imminence d’un méga-

séisme (Matsuzawa et al., 2010 ; Ariyoshi et al., 2012, 2014). 

 Risque de tsunami 

II.2.4.2.1. Mécanismes de formation des tsunamis 

Les tsunamis peuvent être générés par des séismes de proche surface, des éruptions ou 

effondrements volcaniques ou par des glissements de terrain sous-marins.  

Deux types de séismes de proche surface ont été identifiés comme susceptibles de former des 

tsunamis : les méga-séismes de subduction tsunamigènes (par exemple, les séismes de Sumatra en 

2004 et de Tōhoku en 2011) et les tsunami earthquakes (Hananto et al., 2020). Dans les deux cas, la 

formation des vagues de tsunami est causée par la remontée du plancher océanique induite par la 

déformation élastique de la plaque supérieure, au-dessus de la zone de glissement (Satake et 

Tanioka, 1999), comme représenté sur la Figure 17. Lors de la phase de chargement intersismique, 

le raccourcissement de la plaque supérieure est associé à un soulèvement du plancher océanique 

au-delà de la région bloquée du méga-chevauchement, vers le continent (Figure 17a). Lors de la 

phase co-simique (Figure 17b), le relâchement brusque des contraintes élastiques accumulées 

pendant la phase intersismique entraîne, dans la plaque supérieure, i) une subsidence de la région 

où le plancher océanique était préalablement en soulèvement et ii) une remontée du plancher 

océanique au-dessus de la région préalablement bloquée, propice au déplacement de larges masses 

d’eau et donc à la formation de tsunamis. 
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Figure 17 : Coupe schématique montrant la formation des tsunamis consécutive à la remontée du plancher océanique 

lors de la b) phase co-sismique, au-dessus de la région bloquée pendant a) la phase intersmique (modifié d’après Stein 

et Okal, s.d. et Lallemand, 1999). 

II.2.4.2.2.  L’absence de relation claire entre la magnitude des 

séismes et les tsunamis 

Les premières études consacrées à l’évaluation du risque de tsunami ont montré que les tsunamis 

ont un potentiel de destruction variable mais prédictible (Gusiakov, 2005 ; Lin et al., 2014) dans la 

mesure où la hauteur des vagues à proximité de l’épicentre du séisme tsunamigène est 

proportionnelle à la magnitude de celui-ci (Abe, 1979) et donc à la surface de rupture co-sismique 

(Comer, 1980) contrôlée par les propriétés de friction du méga-chevauchement. Il a été observé 

que les séismes qui forment des tsunamis majeurs et qui donnent donc lieu à une alerte tsunami 

ont généralement une Mw >7,5. Ces tsunamis, comme par exemple ceux associés aux méga-séismes 

de Sumatra en 2004 et de Tōhoku en 2011, sont généralement bien plus dévastateurs que les 
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séismes dont ils sont issus, même dans le cas de méga-séismes de subduction de magnitude record 

(Paris et al., 2007). Dans ces deux cas, les tsunamis ont été amplifiés par la propagation de la rupture 

co-sismique sur une large surface, jusqu’à proximité du plancher océanique, au niveau de la fosse 

(Hüpers et al., 2017). 

Néanmoins, les tsunami earthquakes dérogent à cette règle et génèrent des tsunamis d’ampleur 

beaucoup plus importante que celle attendue pour leur magnitude. De ce fait, ils ne donnent 

généralement pas lieu à une alerte et sont particulièrement dangereux (Hananto et al., 2020). Bien 

qu’ils restent encore mal expliqués, plusieurs mécanismes ont été proposés pour expliquer 

l’accentuation de la composante verticale du déplacement du plancher océanique liée aux tsunami 

earthquakes : 

- La subduction de monts sous-marins (Abercrombie et al., 2001 ; Kopp et al., 2009 ; Bell et 

al., 2014) ; 

- La propagation du glissement le long de splay-faults à forte pente (Fukao, 1979 ; Cummins 

et Kaneda, 2000) ; 

- Un déplacement co-sismique du plancher océanique avec une composante horizontale 

inclinée comme au niveau du front du prisme (Tanioka et Sataka, 1996) ; 

- Un déplacement horizontal des sédiments du prisme d’accrétion le long du décollement en 

direction de la mer (Seno, 2000 ; Tanioka et Seno, 2001) ; 

- La libération de l’énergie gravitationnelle potentielle en plus de l’énergie élastique 

(McKenzie et Jackson, 2012) ; 

- Un glissement accru dû à un chargement dynamique (Ide et al., 2011) ; 

- Des glissements de terrain sous-marins (Gutemberg, 1939 ; Hasegawa et Kanamori, 1987 ; 

Tappin et al., 2014) ; 

- Une extrusion localisée du plancher océanique au front du méga-chevauchement de type 

« pop-up » (Hananto et al., 2020) ; 

- Des régions de régime conditionnellement stable, potentiellement associées à une pression 

de fluide élevée (Scholz, 1998 ; Bilek et Lay, 2002 ; Seno, 2002 ; Bell et al., 2010). 

 

Les paramètres critiques pour la caractérisation du risque sismique et de tsunami sont, 

premièrement, la caractérisation des types de glissement et leur temps de récurrence pour 
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l’estimation de la durée d’un cycle sismique et sa prédiction et, deuxièmement, l’extension de la 

surface de rupture co-sismique et sa proximité avec le plancher océanique pour la magnitude du 

séisme et son potentiel tsunamigène. Ces paramètres dépendent directement de la distribution des 

propriétés de friction du méga-chevauchement, particulièrement difficiles à caractériser de manière 

directe. Or, de récentes études ont mis en évidence que cette distribution est contrôlée par de 

nombreux paramètres agissant en interaction sur la dynamique, la structure mécanique et 

hydrogéologique du méga-chevauchement, comme les hétérogénéités géométriques et structurales 

(Mitsui et Hirahara, 2006 ; Wang et Bilek, 2011 ; Ando et al., 2012 ; Skarbek et al., 2012 ; Kopf, 

2013 ; Barker et al., 2018) ou la rhéologie (Angiboust et al., 2015) de l’interface de subduction, la 

composition et l’épaisseur des sédiments entrant dans le système de subduction au niveau de la 

fosse (Ruff et al., 1989 ; Lay et al., 2012 ; Scholl et al., 2015 ; Bilek et Lay, 2018 ; Ikari et al., 2018) 

ou leurs propriétés physiques et hydrogéologiques et leur évolution au cours de la subduction qui 

module en partie la distribution des fluides et des pressions de fluides (Scholz, 1998 ; Saffer et al., 

2000 ; Saffer, 2003, 2007 ; Moreno et al., 2010 ; Saffer et Tobin, 2011 ; Audet et Schwartz, 2013). 

Parmi les hétérogénéités structurales, la rugosité de la plaque subduite jouerait un rôle important 

sur l’accumulation des contraintes lors du cycle sismique, bien que leur impact sur les propriétés de 

friction donne lieu à une controverse. En particulier, les monts sous-marins qui ponctuent la plaque 

subduite ont longtemps considérés comme des aspérités sismiques associés à un mouvement de 

type adhérence/glissement (Scholz et Small, 1997). Il a récemment été proposé qu’ils favoriseraient 

au contraire le glissement stable ou la genèse de slow slip events (Wang et Bilek, 2014 ; Barker et al., 

2018).  

Dans cette étude, ce sont les rôles des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques du méga-

chevauchement, fonction de la composition et de l’épaisseur des sédiments entrant dans le système 

de subduction, accessibles par forage océanique, qui seront investigués. 

II.3. Les fluides dans les zones de subduction 

 

Le processus de subduction permet le transfert de fluides entre l’océan, la croûte et le manteau 

(Moore et Vrolijk, 2002). La croûte océanique de la plaque inférieure et sa couverture sédimentaire 

sont riches en fluides, qui y existent sous deux formes :   

- L’eau interstitielle contenue dans la porosité intergranulaire et les fractures ; 

- L’eau liée aux minéraux hydratés tels que les smectites, l’opale, les zéolites et les serpentines. 
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Ces fluides sont produits par des mécanismes différents qui interviennent dans des intervalles de 

pression-température et donc à des profondeurs spécifiques, entrainant des modifications des 

propriétés physiques et/ou minéralogiques des roches sources. En conséquence, la distribution des 

fluides est très hétérogène dans la partie externe des zones de subduction où elle pourra contribuer 

au contrôle du potentiel sismique et de tsunami. 

 Compaction mécanique des sédiments : libération continue 

de l’eau interstitielle en proche surface 

Les sédiments déposés sur la plaque inférieure ont des porosités particulièrement élevées, pouvant 

atteindre jusqu’à 75% (Bray et Karig, 1985). Lors du processus de subduction et d’accrétion, ces 

sédiments sont exposés à une compaction mécanique résultant, d’une part, de la compression 

verticale induite par leur enfouissement sous des dépôts turbiditiques souvent épais au niveau de 

la fosse (Figure 5) et, d’autre part, d’une compression horizontale correspondant au 

raccourcissement latéral induit par la convergence des deux plaques (Raimbourg et al, 2011 ; Saffer 

et Tobin, 2011). Cette compaction mécanique se manifeste principalement par une réduction du 

volume et de la taille des pores aboutissant à l’expulsion continue de l’eau interstitielle (de 

composition chimique proche de celle de l’eau de mer) (Bray et Karig, 1985 ; Moore et Vrolijk, 

1992). En conséquence, la compaction mécanique entraîne une diminution de la porosité 

interstitielle et éventuellement de la perméabilité des sédiments qui favorise leur consolidation et 

leur résistance à la compaction mécanique. En conséquence, la libération d’eau interstitielle par 

compaction mécanique diminue avec la profondeur. La compaction mécanique est généralement 

la source de fluide dominante jusqu’à 10-20 kilomètres du front de déformation (Figure 18a) 

(Bekins et Dreiss, 1992 ; Saffer et Tobin, 2011).  

La quantification des volumes de fluides produits par compaction mécanique peut s’effectuer à 

partir de modèles numériques reconstituant l’histoire des sédiments au cours du processus de 

subduction (Gamage et Screaton, 2006). Ceux-ci se basent sur la comparaison de vitesses de 

propagation des ondes P (Calahorrano et al., 2008), de profils de porosités (Screaton et al., 1990, 

2002) ou de l’état de consolidation des sédiments (Saffer, 2003 ; Kitajima et Saffer, 2014) mesurés 

sur différents sites d’échantillonnage répartis sur le trajet des sédiments depuis le bassin entrant en 

subduction au niveau de la fosse jusqu’à leur incorporation dans le chenal de subduction ou lors 

de leur accrétion dans le prisme. 
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 Réactions de déshydratation minéralogiques : une production 

d’eau liée transitoire dans des fenêtres de pression-température 

spécifiques 

A mesure que le volume poreux diminue et que les conditions de pression et de température 

auxquelles sont exposées les sédiments augmentent, les réactions diagénétiques et/ou 

métamorphiques de déshydratation deviennent les principales sources de fluides (Figure 15 et 

Figure 18b) (Pytte et Reynolds, 1989 ; Moore et Vrolijk, 1992 ; Underwood et al., 2007 ; Saffer et 

Tobin, 2011). L’avancement de ces réactions est essentiellement contrôlé par la pression, la 

température, le temps et par des facteurs secondaires comme la solubilité ou la composition de la 

roche (Moore et Vrolijk, 1992 ; Underwood., 2007). En conséquence, contrairement à l’eau libre, 

l’eau liée est produite de manière transitoire, dans des intervalles de profondeurs spécifiques dont 

les bornes peuvent légèrement varier d’une zone de subduction à l’autre selon la nature des 

matériaux subduits, le taux d’enfouissement et la structure thermique (Bird, 1984 ; Colten-Bradley, 

1987 ; Underwood, 2007). L’eau liée se caractérise par une composition chimique adoucie par 

rapport à celle de l’eau de mer, ainsi qu’une concentration élevée en bore et lithium et des signatures 

spécifiques au δ37Cl, δ11B, δ18O, et δD (Ransom et al. 1995 ; Hensen et al., 2004). L’identification 

de ce type de signature chimique sur des échantillons prélevés par forage océanique permet de 

mettre en évidence des zones de production ou de migration de fluides le long de drains 

stratigraphiques ou structuraux (voir paragraphe II.3.2.2). 

Entre environ 60°C et 150°C, soit entre 20 à 40 kilomètres de la fosse (Spinelli et Saffer, 2004 ; 

Saffer et al., 2008 ; Saffer et Tobin, 2011), les principales sources de fluides sont les transformations 

diagénétiques ou métamorphiques de basse température de la smectite en illite (Moore et Vrolijk, 

1992 ; Saffer et Tobin, 2011) et, dans une moindre mesure, de l’opale-A (amorphe) biogénique, 

présente dans les diatomées, les radiolaires ou le verre volcanique, en opale-CT (cristobalite - 

tridymite) puis en quartz (Kameda et al., 2012). La formation d’huile et de gaz à partir de kérogène 

se produit également dans cette gamme de température (Moore et Vrolijk 1992) mais reste très 

minoritaire dans les zones de subduction. Dans le détail, la diagenèse de l’opale en quartz 

démarrerait autour de 45°C, présenterait un pic autour de 80°C-90°C et se terminerait entre 100°C 

et 130°C (Kameda et al., 2012, 2015). L’illitisation, qui nécessite une source de K+ (dissolution de 

feldspaths potassiques ou de micas par exemple), démarrerait autour de 60°C (Hower et al., 1976 ; 

Kastner et al., 1991) ou 70°C (Boles et Franks, 1979 ; Moore et al., 2007) et présenterait deux pics 

de production d’eau liée entre ~85°C-95°C puis ~120°C-130°C (Perry et Hower, 1972), bien que 

cette réaction soit plus généralement admise entre 100°C et 150°C (Hyndman et al., 1997 ; Saffer 
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et Wallace, 2015). La déshydratation de l’opale interviendrait donc à plus faible profondeur et à 

plus grande proximité de la fosse que la déshydratation de la smectite en illite (Saffer et Wallace, 

2015). Néanmoins, il est admis que l’illitisation produit plus d’eau liée (~35% du volume initial) 

que la transformation de l’opale en quartz (~23% du volume initial) car la smectite est plus hydratée 

que l’opale-A (Moore et Vrolijk, 1992). De plus, les sédiments entrant en subduction sont 

généralement des argilites caractéristiques des environnements pélagiques ou hémipélagiques, 

riches en argiles et particulièrement en smectite (jusqu’à 45-50% de leur masse totale) et 

contiennent peu d’opale en comparaison (Underwood, 2007) (voir paragraphe II.3.3.2.3). 

 

Figure 18 : Distributions schématiques (a) des isothermes de température et des fenêtres diagénétiques et 

métamorphiques associées ; (b) de la production de fluides issus de la compaction mécanique et de réactions 

diagénétiques et métamorphiques en fonction de la distance à la fosse, exemple de la zone de subduction de Nankai 

(modifié d’après Saffer et Tobin, 2011). 

Plus en profondeur et à plus grande distance de la fosse, des réactions de déshydratation 

métamorphiques de plus haute température produisent de l’eau liée (Kerrick et Connolly, 2001 ; 

Hacker et al., 2003 ; Saffer et Tobin, 2011 ; Kastner et al., 2014 ; Fagereng et al., 2018), notamment 
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la transition vers les schistes à chlorites entre 100°C-225°C et à biotites, chlorites et grenat entre 

225°C et 300°C (Figure 18). Entre 200°C et 400°C, soit entre 20-30 kilomètres de profondeur à 

~120-150 kilomètres de la fosse vers le continent, des fluides supplémentaires sont libérés par 

l’effondrement des pores du basalte, puis par la déshydratation des zéolites en minéraux du faciès 

métamorphique schiste vert au-dessus de 400°C. 

 

 Les marqueurs de la circulation de fluides 

Dans les marges actives, de nombreux témoins du transport des fluides vers la surface ont été mis 

en évidence jusqu’à 60 kilomètres de la fosse vers le continent, comme la présence de pockmarks, 

monts sous-marins, de volcans de boue et de suintements sur le plancher océanique (Hensen et al., 

2004 ; Sahling et al., 2008 ; Barnes et al., 2010 ; Greinert et al., 2010 ; Plaza-Faverola et al., 2014), 

parfois à proximité immédiate de failles telles que les failles satellitaires ou les chevauchements hors 

séquence (Silver et al., 2000 ; Hensen et al., 2004 ; Sahling et al., 2008 ; Ranero et al., 2008 ; Kluesner 

et al., 2013). Ces témoins peuvent également être des anomalies chimiques (voir IV.1.5), thermiques 

ou biologiques spécifiques identifiées dans des forages océaniques (Bekins, 1995 ; Hensen et al., 

2004). De plus, l’observation de veines de quartz contenant des inclusions fluides de faible salinité 

dans des zones de failles d’anciens prismes émergés (Fisher et al., 1995 ; Kondo et al., 2005) suggère 

une circulation de fluides issus de réactions de déshydratation minéralogiques dans ces drains 

structuraux. Enfin, quelques mesures directes de flux ont été réalisées grâce à la mise en place 

d’observatoires de puits, comme des Circulation Obviation Retrofit Kit (CORKs) (Becker et al., 

1997 ; Becker et Davis, 2005 ; Davis et al., 2011 ; 2013 ; Saffer et al., 2017) ou des Long-Term-

Borehole-Monitoring-Systems (LTBMSs) (Araki et al., 2017) ou dans des puits industriels (Sibson 

et Rowland, 2003). 

 Des circulations de fluides localisées et transitoires 

II.3.2.2.1. Anisotropie de perméabilité 

Dans les zones de subduction, de forts contrastes de perméabilité ont été mesurés entre les zones 

de failles et les sédiments (Figure 19). Les perméabilités les plus élevées (10-13 et 10-15 m²) ont été 

relevées par forage dans des zones de failles actives peu profondes (<1 km). Ces zones de failles 

perméables constituent des drains structuraux verticaux essentiels pour la circulation des fluides 

vers le plancher océanique comme le montrent notamment les zones d’épanchement de fluides 
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relevées sur les fonds marins à proximité de celles-ci (Henry et al., 2002 ; Saffer & Tobin, 2011). 

Le décollement semble aussi développer des perméabilités du même ordre de grandeur, 

relativement élevées par rapport aux sédiments voisins (Henry et LePichon, 1991). Les 

perméabilités mesurées dans des sédiments prélevés dans différentes zones de subduction lors des 

campagnes IODP sont 2 à 4 ordres de grandeur plus faibles que celle des failles et fortement 

dépendantes de la lithologie, de la minéralogie, de la taille des grains et de l’histoire d’enfouissement 

(Saffer et McKiernan 2005 ; Ikari et al., 2009 ; Gamage et al., 2011). En particulier, les argilites 

riches en smectites se caractérisent par une perméabilité particulièrement faible par rapport aux 

autres sédiments, notamment les silts et sables riches en quartz (Ikari et al., 2009, 2018).  

 

Figure 19 : Distribution des perméabilités mesurées dans les sédiments ou les zones de failles de différents domaines 

structuraux des zones de subduction des Cascades, de Nankai et de la Barbade en fonction de la distance à la fosse 

(Saffer et Tobin, 2011). Les numéros indiquent les références des données (voir Saffer et Tobin, 2011). La forme 

des figurés fait référence à la méthode mise en œuvre pour la mesure de perméabilité : cercles ouverts et triangles pour 

les mesures de flux, cercles fermés pour les tests de consolidation. 

Ainsi, la perméabilité et la porosité d’argilites-siltites varient de 10-16 m² et >50% respectivement 

au niveau de la fosse à 10-20 m² et <10% 20 à 40 kilomètres plus loin en direction du continent 

(Figure 19). Les zones de failles et les sédiments peu compactés forment des drains structuraux et 

sédimentaires qui contrôlent les flux de fluides (Moore, 1989 ; Carson et Screaton, 1998), par 

opposition aux sédiments enfouis et plus compactés (Figure 20), qui limitent les circulations de 

fluides vers ces drains et favorisent le développement de surpressions de fluides (Neuzil, 1995 ; 

Saffer et Bekins 2002). D’autres facteurs, comme une orientation préférentielle des grains ou le 

litage sédimentaire contribuent aussi aux anisotropies de perméabilité (Saffer et Tobin, 2011). 
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II.3.2.2.2. Hétérogénéité spatiale et temporelle des flux 

Cette distribution hétérogène des perméabilités est exacerbée d’une part, par la compaction des 

sédiments avec l’enfouissement à mesure que la profondeur et la distance à la fosse augmentent et 

d’autre part, par les contrastes de composition et d’épaisseur des sédiments entrant selon que la 

marge soit en accrétion ou en érosion. En conséquence, la circulation vers le plancher océanique 

des fluides issus de la plaque inférieure s’effectuerait essentiellement (jusqu’à 400 mm/an) le long 

de drains stratigraphiques (comme le décollement) et structuraux (comme les failles satellitaires ou 

chevauchements hors séquence), et, dans une moindre mesure (<1-40 mm/an), de manière diffuse 

à travers les sédiments (Figure 20) (Gamage et al., 2011 ; Saffer et Tobin, 2011).  

 

Figure 20 : Processus hydrologiques affectant les marges actives a) en accrétion et b) en érosion (Kastner et al., 2014). 

La production de fluides augmente avec la distance à la fosse par compaction des sédiments entrant et déshydratation 

minéralogiques (flèches noires). Les flèches bleues montrent les circulations de fluides avec une taille proportionnelle à 

l’importance du flux. Dans le cas des marges en accrétion, la circulation des fluides se fait principalement le long du 

décollement (ligne en pointillés noirs épais) ou dans les sédiments grossiers sous-charriés, alors que dans les marges 

érosives ou sans accrétion, la circulation des fluides se fait essentiellement à travers le décollement et les zones de failles. 
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D’autre part, certaines observations comme le contrôle de la contrainte effective sur la perméabilité 

(Rice, 1992 ; Bourlange et Henry, 2007), la détection et la modélisation de flux rapides transitoires 

de fluides sur la base d’anomalies chimiques et thermiques localisées au niveau de failles (Bekins et 

al., 1995 ; Saffer et Bekins, 1998 ; Spinelli et al., 2006 ; Solomon et al., 2009) ou l’observation de 

veines de type crack-seal (Labaume et al., 1997) suggèrent que les failles pourraient développer des 

perméabilités très élevées de manière transitoire et ainsi permettre des circulations de fluides par 

pulses. Néanmoins, la récurrence de ces pulses est très variée et reste encore mal comprise. Elle 

serait comprise entre plusieurs dizaines à centaines d’années selon les anomalies géochimiques et 

thermiques (Bekins et al., 1995 ; Henry, 2000 ; Spinelli et al., 2006) et quelques mois pour les pulses 

coïncidant avec des SSEs (Solomon et al., 2009 ; Wallace et Beavan, 2010 ; Wallace et al., 2016a). 

 

 Pressions et surpressions de fluides 

II.3.3.1.1.  Définition 

La distribution des fluides dans les marges actives est reflétée par celle des pressions de fluides. La 

pression de fluide peut atteindre des valeurs supérieures à celles de la pression hydrostatique 

(correspondant au cas parfaitement drainé), parfois proche de celles de la pression lithostatique : 

on parle alors de surpression de fluide. Les surpressions de fluide se développent généralement 

lorsqu’un déséquilibre entre influx et efflux de fluides se met en place dans des sédiments dont la 

perméabilité est trop faible pour permettre l’évacuation des fluides issus de la compaction 

mécanique ou de réactions de déshydratation diagénétiques ou métamorphiques (Moore et Vrolijk, 

1992 ; Saffer et al., 2000 ; Saffer, 2003, 2007 ; Saffer et Tobin, 2011).  

La pression de fluide augmente proportionnellement à la charge des sédiments en fonction de leur 

déformabilité (Figure 21) (Shi et Wang, 1985 ; Le Pichon et al., 1993 ; Raimbourg et al., 2011). Les 

sédiments facilement déformables se compactent sous l’effet d’une faible augmentation de 

contrainte effective. En conséquence, toute augmentation de la charge (même faible) est 

directement transférée des grains au fluide interstitiel, entraînant une augmentation instantanée de 

la pression de fluides. Au contraire, si les sédiments sont peu déformables (par exemple, s’ils sont 

déjà bien consolidés), les grains peuvent supporter une augmentation de contrainte effective 

importante avant de se compacter de sorte que seule une partie de la charge est transmise au fluide 

interstitiel, d’où une plus faible augmentation de pression de fluide. Ainsi, l’évolution du profil de 

pression de fluide au cours du temps dépend de l’équilibre entre les flux de fluides contrôlés par la 

perméabilité et l’état de compaction qui dépend des propriétés mécaniques des sédiments. 
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Figure 21 : Evolution de la pression de fluide Pp dans des argilites hémipélagiques très peu perméables (kA, gris 

foncé) A) avant chargement puis après chargement rapide induit par un dépôt de turbidites de fosse perméables (kB, 

gris clair) dans le cas B) d’une compaction instantanée (cas simple) ou C) d’une compaction différentielle selon leur 

déformabilité (Raimbourg et al., 2011). Phydr est la pression hydrostatique, Peff la pression effective et Plith la pression 

lithostatique. Les flèches grisses correspondent à la surpression de fluide. 

II.3.3.1.2. Méthodes de quantification 

La pression de fluide est un paramètre qui reste difficile à quantifier directement dans les 

environnements complexes que représentent les marges actives (Saffer, 2003, 2007 ; Saffer et 

Tobin, 2011 ; Flemings et Saffer, 2018). A l’heure actuelle, les mesures in situ restent encore rares 

et se limitent à la partie externe et peu profonde des zones de subduction. La plupart sont été 

réalisées avec des capteurs de type Circulation Obviation Retrofit Kit (CORKs) à la Barbade 

(Becker et al., 1997), au Costa Rica (Solomon et al., 2009), au Japon (Davis et al., 2006, 2009 ; Saffer 

et al., 2013), et plus récemment dans la marge nord d’Hikurangi où deux CORKs ont été installés 

dans des forages des expéditions IODP 372-375 (Saffer et al., 2017). Néanmoins, l’accès aux 

données n’est pas aisé car un véhicule sous-marin téléguidé doit être déployé. Ce problème a 

récemment été contourné dans la marge de Nankai où des Long-Term-Borehole-Monitoring-

Systems (LTBMSs) ont été installés lors de différentes expéditions du programme NanTroSEIZE 

en 2010, 2016 et 2018 (Tobin et Kinoshita, 2006 ; Araki et al., 2017, 2018 ; Ariyoshi et al., 2021) et 

connectés au Dense Oceanfloor Network System for Earthquakes and Tsunamis (DONET), un 

réseau de sismosmètres déployé sur le plancher océanique et permettant d’accéder aux mesures en 

temps réel depuis le continent et sur le long terme. 

Plus généralement, sous le prisme où la contrainte est supposée uniaxiale verticale, la pression de 

fluide est estimée à partir de mesures discrètes de puits ou d’échantillons comme la porosité 
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(méthode utilisée dans cette étude, voir paragraphe IV.4.2.6) (Screaton et al., 2002 ; Saffer, 2003 ; 

Conin et al., 2011), la vitesse de propagation des ondes P et S (Cochrane et al., 1994 ; Tsuji et al., 

2014), ou encore la contrainte effective maximale subie par l’échantillon, déterminée 

expérimentalement (Saffer, 2003, 2007 ; French et Morgan, 2020). 

L’estimation peut être étendue latéralement et verticalement sur plusieurs dizaines de kilomètres 

(Saffer et Tobin, 2011) à partir des données de sismique réflexion comme la vitesse de propagation 

des ondes P (Vp) (Song et al., 2009 ; Peng et Gomberg, 2010) et son ratio avec celle des ondes S 

(Vs) Vp/Vs (Eberhart-Phillips et al., 2005, 2008), et la réflectivité (Calahorrano et al., 2008 ; Ranero 

et al., 2008 ; Tobin et Saffer, 2009 ; Moreno et al., 2014). Ainsi, certains réflecteurs dits HANP 

(high-amplitude negative-polarity) présentant une polarité négative et une forte amplitude, ou une faible 

Vp et un fort Vp/Vs par comparaison avec le cas hydrostatique (Bangs et al., 1990, 2009 ; Collot 

et al., 1996 ; Calahoranno et al., 2008 ; Kamei et al., 2012 ; Kitajima et Saffer, 2012 ; Plaza-Faverola 

et al., 2016) indiquent une sous-compaction induite par une teneur en fluides élevée (Dean et al., 

2010).  

Des pressions de fluide atteignant 65%-95% de la pression lithostatique ont été documentées dans 

les sédiments sous-charriés, le décollement ou à l’intérieur de certaines marges en accrétion (Saffer, 

2003, 2007 ; Saffer et Tobin, 2011 ; Flemings et Saffer, 2018), ce qui est en accord avec les 

prédictions réalisées par des modèles hydrologiques numériques (Bekins et al., 1995 ; Saffer et 

Bekins, 1998, 2006 ; Ellis et al., 2015). Au niveau de la partie la plus externe de la marge comme au 

niveau du décollement, l’estimation (Bangs et al., 1990 ; Moore et Tobin, 1997 ; Tsuji et al., 2008) 

est plus complexe car les propriétés des sédiments sont difficiles à prédire, notamment en raison 

d’une lithologie hétérogène (e.g. : turbidites, cendres volcaniques) et d’une distribution des 

contraintes non-uniaxiale avec l’influence d’une compression latérale associée à la convergence des 

plaques (Saffer et Tobin, 2011 ; Raimbourg et al., 2011). 

 Surpressions de fluides et sismogenèse 

II.3.3.2.1. Influence des pressions de fluides sur le comportement 

mécanique des failles 

Le type de glissement exprimé par une faille est contraint par la contrainte normale effective 𝜎𝑛
′  qui 

s’exerce sur cette faille. Dans le cas du méga-chevauchement, une faible contrainte normale 

effective favorise un glissement stable asismique, tandis qu’une contrainte normale effective élevée, 

favorisée par l’augmentation de l’enfouissement, la déshydratation et la consolidation des matériaux 

favorise la transition vers le régime sismique instable (Scholz, 1998). Or, une pression de fluide  𝑃𝑓 
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élevée diminue la contrainte de cisaillement nécessaire à la rupture d’une faille dans la mesure où, 

en s’opposant à la contrainte normale 𝜎𝑛 (verticale dans le cas de la séquence sédimentaire 

entrante), elle diminue la contrainte normale effective 𝜎𝑛
′  (Hubbert et Rubey, 1959 ; Davis et al., 

1983) : 

𝜏 = 𝐶 +  𝜎𝑛 
′ µ 

avec  𝐶 la cohésion, µ le coefficient de frottement et 𝜎𝑛
′ = 𝜎𝑛 − 𝑃𝑓. 

De ce fait, la distribution des pressions de fluides dans les zones de subduction module le 

comportement mécanique des roches (notamment la réponse des sédiments à la compaction, voir 

paragraphe IV.4.2.6) et des zones de failles, y compris le méga-chevauchement. Elle contrôle ainsi 

le type de déformation et de glissement et donc le risque sismique et de tsunami (Saffer et Tobin, 

2011 ; Flemings et al., 2018). 

II.3.3.2.2. Contrôle des pressions de fluide sur l’architecture 

mécanique du méga-chevauchement 

De nombreuses observations indirectes suggèrent que les fluides favorisent les glissements lents et 

que des pressions de fluides élevées sont à l’origine du régime conditionnellement stable qui 

caractérise les zones de transition où ils nucléent, de part et d’autre de la zone sismogène (Liu et 

Rice, 2007). L’observation de relations entre la présence de fluides et les zones sources de SSEs, 

suggérée soit par l’identification de réflecteurs sismiques de forte amplitude et de faible Vp à 

proximité des zones sources de SSEs ou soit par la corrélation de SSEs avec des pics transitoires 

de la pression de fluide à Nankai (Bangs et al., 2009 ; Tobin et Saffer, 2009 ; Kamei et al., 2012 ; 

Araki et al., 2017; Ariyoshi et al., 2021), au Costa Rica (Saffer, 2003 ; Sahling et al., 2008 ; Bangs et 

al., 2015), au Mexique (Song et al., 2009), aux Cascades (Rogers et Dragert, 2003; Wech et al., 2009) 

et à Hikurangi (Bell et al., 2010, 2014 ; Eberhart-Phillips et Bannister, 2015), suggère que les SSEs 

sont favorisés par des pressions de fluide élevées proches de la pression lithostatique (Scholz, 1998 ; 

Kodaira et al., 2004 ; Song et al., 2009 ; Bell et al., 2010). Ces observations sont supportées par les 

études numériques et en laboratoire qui montrent que les glissements transitoires asismiques 

comme les SSEs requièrent des contraintes effectives particulièrement faibles et un régime 

conditionnellement stable (Yoshida et Kato, 2003 ; Mitsui et Hirahara, 2006 ; Liu et Rice, 2007 ; 

Colella et al., 2011 ; Gray et al. 2019). De plus, les tremors qui peuvent accompagner les SSEs ont 

été reliés à des réactions de déshydratation et des circulations de fluides (Obara, 2002 ; Brown et 

al., 2005 ; Hirose et Obara, 2004 ; Obara et Hirose, 2006 ; Schwartz et Rokosky, 2007) ou à des 

pressions de fluide élevées qui pourraient faciliter le cisaillement le long de l’interface de plaque 
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(Shelly et al., 2006). 

 

Figure 22 : Modèle de distribution de la pression de fluide le long du méga-chevauchement de Saffer et Tobin 

(2011) et relation avec les domaines de friction et leurs propriétés géophysiques. 

Ainsi, Saffer et Tobin (2011) proposent un modèle de distribution de pression de fluides le long du 

méga-chevauchement en relation avec le régime et le type de glissement exprimé (séisme lent ou 

séisme normal) (Figure 22). Dans ce modèle, les zones de transition développent de fortes 

surpressions de fluide favorables à l’acquisition d’un régime conditionnellement stable et à la 

formation de séisme lents, par opposition avec la zone sismogène qui développe une surpression 

de fluide modérée, favorable au développement d’un régime instable et à la nucléation de séismes. 

II.3.3.2.3. Rôle des fluides et des pressions de fluides dans la mise 

en place du décollement  

Dans la zone d’avant-arc de la Barbade (Shipley et al., 1994 ; Moore et al., 1998 ; Bangs et al., 1999), 

du Costa Rica (Shipley et al., 1990), des Cascades (Cochrane et al., 1994), de la transversale Muroto 

de Nankai (Moore et Shipley, 1993 ; Bangs et al., 2004 ; Mikada et al., 2005) et de la marge Nord 

de Sumatra (Dean et al., 2010 ; Gulick et al., 2011 ; Geersen et al., 2013), le décollement coïncide 

avec un réflecteur de forte amplitude et de polarité négative (réflecteur HANP). Le réflecteur 
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HANP est interprété comme un horizon de faible densité, plus poreux, perméable et riche en 

fluides (Dean et al., 2010) que les sédiments du prisme, caractérisé par une faible porosité et des 

pressions de fluides modérées, et les sédiments sous-charriés, très poreux et surpressurisés 

(Raimbourg et al., 2011). Cette relation indique que décollement correspond à un horizon fracturé 

avec une pression de fluide très supérieure à celle des sédiments voisins, le long duquel des fluides 

produits plus en profondeur circulent préférentiellement vers la surface (voir paragraphe II.3.2.2.2) 

(Henry et Le Pichon, 1991 ; Raimbourg et al., 2011 ; Saffer et Tobin, 2011). Cette pression de fluide 

élevée induirait une réduction de la contrainte normale effective et une faiblesse apparente 

(Hubbert et Rubey, 1959 ; Davis et al., 1983) qui favoriserait la mise en place de failles et de 

fractures le long de cet horizon (Raimbourg et al., 2011). 

En revanche, il est difficile de suivre l’évolution de cette discontinuité au-delà du chevauchement 

frontal, sous la zone de proto-chevauchement où le proto-décollement se met en place (Dean et 

al., 2010 ; Raimbourg et al., 2011). Pourtant, il est essentiel de déterminer la position du proto-

décollement dans la mesure où elle joue un rôle essentiel dans l’acquisition des propriétés de friction 

du méga-chevauchement et le risque sismique et de tsunami associé (Olsen et al., 2020). Cette 

position peut contrôler le taux d’accrétion donc avoir un effet sur la dynamique de croissance, la 

morphologie et la structure du prisme (von Huene et Scholl, 1991 ; Raimbourg et al., 2011 ; Olsen 

et al., 2020) dans les marges en accrétion, et sur le taux d’érosion (Cloos et Shreve, 1988) dans les 

marges en érosion et la topographie de l’interface de subduction. 

Le proto-décollement se forme préférentiellement dans la moitié inférieure de la séquence 

sédimentaire entrante au niveau de la fosse, dans des lithologies peu résistantes ou dans les 

séquences pélagiques basales caractérisées par une pression de fluide élevée (Bangs et al., 1990 ; 

2004, 2009 ; Kopf et Brown, 2003 ; Dean et al., 2010 ; Kopf, 2013), avec une configuration propre 

à chaque zone de subduction (Ikari et al., 2018). Dans certains cas, comme dans la fosse du Japon 

à l’est du Japon, au Costa Rica et à la Barbade, la formation du décollement semble contrôlée par 

la lithologie et correspond à un intervalle d’agilites hémipélagiques riche en smectite et donc 

caractérisé par un coefficient de frottement plus faible que celui des sédiments voisins (Deng et 

Underwood, 2001 ; Underwood, 2007 ; Kopf, 2013 ; Ikari et al., 2018). A la Barbade, cet intervalle 

est fin et correspond à des argilites riches en smectites et en radiolaires dans une séquence d’argilites 

hémipélagiques peu consolidées (Moore et al., 1998 ; Underwood et Deng, 1997). Au Costa Rica, 

le décollement se trouve dans la partie supérieure de la séquence sédimentaire entrante où il 

correspond à un épais (100-200 mètres) intervalle d’argilites hémipélagiques peu consolidées riches 

en smectites et diatomées peu résistantes, par opposition avec les faciès carbonatés pélagiques 

voisins composés de craie et de boue calcaire à nannofossiles, plus résistants (Underwood, 2007 ; 
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Ikari et al., 2018). Néanmoins, dans d’autres cas, comme à Nankai, la position du décollement dans 

des argilites silteuses hémipélagiques de l’unité inférieure du bassin de Shikoku aux transects 

Muroto et Ashizuri (Underwood, 2007), résulte d’une combinaison d’effets lithologiques, 

diagénétiques et hydrologiques impliquant une cimentation complexe et une pression de fluide 

élevée (Ikari et al., 2018). De plus, lorsque la plaque inférieure se caractérise par une croûte 

océanique avec une topographie marquée, la subduction de reliefs comme les monts sous-marins 

ou les rides peut entraîner une remontée du décollement si la séquence sédimentaire entrante 

comporte un autre horizon mécaniquement faible ou surpressurisé, comme observé au Chili 

(Contreras-Reyes et Carrizo, 2011) et à Nankai (Bangs et al., 2006 ; Moore et al., 2009 ; Morgan et 

Bangs, 2017). 

 Facteurs régulant la pression de fluide 

II.3.3.3.1. Composition, épaisseur, propriétés physiques et 

hydrogéologiques des sédiments entrant et thermicité 

Le développement d’une surpression de fluide est favorisé par l’interaction de paramètres qui 

privilégient, d’une part, la production de fluides par déshydratation mécanique et minéralogique 

des sédiments et, d’autre part, la rétention des fluides produits. Parmi ces paramètres se trouvent la 

composition, l’épaisseur (fonction du taux de sédimentation et de la cinématique des plaques), les 

propriétés physiques et hydrogéologiques des sédiments entrants (Underwood, 2007), la 

composition et les propriétés physiques et hydrogéologiques de la croûte océanique (Ikari et al., 

2018) et la structure thermique du système (Saffer et Tobin, 2011).  

La lithologie et la minéralogie conditionnent plusieurs paramètres qui influent sur la pression de 

fluide. Premièrement, la lithologie (en particulier la taille des grains) va moduler la porosité et la 

perméabilité des sédiments et donc la production et la rétention de fluides en réponse à la 

compaction mécanique, fonction de la déformabilité de la séquence sédimentaire entrante (Gamage 

et al., 2011 ; Raimbourg et al., 2011). Cette réponse mécanique dépend de l’enfouissement et donc 

de la dynamique des plaques en convergence et du taux de sédimentation. De plus, la composition 

minéralogique, et plus particulièrement la teneur en minéraux hydratés (i.e. la teneur en smectites) 

va conditionner, en fonction de la structure thermique de la marge, la production d’eau liée et les 

contrastes de résistance au cisaillement des sédiments (Underwood, 2007 ; Kopf, 2013 ; Ikari et al., 

2018). Ainsi, parmi les sédiments entrant dans les systèmes de subduction, les argilites riches en 

smectites, au fort potentiel de production de fluides par compaction mécanique et par illitisation, 

sont particulièrement susceptibles de développer des surpressions de fluide par comparaison avec 
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les silts et sables riches en quartz, plus perméables (Ikari et al., 2018).  Dans les zones de subduction 

où le gradient géothermique est modéré, le développement d’une pression de fluide élevée est 

essentiellement contrôlé par les réactions de déshydratation minéralogiques qui interviennent à plus 

forte profondeur que dans les zones de subduction où le gradient géothermique est plus élevé 

(Saffer et Tobin, 2011). Dans le premier cas, ces processus interviendront plutôt dans la croûte 

océanique altérée et/ou à la base de la séquence sédimentaire entrante qui est alors plus compactée 

alors que dans le second cas où ces processus interviendraient dans la couverture sédimentaire. 

II.3.3.3.2. Topographie de la plaque inférieure 

Il a été proposé que dans la marge de Nankai et dans la partie nord de la marge d’Hikurangi, la 

subduction de reliefs formés dans la partie supérieure de la croûte océanique de la plaque inférieure 

comme des monts sous-marins ou des rides peut former des anomalies géomécaniques et 

hydrogéologiques. Cela peut favoriser le développement local de pressions de fluide élevées dans 

les sédiments adjacents, souvent associée à une forte compaction des sédiments voisins (Sun et al., 

2020), au développement d’un réseau de failles (Barnes et al., 2020) et à l’initiation de séismes lents 

superficiels comme des SSEs (Bell et al., 2010 ; Geersen et al., 2013 ; Bassett et al., 2014 ; Ellis et 

al., 2015 ; Todd et al., 2018). Ces pressions de fluides élevées au niveau des flancs des monts sous-

marins par exemple pourraient contribuer à la migration du décollement vers de plus faibles 

profondeurs, contribuant à maintenir un chevauchement frontal superficiel (Morgan et Bangs, 

2017). Selon les modélisations numériques de Sun et al. (2020), la subduction de monts sous-marins 

induit une contrainte, une compaction et un drainage accrus dans les sédiments au voisinage de la 

base du mont sous-marin qui est propice au développement de surpressions de fluides. Par 

comparaison, les sédiments situés au-dessus du mont sous-marin seraient moins sollicités 

mécaniquement et moins compactés. Ces hypothèses n’ont néanmoins pas encore été investiguées 

et font l’objet d’un projet de campagne de forage océanique et d’instrumentation dans la région de 

Hyuga-Nada, au sud du Japon, entre les fosses de Nankai et des Ryūkyū (Nakata et al., 2020).  

II.3.3.3.3. Déformation et sismicité (modèle de faille-valve) 

L’observation après un méga-séisme de l’augmentation du rapport Vp/Vs (Husen et Kissling, 

2001), de l’activité sismique (Nippress et Rietbrock, 2007 ; Nakajima et al., 2013) et de l’état de 

contrainte (Sibson, 2013) au-dessus du méga-chevauchement dans la zone d’avant-arc suggère que 

l’activité sismique reflèterait le rôle de drain de certaines failles et a fait appliquer le modèle de faille-

valve (Figure 23a) au méga-chevauchement (Koerner et al., 2004).  



Relations entre fluides et risque sismique et de tsunami dans les zones de subduction 

57 

 

Figure 23 : Modèle générique de faille valve avec a) accumulation de fluides hydrothermaux sous une barrière de 

perméabilité rompue ponctuellement par la mise en place de failles et de fractures permettant un transfert des fluides 

vers un site de dépôt, b) variation de la pression de fluide au cours du cycle de charge-décharge avant et après la 

rupture de la barrière, et c) variation de la résistance, de la contrainte cisaillante, de la perméabilité et de la pression 

de fluide au cours du cycle de charge-décharge (Sibson, 2013). 

Selon ce modèle, la pression de fluide fluctue au cours du cycle sismique (Sibson, 1990, 2013 ; 

Nakajima et Uchida, 2018 ; Warren-Smith et al., 2019). Lors de la phase de charge, les fluides 

s’accumulent, piégés sous une « barrière » de très faible perméabilité et la pression de fluide 

augmente jusqu’à atteindre une valeur maximale juste avant la rupture. La rupture de la barrière par 

fracturation hydraulique permet la migration des fluides à travers la barrière. La pression de fluide 

chute (Figure 23b) jusqu’à ce que le système soit rescellé au bout de plusieurs semaines à plusieurs 

mois (par exemple, par précipitation hydrothermale) et que les fluides s’accumulent à nouveau 

(Warren-Smith et al., 2019) (Figure 23c). L’étude de la micro-sismicité et du glissement au cours de 

cycles de SSEs à Nankai et dans la marge nord d’Hikurangi suggère que ce type de drainage pourrait 

également s’effectuer au niveau de zones sources de SSEs dans lesquelles le méga-chevauchement 

est supposé être en régime conditionnellement stable (Figure 24) (Nakajima et Uchida, 2018 ; 

Warren-Smith et al., 2019). Néanmoins, dans le cas de cycles sismiques ou de SSEs, les fluctuations 

de la pression de fluide ont jusqu’à présent été diagnostiquées de manière indirecte (Warren-Smith 

et al., 2019). 
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Figure 24: Application du modèle de faille-valve au méga-chevauchement dans une zone source de SSE avec a) 

accumulation de fluides et augmentation de la pression de fluide Pf sous cette zone source entre deux SSEs et b) 

libération de fluides pendant un SSE avec diminution de Pf. SISZ : Subduction Interface Shear Zone. R est le ratio 

de contrainte inversement proportionnel à Pf (𝑅 =
𝜎1−𝜎2

𝜎1−𝜎3
), voir Warren-Smith et al., 2019 pour plus de détail 

(modifié d’après Warren-Smith et al., 2019). 

Ainsi, il est essentiel de caractériser la composition, les propriétés physiques et hydrologiques de la 

plaque inférieure pour déterminer la distribution des zones sources de fluides, les zones de 

circulation de fluides et les zones pouvant développer des surpressions de fluide. Dans la marge 

nord de Sumatra en Indonésie et dans la marge nord d’Hikurangi en Nouvelle-Zélande, cette étude 

se propose ainsi de déterminer l’influence de cette distribution sur le comportement mécanique et 

le type de déformation associée qui contrôle le potentiel sismique et de tsunami. 
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Chapitre III : Contexte géologique 

des zones d’étude
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III.1. La marge Nord de Sumatra 

 

La limite entre les plaques Indo-Australienne et de la Sonde se présente sous la forme d’une ceinture 

convergente d’environ 8 000 kilomètres qui s’étend du front himalayen à la Papouasie-Nouvelle-

Guinée, en longeant l’est du Myanmar, des îles Andaman-Nicobar, Sumatra, puis le sud des îles de 

la Sonde (Sumba et Timor) avant de s’enrouler vers le nord au niveau des Îles des Moluques (Figure 

25), accommodant le déplacement vers le nord-est des plaques indienne et Australienne vers la 

plaque Eurasienne (McCaffrey, 2009). 

A l’est de Sumba, la lithosphère continentale de la plaque Australienne est subduite sous la 

lithosphère océanique de l’arc de Banda. A l’ouest de Sumba, la plaque Indo-Australienne plonge 

vers le nord-est sous la plaque de la Sonde sur ~5 500 kilomètres le long de la fosse de la Sonde, 

divisée (Natawidjaja et al., 2007) en trois sections : 

- La section Andaman-Nicobar, du Myanmar aux îles Andaman-Nicobar, entre environ 

15°N et 6°N de latitude ; 

- La section de Sumatra qui s’étend sur ~300 kilomètres de large et 1 900 kilomètres de long 

entre 6°N et 8°S de latitude, subdivisée en trois segments ; 

- La section de Java, entre Java et Sumba. 

Au sud de Java, la plaque Australienne converge à une vitesse de ~68 mm/an de manière quasiment 

orthogonale à la fosse de la Sonde (Bock, 2003 ; Subarya et al., 2006 ; DeMets et al., 2010). La 

courbure de la fosse de la Sonde vers le nord au large de Sumatra et des îles Andaman-Nicobar, se 

traduit par une augmentation de l’obliquité et une diminution de la vitesse de convergence de la 

plaque Australienne puis de la plaque indienne vers le nord, à mesure que le mouvement de la 

plaque indienne se parallélise au front de chevauchement (McCaffrey, 2009 ; Shearer et Bürgmann, 

2010 ; DeMets et al., 2010 ; Martin et al., 2014) (Figure 25). La plaque Australienne se déplace à 

une vitesse de ~60 mm/an vers 5°S de latitude au large de la partie centrale de Sumatra et de ~45-

52 mm/an entre 0° et 5°N au nord de Sumatra (Jarrard, 1986 ; McCaffrey, 1991, 1992 ; 

Prawirodirdjo et al., 2000 ; Bock et al., 2003 ; McCaffrey, 2009 ; Meltzner et al., 2012). La vitesse 

de la Plaque indienne, plus faible, est de ~39 mm/an vers 5°S et ~37 mm/an vers 12°N (Martin 

et al., 2014 ; Fernandez-Blanco et al., 2016). L’obliquité de la convergence varie de 30° à 50° par 

rapport à la normale à la fosse et est à l’origine de la complexité tectonique et cinématique de la 

zone de subduction de Sumatra (Martin et al., 2014).  
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Figure 25: Contexte géodynamique de la fosse de la Sonde (McCaffrey, 2009). 

Dans le cas d’une subduction oblique, la convergence se décompose en une composante 

plongeante et une composante décrochante (Fitch, 1972 ; McCaffrey, 1991, 1992) avec 

individualisation d’un morceau de lithosphère (sliver) dans la plaque chevauchante entre la fosse de 

subduction et la (les) faille(s) décrochante(s) qui accommodent la composante décrochante (Fitch, 

1972 ; Fernández-Blanco et al., 2016). Dans la partie nord de la marge de Sumatra, où le 

partitionnement du glissement (Figure 26) est le plus marqué (Fernández-Blanco et al., 2016), 

l’obliquité de la subduction est essentiellement (au 2/3) accommodée par décrochement le long du 

Sumatran Fault System, un système de failles dextre transpressif de plus de 1900 kilomètres de long, 

à une vitesse de ~11-28 millimètres par an (Genrich et al., 2000 ; Sieh et Natawidjaja, 2000 ; Chlieh 

et al., 2008 ; Fernández-Blanco et al. 2016), et dans une moindre mesure (au 1/3), par un 

déplacement parallèle à la marge entre les îles de l’avant-arc et la fosse (Genrich, 2000 ; McCaffrey 

et al., 2000 ; McCaffrey, 2009).  

La zone d’avant-arc de Sumatra et des îles Andaman-Nicobar (micro-plaque Burma) correspondent 

ainsi à un sliver de ~1650 kilomètres de long et ~250-300 kilomètres de large, entrainé par un 

cisaillement basal (McCaffrey et al., 2000 ; McCaffrey, 2009, Fernández-Blanco et al., 2016). Bien 
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qu’encore mal contrainte, sa vitesse de déplacement augmenterait du sud vers le nord et serait 

maximale niveau des îles Andaman (McCaffrey, 2009).  Le changement de direction des vecteurs 

de glissement des séismes le long de la fosse de subduction entre 6° et 7° N (Subarya et al., 2006 ; 

McCaffrey, 2009), la forme arquée de la fosse de la Sonde, ainsi que l’éloignement du pôle de 

rotation (McCaffrey, 1991), suggèrent une augmentation du taux de glissement le long du Sumatran 

Fault System vers le nord-est, et donc un étirement important de l’avant-arc en réponse à ces 

variations de vitesse du sud vers le nord (Fernández-Blanco et al., 2016). 

 

Figure 26 : Vue 3-D (A) de la configuration tectonique de l’arc de la Sonde dans la partie nord de Sumatra et (B) 

schématique de la subduction oblique à fort pendage de la plaque Australienne sous la plaque de la Sonde, créant 

un sliver plate (modifié d’après Fernández-Blanco et al., 2016). 
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 Variabilité nord-sud de la morphologie du prisme 

La marge Andaman-Sumatra présente une morphologie caractéristique d’une marge en accrétion 

active qui se démarque localement par un large plateau abrupt dans la partie frontale du prisme 

(Moore et al., 1980 ; Karig et al., 1980). Cette morphologie contraste avec celle de la marge érosive 

de Java et Sumba caractérisée par une fine couverture sédimentaire et une rugosité importante de 

l’interface de subduction (McNeill et Henstock, 2014). Du nord au sud de la marge Andaman-

Sumatra, des variations abruptes de morphologie et de la structure de la zone d’avant-arc et de la 

partie externe de l’arc et de l’épaisseur des sédiments entrant ont été repérées sur des profils de 

sismique réflexion dont l’acquisition a été motivée par le méga-séisme de 2004 et ont permis de 

distinguer différents segments dont les caractéristiques sont synhétisées dans la Figure 27 

(Henstock et al., 2006 ;  Mosher et al., 2008 ; Franke et al., 2008 ; Dean et al., 2010 ; Klingelhoefer 

et al., 2010 ; Gulick et al., 2011 ; Geersen et al., 2013 ; McNeill et Henstock, 2014 ; Moeremans et 

al., 2014). Les études menées sur ces profils montrent que le prisme d’accrétion est relativement 

étroit (~90-100 kilomètres) et abrupt dans sa partie frontale au nord des îles Andaman et dans la 

partie centrale de Sumatra. Des îles Andaman-Nicobar à la partie nord de la marge de Sumatra, le 

prisme est plus large (~145-180 kilomètres) et peu penté dans sa partie frontale (McNeill et 

Henstock, 2014). Dans la partie sud de la marge de Sumatra, l’épaisseur du prisme (~115-140 

kilomètres) et la pente de sa partie frontale sont intermédiaires. 

Sur les 20 à 30 kilomètres les plus externes, la partie frontale du prisme comporte des 

chevauchements latéralement discontinus dont la vergence est océanique à mixte dans les secteurs 

nord-Andaman et Andaman, continentale dans les secteurs Nicobar et Nord de Sumatra (Gulick 

et al., 2011) et mixte dans les parties centrale et sud de Sumatra (Figure 27).  Au large de la partie 

nord de Sumatra et localement au niveau des îles Andaman et Nicobar, le prisme se présente sous 

la forme particulière d’un large plateau de ~100-140 kilomètres qui contraste avec la partie frontale 

du prisme, très abrupte (Figure 28) (Moore et al., 1980 ; Henstock et al., 2006 ; Singh et al., 2008 ; 

McNeill et Henstock, 2014).  McNeill et al. (2006) et McNeill et Henstock (2014) suggèrent que 

l’extension et la structure du prisme dépendent de l’épaisseur et des propriétés physiques et 

hydrogéologiques des sédiments entrant, du taux d’accrétion lié à la vitesse de subduction et de son 

évolution au cours du temps par rapport au taux d’érosion, et de la rugosité de l’interface de 
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subduction. 

 

 

Figure 27 : Carte bathymétrique résumant les caractéristiques morpho-structurales du prisme d’accrétion le long de 

la marge Andaman-Sumatra et Java (McNeill et Henstock, 2014). 
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Figure 28 : Profils de sismique réflexion interprétés (localisés sur la Figure 32) montrant l’évolution nord-sud de la 

morphologie de la partie frontale de la marge entre a) le sud des îles Andaman, b) le nord de la Grande Île Nicobar, 

c) le nord-ouest de Sumatra, d) le nord de l’épicentre du méga-séisme de 2004, e) le sud de Siberut, f) la zone de 

l’épicentre du séisme de 2010 de Mentawai et g) la partie sud de la marge (Moeremans et al., 2014). 
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 Variabilité de l’épaisseur et des propriétés des sédiments 

entrant et accrétés 

III.1.2.2.1. Une série sédimentaire entrante issue de l’érosion 

himalayenne 

Au niveau de la marge Andaman-Sumatra, la couverture sédimentaire de la plaque Indo-

Australienne se compose essentiellement de faciès turbiditiques riches en sables et silts (Gulick et 

al., 2011) du Bengale-Nicobar, système deltaïque le plus étendu au monde. A la fin du Miocène 

(Figure 29a), le delta du Bengale est préférentiellement approvisionné par le Gange et le 

Brahmapoutre en matériaux issus de l’érosion de l’Himalaya et du sud du Tibet (Curray et Moore, 

1971, McNeill et al., 2017c) et reçoit également, par le Meghna, des apports détritiques 

supplémentaires du Bengladesh et du nord-est de l’Inde (France-Lanord et al., 2016). Le delta du 

Nicobar, au sud du delta du Bengale, entre la Ninetyeast Ridge et la fosse de Sumatra, serait alors 

alimenté dans une moindre mesure, par des apports détritiques également issus de l’Himalaya, mais 

aussi de l’Inde, de la Birmanie, de la Ninetyeast Ridge et de l’arc et de l’avant-arc de la Sonde (McNeill 

et al., 2017c). Entre ~9,5 et ~2 Ma, un pic du taux de sédimentation jusqu’à 250-350 m/Ma a été 

documenté dans le delta du Nicobar par McNeill et al. (2017c). Celui-ci a principalement été 

attribué à une redirection du flux sédimentaire préalablement canalisé vers le delta du Bengale en 

réponse à une exhumation de l’est de l’Himalaya et à une migration vers l’ouest des marges indienne 

et birmane (Figure 29b). Depuis ~2 Ma, le rapprochement vers la fosse de la Sonde de la Ninetyeast 

Ridge aurait entraîné un isolement du delta du Nicobar où de faibles taux de sédimentation ont été 

enregistrés depuis. Au contraire, le delta du Bengale est depuis réapprovisionné suite à la 

réorientation vers l’ouest du flux sédimentaire himalayen (Figure 29c). 

 L’épaisseur des sédiments entrant dans le système de subduction Andaman-Sumatra varie 

considérablement du nord au sud (Figure 30) selon la distance par rapport au delta du Bengale et 

la topographie de la croûte océanique de la plaque Indo-Australienne. Celle-ci comporte des zones 

fracturées et des rides fossiles qui peuvent localement représenter des barrières empêchant le 

transport de sédiments le long de la fosse vers le sud (McNeill et Henstock, 2014 ; McNeill et al., 

2017c).  
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Figure 29 : Reconstitution de l’histoire du système deltaïque Bengal-Nicobar et de l’évolution de la séquence 

sédimentaire entrant dans le système de subduction au nord de la marge de Sumatra (modifié d’après McNeill et al., 

2017e). La sédimentation se fait, a) avant la fin du Miocène, essentiellement au niveau du delta du Bengale avec un 

apport minoritaire vers le delta du Nicobar et la fosse de la Sonde, b) niveau du delta du Nicobar de la fin du 

Miocène au Pliocène et c) depuis la fin du Pléistocène à l’actuel, essentiellement au niveau du delta du Bengale. 
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III.1.2.2.2. Partie nord de la marge de Sumatra : une séquence 

sédimentaire entrante épaisse et lithifiée avec à sa base un 

réflecteur HANP  

Avec une épaisseur de sédiments entrants atteignant ~5 kilomètres entre les latitudes de ~2,5° et 

7°N (Figure 30), la marge Nord de Sumatra et la région Nicobar comptent parmi les zones de 

subduction avec les épaisseurs les plus importantes de sédiments entrant, comme les Makrans 

(jusqu’à 7,5 km selon Smith et al., 2013) où la partie sud des Petites Antilles (jusqu’à 7 km d’après 

Westbrook et al., 1984) relativement mal caractérisées (McNeill et Henstock, 2014 ; McNeill et al., 

2017a). A partir de l’analyse de profils sismiques, Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011) et Geersen 

et al. (2013) montrent qu’en raison de son épaisseur considérable liée à l’accumulation des produits 

de l’érosion de l’Himalaya transportés sur plusieurs milliers de kilomètres, la séquence sédimentaire 

entrant dans le système de subduction au nord de Sumatra a été fortement compactée et soumise 

à des températures suffisamment élevées pour permettre la déshydratation des smectites en illites 

et de l’opale en quartz bien avant son entrée en subduction au niveau de la fosse.  Cette hypothèse 

sera confirmée par le modèle de production de fluides d’Hüpers et al. (2017) publié à la suite de 

l’expédition IODP 362. Selon ce modèle, la production de fluides par compaction mécanique 

commence à plus de 750 kilomètres au large de la fosse et se poursuit jusqu’à celle-ci. A partir de 

250 kilomètres au large de la fosse, la déshydratation des smectites en illites devient la source 

majoritaire de fluides. La déshydratation de l’opale en quartz est minoritaire mais intervient plus 

tôt, entre ~600 et ~200 kilomètres de la fosse. La forte vitesse de propagation des ondes P (~4000 

m/s) (Dean et al., 2010) et la présence de potentielles failles de compaction (Gulick et al., 2011) 

suggèrent qu’au lieu de développer des pressions de fluide élevées en réponse à un fort taux de 

compaction dans des conditions peu drainées (Saffer et Bekins, 2002), la séquence sédimentaire 

entrante et le prisme faiblement penté, sont bien drainés et développent des surpressions de fluide 

faibles à modérées (Dean et al., 2010 ; Gulick et al., 2011). 

Dean et al. (2010) montrent que cette séquence sédimentaire entrante très lithifiée est accrétée 

jusqu’à ~500 mètres au-dessus de son interface avec la croûte océanique sous la forme de blocs 

légèrement basculés et peu déformés. La lithification avancée, car précoce, de la séquence 

sédimentaire entrante est à l’origine du développement du plateau épais, peu déformé et fortement 

consolidé qui caractérise le large prisme d’accrétion dans cette partie de la marge selon Gulick et 

al. (2011), et, selon McNeill et Henstock (2014), de la vergence continentale des chevauchements 

frontaux présents dans la partie frontale de ce dernier.  
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Figure 30 : Carte bathymétrique de la marge Andaman-Sumatra montrant la distribution de l’énergie élastique 

libérée lors des séismes de 2004 (lignes en pointillés rouges) et 2005 (lignes en pointillés noirs) de part et d’autre de 

l’île Simeulue, l’épaisseur de la couverture sédimentaire de la plaque inférieure indiquée en couleur le long de profils 

MCS (lignes noires) avec la position du réflecteur HANP marquée par des lignes rouges. Modifié d’après Geersen 

et al. (2013). 

Dans la partie sud de la zone de rupture du méga-séisme de 2004, à la base de la série sédimentaire 

entrante lithifiée, un réflecteur HANP a été mis en évidence ~500 mètres au-dessus de la croûte 

océanique jusqu’à ~100 kilomètres vers l’océan et ~20 kilomètres vers le continent depuis le front 
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de déformation (Dean et al., 2010 ; Singh et al., 2011a ; Geersen et al., 2013). Le réflecteur HANP 

est intersecté par des failles satellitaires qui délimitent les blocs peu déformés du prisme d’accrétion 

(Dean et al., 2010 ; Gulick et al., 2011) et s’interrompt en biseau sur des reliefs formés par la croûte 

océanique comme des monts sous-marins (Singh et al., 2011b ; Geersen et al., 2013). Il 

représenterait un horizon poreux, perméable et riche en fluide par rapport aux sédiments qui le 

surmontent (Dean et al., 2010 ; Geersen et al., 2013). Sur la base de cette hypothèse, Dean et al. 

(2010) le proposent comme une zone possible de formation du décollement.  

Selon Geersen et al. (2013), le réflecteur HANP est présent dans une zone où la croûte océanique 

est supposée composée de basaltes très altérés et riches en smectite et recouverte par ~2 à 3 

kilomètres de sédiments présentant à leur base une température comprise entre 60°C et 90°C 

favorable à la déshydratation des smectites en illites. Observant que le réflecteur HANP présente 

des variations d’amplitude et de polarité fonction de la rugosité de la croûte océanique et de la 

structure de la séquence sédimentaire entrante, Geersen et al. (2013) font l’hypothèse que les fluides 

emmagasinés dans le réflecteur HANP et surpressurisés proviennent de la déshydratation des 

smectites contenues dans la partie inférieure de la séquence sédimentaire entrante et dans la partie 

supérieure de la croûte océanique qui alimenterait le réflecteur HANP au niveau de points de 

contact, comme les monts sous-marins (Figure 31). Geersen et al. (2013) soutiennent également 

que certaines failles affectant la séquence sédimentaire entrante seraient imperméables. 

 

Figure 31 : Modèle de formation du réflecteur HANP qui emmagasine les fluides produits par déshydratation de la 

base de la section sédimentaire entrant en subduction au niveau de la marge nord de Sumatra et de la partie supérieure 

de la croûte océanique (Geersen et al., 2013). 

III.1.2.2.3. Partie centrale de la marge de Sumatra : une séquence 

sédimentaire d’épaisseur variable et un réflecteur HANP absent  

Au sud de Simeulue, dans la partie centrale de Sumatra, où le prisme se caractérise par des 

chevauchements frontaux à vergence mixte et une extension très variable, l’épaisseur des sédiments 

entrant au niveau de la fosse, comprise entre 1 et 2 kilomètres, présente de fortes hétérogénéités 

latérales en réponse à l’hétérogénéité de la topographie de la croûte océanique (Geersen et al., 2013). 
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La subduction d’une zone de fracture (notée 96° FZ, Figure 27) pourrait agir comme une barrière 

qui bloquerait le transport vers le sud des sédiments au-delà de Simeulue, expliquant les contrastes 

d’épaisseur de la séquence sédimentaire entrante entre les marges nord et centrale de Sumatra. Dans 

cette zone, le réflecteur HANP n’a pas été identifié. 

III.1.2.2.4. Partie sud de la marge de Sumatra 

Dans la partie sud de la marge de Sumatra, où les chevauchements frontaux du prisme d’accrétion 

élargi sont essentiellement à vergence mixte ou océanique, l’épaisseur des sédiments est la plus 

faible et varie entre ~1 et 1,5 kilomètres (McNeill et Henstock, 2014). Dans cette région, l’interface 

de subduction présente peu d’irrégularités de topographie et c’est ce caractère lisse qui expliquerait 

la morphologie et la structure du prisme. Aucun réflecteur HANP n’a été identifié. 

 

 Une expression sismique dominée par les séismes majeurs 

La zone de subduction de Sumatra a fait l’objet de plus d’une dizaine de séismes majeurs de proche 

surface au cours des deux derniers siècles (Figure 32) (Newcomb et McCann, 1987 ; Bilham et al., 

2005 ; Meltzner et al., 2012 ; Patton et al., 2015 ; Philibosian et Meltzner, 2020) dont deux des plus 

puissants jamais enregistrés. Le 26 décembre 2004, un séisme de Mw ~9,2 se déclenche au nord de 

Simeulue, à 30-40 kilomètres de profondeur sous le prisme d’accrétion, le long d’une faille de faible 

pendage (~8°) avec une direction de 329° (Chlieh et al., 2007 ; Mosher et al., 2008 ; Bletery et al., 

2016). Ce méga-séisme provoque la rupture d’un segment de ~1 200 à 1 500 kilomètres de long 

depuis l’île Simeulue au large de la marge nord de Sumatra au nord des îles Andaman et de ~150 

kilomètres de large (Figure 32) (Ammon et al., 2005 ; Lay et al., 2005 ; Subarya et al., 2006). Le 

glissement co-sismique est de 12-15 mètres à plus de 30 kilomètres de profondeur et >20 mètres à 

moins de 30 kilomètres de profondeur (Stein et Okal, 2005 ; Subarya et al., 2006). Contre toute 

attente par rapport aux modèles alors proposés, le glissement se propage jusqu’à la fosse (Ishii et 

al., 2005 ; Ammon et al., 2005 ; Henstock et al., 2006 ; Banerjee et al., 2007 ; Rhie et al., 2007) et au 

niveau des failles du prisme d’accrétion (Araki et al., 2006) et déclenche un tsunami dévastateur 

avec des vagues atteignant jusqu’à 30 mètres de haut (Geist et al., 2006), faisant plus de 230 000 

victimes (Paris et al., 2007). Trois mois plus tard, dans la partie centrale de la marge, un segment 

de ~350-400 kilomètres de long rompt au nord de Nias lors d’un séisme de magnitude 8,6 (Briggs 

et al., 2006 ; Geist et al., 2006 ; Hsu et al., 2006) (Figure 32). Comme le méga-séisme de 2004, ce 

séisme nucléé à 30-40 kilomètres de profondeur mais provoque un tsunami de plus faible ampleur 

car il ne se propage pas jusqu’à la fosse (Ishii et al., 2007).  
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Figure 32 : Carte régionale de la partie occidentale de la fosse de la Sonde montrant les derniers séismes de subduction 

majeurs et leur zone de rupture co-sismique (zones colorées) au niveau des segments Andaman et de Sumatra (modifié 

d’après McNeill et al., 2017a et Meltzner et al., 2012) et localisation des profils de sismique réflexion de la Figure 

28 (Moeremans et al., 2014). Les flèches bleues correspondent au vecteur de convergence des plaques Australienne 

et indienne par rapport à la micro-plaque de la Sonde. Les lignes grises délimitent les principales zones de failles ou 

rides fossiles subduites de la région. A : îles Andaman, Ni : île Nicobar, S : île Simeulue, Bk : îles Banyak, N : 

île Nias, Bt : îles Batu. 

Ces séismes sont suivis de deux séismes le 12 septembre 2007 dans la partie centrale de la marge 

dans la région de Mentawai (Figure 32) où des méga-séismes se sont déjà produits par le passé (Mw 

8,8 en 1797 et Mw ~9,0 en 1933). Le premier, avec une Mw ~8,4 s’est produit entre 15 et 30 

kilomètres de profondeur, tandis que le second, de Mw 7,9, s’est produit à ~40 kilomètres de 

profondeur et s’est propagé vers la surface jusqu’à ~30 kilomètres de profondeur (Konca et al., 

2008 ; Moeremans et al., 2014). Le 25 octobre 2010, un tsunami earthquake de Mw 7,8 nuclée plus au 

large des îles Mentawai, avec une rupture plus superficielle que celle de la rupture des séismes de 

2007 et qui se serait propagée au niveau du chevauchement frontal (Lay et al., 2011 ; Newman et 

al., 2011 ; Singh et al., 2011b).  Le 11 avril 2012, deux séismes intraplaques de Mw 8,6 et 8,2 nucléent 
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entre 18 et 27 kilomètres de profondeur à 100 kilomètres des côtes de la marge Nord de Sumatra 

(Moeremans et al., 2014). Avant 2004, la zone de subduction de Sumatra était très peu étudiée par 

rapport à d’autres zones de subduction à proximité de pays plus développés comme le Japon où 

les Etats-Unis (McCaffrey, 2009). Le méga-séisme de 2004 et le tsunami catastrophique associé, 

ainsi que les nombreux séismes superficiels qui ont suivi, puis le séisme de Tōhoku au Japon en 

Mars 2011 ont motivé l’investigation des paramètres qui favorisent la rupture de la partie 

superficielle de l’interface de subduction et le risque de tsunami associé, ainsi qu’une révision des 

modèles de sismicité qui la considéraient alors comme asismique. 

En ce qui concerne la documentation des séismes lents, Feng et al. (2015) estiment que le réseau 

GPS actuellement en place n’a pas la capacité de détecter les tremors tectoniques, LVEs et VLFEs 

mais est capable d’enregistrer des SSEs de Mw > 6,5. Ce réseau se compose d’un réseau continu de 

GPS à 24 stations, le Sumatran GPS Array (SuGAr), installé entre 2002 et 2004 (McLoughlin et al., 

2011) pour compléter le premier réseau géodésique établi dans la marge entre 1880 et 1890 et dont 

les données ont été collectées lors du déploiment, à partir de 1989, d’un réseau de GPS moderne 

enregistrant la distribution de la déformation dans la partie centrale de la marge de Sumatra 

(Prawirodirdjo et al., 1997, 2000). Les données collectées ont été couplées (Subarya et al., 2006 ; 

Konca et al., 2008 ; Wan et al., 2015) à l’enregistrement haute-résolution de la déformation verticale 

induite par la paléosismicité et enregistrée sur plusieurs siècles par les coraux (Sieh et al., 1999 ; 

Zachariasen et al., 1999 ; Natawidjaja et al., 2004, 2007 ; Briggs et al., 2006). A ce jour, le réseau 

SuGar n’a pas permis de confirmer l’existence de SSEs le long de la marge Sumatra-Andaman (Feng 

et al., 2015). Néanmoins, Tsang et al. (2015a) attribuent le soulèvement identifié par Meltzner et al. 

(2015) entre 1966 et 1981 à partir de l’étude de micro-atolls coralliens à un SSE de Mw 7,3-7,6 qui 

se serait produit au niveau des îles Banyak à 30-55 kilomètres de profondeur. Egalement, de rares 

tremors semblent possibles (Fuchs et al., 2014 ; Sianipar et Subakti, 2017). 

  Variabilité du couplage intersismique et des propriétés de 

l’interface de subduction 

III.1.3.2.1. Géométrie et structure du méga-chevauchement 

Hippchen et Hyndman (2008) et Klingelhoefer et al., (2010) montrent que la zone sismogène de la 

marge Andaman-Sumatra est très étendue (~200 km) et varie peu du nord au sud de la marge. La 

limite supérieure de la zone sismogène correspondant à l’isotherme 100°C-150°C a été contrainte 

au niveau ou à proximité (entre 5 et 30 km) de la fosse (Hippchen et Hyndman, 2008 ; 

Klingelhoefer et al., 2010). La limite inférieure correspondant à l’isotherme 350°C-450°C se 
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situerait entre 30 et 60 kilomètres de profondeur soit à ~210-250 kilomètres de la fosse (Hippchen 

et Hyndman, 2008 ; Klingelhoefer et al., 2010) et correspondrait à la zone de contact entre la plaque 

inférieure et le manteau d’avant-arc. L’observation de répliques sismiques jusqu’à à 220 kilomètres 

de la fosse par Engdahl et al. (2007) suggère que ces modèles thermiques pourraient contraindre la 

zone sismogène de manière satisfaisante. Le pendage de l’interface de subduction est de 5° à 7° à 

proximité de la fosse et augmente à 15°-20° sous la zone d’avant-arc et 30° sous la côte, avec une 

tendance à la verticalisation au-delà de 500 kilomètres de profondeur (Chlieh et al., 2008 ; Konca 

et al., 2008 ; McCaffrey et al., 2009). 

III.1.3.2.2. Hétéogénéités du couplage et segmentation latérale du 

méga-chevauchement 

Les contrastes d’extension du glissement co-sismique et de distribution des répliques identifiées 

lors des différents séismes enregistrés le long de la marge suggèrent que celles-ci est 

compartimentée en différents segments délimités par des barrières persistantes : Andaman-Nord 

Sumatra, Nias et Mentawai (Philibosian et al., 2020). Les segments Andaman-Nord Sumatra où a 

eu lieu le méga-séisme de 2004 et de Nias où s’est produit le séisme de Mw 8,6 en 2005 apparaissent 

délimités par Simeulue (Figure 33) (Tilman et al., 2010 ; Meltzner et al., 2012). Les îles Batu (Figure 

33) semblent correspondre à la frontière entre les segments Nias et Mentawai où ont eu lieu les 

séismes de 2007 et le tsunami earthquake de 2010 (Chlieh et al., 2008 ; Konca et al., 2008 ; Philibosian 

et al., 2020). Une autre barrière, localisée sous Enggano (Figure 33), pourrait délimiter le segment 

Mentawai de la marge Sud de Sumatra (Philibosian et al., 2020). Les modèles basés sur la 

combinaison des mesures GPS lors des phases intersismiques et sur les enregistrements des atolls 

coralliens montrent un couplage réduit au niveau de ces barrières sous Simeulue, les îles Batu et 

Enggano (Chlieh et al., 2008 ; Tsang et al., 2015b), cohérentes avec la nucléation de séismes majeurs 

de magnitude modérées dans ces régions (généralement Mw < 8) (Philibosian et al., 2020). 

Le segment Aceh-Andaman, qui a concentré le glissement dans la partie sud de la zone de rupture 

du méga-séisme de 2004 (Lay et al., 2005 ; Rhie et al., 2007) après y avoir également produit 

différents séismes historiques de Mw 7,5 à 8 (Philibosian et al., 2020), serait composé de plusieurs 

aspérités sismiques. Néanmoins, le couplage dans cette zone est relativement mal contraint avant 

le méga-séisme de 2004, et, depuis, le réseau GPS déployé enregistre essentiellement des signaux 

post-sismiques, ce qui représente un frein dans la caractérisation du couplage de ce segment et dans 

la compréhension des paramètres qui le contraignent (Philibosian et al., 2020). 

Par contre, le segment Mentawai se caractérise par une sismicité centrée sur ses parties nord et sud, 



Contexte géologique des zones d’étude 

75 

avec des zones de rupture qui se chevauchent dans la zone centrale sur ~150 kilomètres 

(Philibosian et al., 2020). Cette zone centrale correspondrait à un patchwork de nombreuses petites 

aspérités fortement verrouillées pendant la période intersismique qui peuvent rompre 

simultanément pour générer de plus larges ruptures qui s’étendent vers le nord et le sud (Chlieh et 

al., 2008 ; Konca et al., 2008 ; Philibosian et al., 2020). 

La segmentation sismique de la marge Andaman-Sumatra serait induite par des hétérogénéités 

structurales et géométriques de la plaque inférieure (Franke et al., 2008 ; Philibosian et al., 2020). 

La limite entre les séismes de 2004 et 2005, située sous Simeulue coïncide avec une zone de fracture 

(notée 96° FZ, Figure 27) représentant une irrégularité structurale dans la topographie de la croûte 

océanique (Franke et al., 2008) dont la subduction contrôle la rupture sous la forme de séismes 

modérés d’aspérités sismiques réduites (Morgan et al., 2017). Une autre hypothèse, selon laquelle 

cette zone correspond à une croûte océanique localement épaissie et marquée par des variations de 

composition et de topographie a également été proposée par Tang et al. (2013). Similairement, 

Philibosian et al. (2020) soulignent que la ride fossile Wharton (WFR, Figure 33) et la large zone de 

fracture Investigator (IFZ Complex, Figure 33) sont subduites sous les îles Batu. La WFR correspond 

à la limite sud de la zone de rupture du séisme de 2005 de Nias (Henstock et al., 2016) et l’IFZ 

pourrait être reliée au séisme de 1797 dans la partie nord-ouest de la région Mentawai (Philibosian 

et al., 2020). Cependant, toutes les rides fossiles et zones de fractures ne seraient pas impliquées 

dans la segmentation de l’interface de subduction dans la mesure où plusieurs, comme celle 

subduite sous Enggano ou certaines au large de la marge nord de Sumatra, ne coïncident pas avec 

la terminaison de zones de rupture. Néanmoins, les zones de fractures entrant en subduction dans 

la marge Nord de Sumatra pourraient ne plus correspondre à des irrégularités topographiques de 

la plaque inférieure dans la mesure où elles ont été recouvertes par les épaisses séquences du delta 

du Nicobar (Philibosian et al., 2020).  

Figure 33 : Sismicité historique de la marge Andaman-Sumatra (Philibosian et al., 2020). Sur la carte, 

les zones de fracture sont représentées par des lignes blanches et des pointillés lorsqu’elles sont post-subduction, 

et les rides fossiles par des barres rouges. WFR : Wharton Fossil Ridge ; IFZ : Investigator Fracture 

Zone ; Sim : Simeulue ; Ban : îles Banyak. Bat : îles Batu ; Détail des îles Mentawai : Sib : Siberut ; 

Sip : Sipora ; Pag : Pagai ; Eng : Enggano. 
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De plus, les variations considérables de l’épaisseur de la séquence sédimentaire entrante le long de 

la marge seraient à l’origine du fort contraste remarqué de part et d’autre de Simeulue en termes 

d’extension océanique de la rupture co-sismique et donc de risque de tsunami (Dean et al., 2010 ; 

Gulick et al., 2011 ; Geersen et al., 2013). Dans sa partie nord, où a eu lieu le méga-séisme 

tsunamigène de 2004 dont la zone de rupture s’étend jusqu’au nord de Simeulue (Figure 32) la 

marge de Sumatra se caractérise par une séquence sédimentaire entrante particulièrement épaisse 

(jusqu’à ~5 kilomètres) et lithifiée en raison d’une compaction intense résultant d’un taux de 

sédimentation important (McNeill et al., 2017c) et de la mise en place d’une diagenèse précoce avec 

déshydratation de minéraux hydratés comme les smectites, abondantes dans les sédiments qui se 

trouvent à sa base (Geersen et al., 2013 ; Hüpers et al., 2017) (Figure 34).  

 

Figure 34 : Synthèse des processus physiques, diagénétiques et hydrogéologiques impliqués dans la rupture sismogène 

et tsunamigène de l’interface de subduction à faible profondeur de la marge nord de Sumatra, déduits des études 

géophysiques préalables à l’expédition IODP 362 (Geersen et al., 2013). 

Gulick et al. (2013) ont suggéré que ces fluides seraient emmagasinés avec d’autres fluides issus de 

la déshydratation de la partie supérieure de la croûte océanique dans une couche sédimentaire plus 

poreuse et plus perméable que les couches voisines et s’exprimant sous la forme d’un réflecteur 

HANP du fait du développement de surpressions de fluides. Dans la mesure où cet horizon, à 

~500 m au-dessus de la croûte océanique, correspondrait au décollement, il permettrait l’accrétion 

de blocs particulièrement indurés à l’origine de la morphologie particulière du prisme d’accrétion 

dans cette zone, qui, dans sa partie externe, prend la forme d’un vaste plateau faiblement incliné, 

composé de larges blocs faillés et peu déformés. Sous ce plateau, la lithification de la séquence 

sédimentaire entrant dans le système de subduction serait exacerbée, favorisant l’acquisition par le 

méga-chevauchement d’un comportement velocity weakening favorable à l’extension de la 

propagation de la rupture co-sismique jusqu’à la fosse, où la déformation du plancher océanique 
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est propice à la formation de tsunamis (Dean et al., 2010 ; Gulick et al., 2011 ; Geersen et al., 2013 ; 

Hüpers et al., 2017).  Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011) et Geersen et al. (2013) ont remarqué 

qu’à cet endroit, le réflecteur HANP, qui coïncide avec le décollement, présente une réduction 

d’amplitude. Celle-ci serait liée à la présence de failles perméables qui draineraient les fluides 

emmagasinés dans le décollement surpressurisé, contribuant à le rendre plus compétent ainsi qu’à 

la lithification des blocs accrétés au niveau du prisme (Dean et al., 2010).  

Au sud de Simeulue, dans les parties centrale et sud de la marge, les conditions permettant la 

production de fluides et leur stockage dans un réflecteur de type HANP ne sont pas réunies : la 

séquence sédimentaire entrante est trop mince, moins compactée et la diagenèse n’y est pas aussi 

avancée qu’au nord (Gulick et al., 2011 ; Geersen et al., 2013). En conséquence, la séquence 

sédimentaire entrante est moins lithifiée et non pas favorable à la propagation de la rupture co-

sismique jusqu’à la fosse. 

 

Figure 35 : Synthèse des flux de fluides (flèches en bleu foncé) et de gaz (flèches en bleu clair) dans la zone d’avant-

arc de la région de Mentawai dans la partie centrale de Sumatra (Huot et Singh, 2018). 

 

L’expédition IODP 362 intitulée Sumatra Seismogenic Zone s’est déroulée du 6 aôut au 6 octobre 2016, 

à la suite d’un projet de campagne proposé en 2013, en complément du Japan Trench Fast Drilling 

Project (JFAST) pour comprendre quels processus ont favorisé, en 2004 à Sumatra puis en 2011 à 

Tohoko-Oki, au Japon, la nucléation de séismes de Mw ≥ 9 avec propagation de la rupture co-

sismique jusqu’à proximité de la fosse avec formation de tsunamis catastrophiques. JFAST a été 
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rapidement mis en œuvre avec les expéditions IODP 343 et 343T en 2012 qui ont foré, 

échantillonné, sondé et installé un observatoire au site C0019, dans le méga-chevauchement à 

l’origine du mégaséisme tsunamigène de Tōhoku (Chester et al., 2012). L’objectif de JFAST est de 

comprendre comment la rupture de ce séisme a pu se propager jusqu’à la fosse du Japon, dans un 

contexte de marge en érosion avec une séquence sédimentaire entrante peu épaisse, qui contraste 

fortement avec les caractéristiques de la marge nord de Sumatra, à savoir une marge en accrétion, 

avec une séquence sédimentaire entrante pluri-kilométrique et lithifiée de manière précoce.  

Ensemble, JFAST et l’expédition IODP 362, visent donc à comprendre comment les zones de 

subduction, qu’elles soient de type en érosion ou en accrétion, peuvent générer des méga-séismes 

tsunamigènes, pour réduire les risques associés.  

  Zone d’étude et objectifs scientifiques de l’expédition 

Avec pour principaux objectifs de 1) caractériser les propriétés lithologiques, structurales, 

physiques, hydrogéologiques, géochimiques, thermiques et mécaniques initiales de l’épaisse 

séquence sédimentaire entrante et leur évolution et de 2) comprendre l’influence de ces propriétés 

sur la sismogènese, la tsunamigènese et le développement du prisme avec une morphologie en 

plateau, deux sites principaux (SUMA-8A et SUMA-10A, Figure 36) et douze sites alternatifs ont 

été proposés pour accéder à la croûte océanique et à sa couverture sédimentaire dans la marge nord 

de Sumatra, investiguée jusqu’alors uniquement de manière indirecte (McNeill et al., 2013a, b, c).  

Le site SUMA-8A et ses sites alternatifs, distaux, visent la partie supérieure de la croûte océanique 

et la partie inférieure de la séquence sédimentaire entrante, incluant l’épaisse séquence sédimentaire 

du delta du Nicobar anté-Pliocène d’origine himalayenne (Unité 2), finement drapée de sédiments 

de fosse distaux d’âge Pliocène à actuel (Unité 1) ainsi que la succession pélagique antérieure (Unité 

3). Le site SUMA-10A et ses sites alternatifs, à proximité de la fosse et du front de déformation, 

visent la partie supérieure de cette séquence, avec l’Unité 1, épaisse, a priori composée de dépôts de 

bassin d’avant-arc, du delta du Nicobar et de fosse, l’interface Unité 1/Unité 2 et l’Unité 2. Ces 

sites doivent également permettre, en tant qu’objectifs secondaires, 1) de déterminer l’état de 

contrainte de la plaque océanique et 2) de reconstruire l’évolution paléo-climatique et tectonique 

de la zone à l’aide d’autres sites préalablement forés au large de l’Inde et de l’Indonésie, et ainsi de 

mieux contraindre l’origine des dépôts du delta du Nicobar. 

Finalement, il sera décidé de forer à ~250 kilomètres au sud-ouest des côtes au large de la zone de 

rupture du méga-séisme de 2004 (Figure 37), sous ~4150 et ~4180 mètres d’eau respectivement 

(Figure 38), les sites alternatifs SUMA-11C et SUMA-12A, renommés U1480 et U1481. Aucun des 

sites proposés au niveau de la fosse ne sera foré. 
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Figure 36 : Localisation des sites SUMA-10A et SUMA-8A pour l'expédition IODP 362, et autres sites 

DSDP et ODP préalablement forés dans la région (modifié d’après McNeill et al., 2013a). 
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Figure 37 : Localisation des sites U1480 et U1481 par rapport aux zones de rupture des séismes de 2004 et 2005 

(Hüpers et al., 2017). Les flèches rouges correspondent aux vecteurs de convergence (cm/an) et les flèches blanches 

correspondent à la vitesse de subduction en tenant compte de la dynamique de l’avant-arc. La ligne orange correspond 

au profil sismique BGR06-101-102 (Figure 39) qui passe par le Site U14180. Les lignes et zones jaunes montrent 

les profils sismiques et zones où le réflecteur HANP a été identifié. Les lignes en pointillés jaunes correspondent à 

l’estimation de l’extension du HANP. NER : Ninetyeast Ridge. 

Le Site U1480 (Figure 39) a pour but de sonder et d’échantillonner la séquence sédimentaire 

entrante et la partie supérieure de la croûte océanique de la plaque indienne pour : 

- Déterminer l’origine des premiers dépôts du delta du Nicobar ; 

- Identifier les lithologies ou discontinuités qui formeront le futur décollement ; 

- Caractériser l’évolution de l’état de compaction et des propriétés mécaniques de la séquence 

sédimentaire entrante associée à son histoire d’enfouissement ; 

- Identifier des indicateurs de l’histoire thermique des sédiments et d’une potentielle 

diagenèse précoce ; 

- Identifier les sources de fluides en fonction de la profondeur. 
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Le Site U1481, foré à ~35 km au nord-ouest du site U1480, cible 1) la partie inférieure de la 

couverture sédimentaire et notamment le réflecteur B (Figure 39), latéralement corrélé au réflecteur 

HANP identifié par Dean et al. (2010) comme le décollement sous le prisme d’accrétion et 2) le 

toit de la croûte océanique, identifié à ~1 600 mètres sous le plancher océanique (meters below sea 

floor en anglais, ou mbsf) à partir du profil sismique BGR06-102. Ce site vise à : 

- Déterminer la composition et l’origine de la croûte océanique et l’influence de celle-ci sur 

la couverture sédimentaire ; 

- Comparer les propriétés lithologiques, structurales, pétrophysiques, hydrogéologiques et 

mécaniques des sédiments et de la croûte océanique avec celles du Site U1480 afin de mettre 

en évidence d’éventuelles variations latérales de la stratigraphie sur de courtes distances, 

parallèlement à la marge.  

 

Figure 38 : Bathymétrie et profils sismiques acquis à travers le bassin d’avant-arc de la marge nord de Sumatra 

(zone de rupture du séisme de 2004) et de la plaque océanique indienne (McNeill et al., 2017a). Les cercles rouges 

représentent les localisations des sites forés lors de l’expédition IODP 362, U1480 et U1481. Les cercles gris 

représentent la sismicité. L’encart montre la sismicité et les mécanismes au foyer des séismes de décembre 2004 et 

mars 2005. 
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Figure 39 : Profils sismiques composites BGR06-101 et BGR06-102 et BGR06-105 (Figure 38) avec localisation 

des Sites U1480 et U1481, failles et des principaux réflecteurs sismiques. A : Discontinuité entre faciès 

turbiditiques de la fosse (Unité sismique 1) et séquences du delta du Nicobar (Unité sismique 2) ; B : Extrapolation 

du réflecteur de forte polarité et d’amplitude négative (HANP) interprété par Dean et al. (2010) comme le 

décollement sous le prisme ; C : Toit de la croûte océanique. Modifié d’après McNeill et al. (2017a, c et d). 
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 Synthèse du déroulement des opérations et caractéristiques 

des sites forés 

Sur le Site U1480, plusieurs puits (U1480A à H) sont forés (Figure 40). Pour des raisons techniques, 

les puits U1480A à U1480D sont rapidement abandonnés. L’objectif principal du site est 

néanmoins atteint grâce aux puits U1480E à U1480H qui ont fourni des échantillons de l’ensemble 

de la couverture sédimentaire et de la partie supérieure de la croûte océanique jusqu’à 1432 mètres 

sous le plancher océanique. Le puits U1480G qui a également permis de sonder la couverture 

sédimentaire en wireline logging jusqu’à ~795 mètres sous le plancher océanique (Tableau 1). 

 

Figure 40 : Synthèse des opérations au Site U1480 (McNeill et al., 2017c) avec a) localisation des forages 

abandonnés (en noir) et ayant fournis échantillons et/ou diagraphies (en rouge) avec b) détails des intervalles 

concernés. 

 

Bien qu’au Site U1481, la croûte océanique n’ait pas été atteinte lors de l’expédition, le puits 

U1481A a permis de caractériser la partie inférieure des séquences du delta du Nicobar et la partie 

supérieure des séquences pélagiques sous-incombantes par sondage en wireline logging de ~734 à 

~1492 mètres sous le plancher océanique et par carottage sur un intervalle plus restreint entre 

~1150 et ~1500 mètres sous le plancher océanique (Tableau 1). 
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 Synthèse des données acquises lors de l’expédition 

Le Tableau 1 récapitule l’ensemble des données acquises lors de l’expédition pour chaque site de 

forage étudié dans le cadre de cette étude. 

Expédition 362 Sumatra 

Site U1480 U1481 

Puits, intervalles carottés (mbsf) 

A : 0 – 6,0 ; B, C, D : 0 – 9,5 ; E : 0 – 
99,7 ; F : 98 – 815* ; G : 759,6 – 

1431,6 ; H : 0-129,4 

A : 1149,7 – 
1500,0 

Puits et intervalles LWD (mbsf)   

Puits, intervalles wireline (mbsf) G : 0-809,3 
A : 734,1 -

1492,0 

M
es

u
re

s 
su

r 

éc
h

an
ti

llo
n

s Lithologie X X 

Structure X X 

Pétrophysique X X 

Géochimie du fluide 
interstitiel 

X X 

D
ia

gr
ap

h
ie

s 
L

W
D

 Gamma Ray   

Résistivité   

Caliper   

Porosité/densité neutron   

RMN   

Vp - Vs   

Température   

D
ia

gr
ap

h
ie

s 
 w

ir
el

in
e Gamma Ray X X 

Résistivité  X 

Caliper  X 

Porosité/densité neutron  X 

RMN   

Vp - Vs  X 

Température X  

Tableau 1 : Synthèse des principales données acquises lors de l’expédition IODP 362 dans la marge Nord de 

Sumatra utilisées dans le cadre de cette thèse. * : lacunes régulières de quelques mètres sur l’intervalle. 

Les principaux résultats de l’expédition IODP 362 sur chaque site sont résumés dans le Chapitre 

V.  
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III.2. Marge nord d’Hikurangi, Nouvelle-Zélande 

 

La géodynamique du sud-ouest du Pacifique est contrôlée par la cinématique des plaques Pacifique 

et Australie dont la limite convergente comprend plusieurs systèmes de subduction (Schellart et al., 

2006) (Figure 41a). Au nord, la plaque Australie est subduite vers le nord sous la plaque Pacifique 

au niveau des fosses de Nouvelle-Bretagne, San Cristobal et Nouvelles-Hébrides. A l’est, la plaque 

Pacifique est subduite vers l’ouest sous la plaque Australie le long d’un système de subduction 

continu de plus de 3 000 kilomètres formé par les fosses des Tonga, des Kermadec et d’Hikurangi 

(Wallace et al., 2009). Au sud-est, au niveau des fosses de Puységur-Macquarie, la plaque Australie 

est subduite vers l’est sous la plaque Pacifique.  

La Nouvelle-Zélande est située à cheval sur la limite convergente ouest des deux plaques (Figure 

41b). A l’Est de l’île Nord, le long de la marge d’Hikurangi, la plaque Pacifique, constituée de croûte 

océanique, est subduite depuis ~24 à 30 millions d’années (Ballance, 1976 ; Stern et al., 2006) vers 

le sud-ouest sous la lithosphère continentale de la plaque Australie, avec un panneau plongeant 

dense identifié jusqu’à au moins 300 kilomètres de profondeur (Reyners et al., 2006). A l’ouest de 

l’île Sud, une transition complexe s’opère le long d’une zone en transpression dextre de ~100 km 

constituée de la zone de faille de Marlborough, des Alpes du Sud et de la Faille Alpine (Nicol et al., 

2007 ; Lamb, 2011) alors que la lithosphère de la plaque Pacifique devient continentale au niveau 

de Chatham Rise (Reyners et Cowan, 1993). Avec son rejet dextre de ~450 km et plus de 100 km 

de raccourcissement accommodé (Walcott, 1998), la Faille Alpine est la faille la plus importante de 

Nouvelle-Zélande. Au sud, cette zone de collision continentale est contiguë à la zone de subduction 

de Puységur où la lithosphère océanique de la plaque Australie est subduite sous la plaque Pacifique 

(Lamb, 2011). 

Au niveau de la marge d’Hikurangi, la Plaque Pacifique plonge sous l’Île Nord avec une obliquité 

croissante vers le sud qui entraîne une diminution de la vitesse de déplacement des plaques 

Pacifique et Australie, qui passe de ~48 mm/an au nord de la Péninsule Raukumara à ~43 mm/an 

au large de Wairarapa et à ~41 mm/an au sud de l’Île Nord (Beavan et al., 2002 ; Nicol et al., 2007 ; 

DeMets et al., 2010). La composante normale de la subduction oblique est accommodée à 80% par 

le développement du chevauchement frontal qui entraîne un raccourcissement important de la 

plaque supérieure par les failles inverses de la plaque supérieure (Nicol et Beavan, 2003 ; Nicol et 

Wallace, 2007 ; Nicol et al., 2007 ; Wallace et al., 2012a). La composante parallèle à la marge est 

accommodée par la zone de cisaillement dextre de l’Île Nord (NIDFB, Figure 41c) (Beanland et  
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Figure 41 : a) Contexte tectonique du sud-ouest du Pacifique, b) de la Nouvelle-Zélande et c) de la marge 

d’Hikurangi, avec bathymétrie, topographie et  failles actives (lignes noires) à terre et en mer (modifié d’après Wallace, 

2020). Les contours en pointillés correspondent à l’épaisseur en kilomètres des dépôts turbiditiques de la fosse sur la 

plaque inférieure dont l’extension est marquée par des points bleus. Les flèches blanches indiquent la vitesse de 

convergence en mm/an de la plaque Pacifique par rapport à la plaque Australie (Barker et al., 2010). La ligne 

blanche en pointillés épais correspond à la limite entre les sédiments d’âge Crétacé Supérieur à Paléogène, anté-

subduction, en cours de déformation et la partie frontale de la marge, composé de sédiments de fosse d’âge Miocène à 

Quaternaire. Abréviations : NIDFB, North Island Dextral Fault Belt ; TVZ, Taupo Volcanic Zone. 
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Haines, 1998 ; Webb et Anderson, 1998 ; Wallace et al., 2004 ; Nicol et al., 2007) et par une rotation 

de la zone d’avant-arc dans le sens horaire par rapport à la plaque Australie (Wallace et al., 2004). 

La rotation de la zone d’avant-arc, qui augmente du sud (~0,5° par million d’année) vers le nord 

(3,8° par million d’année), entraîne une extension de la zone d’arrière-arc associée à un volcanisme 

actif dans la Taupo Volcanic Zone (TVZ, Figure 41b) (Stern et al., 2006 ; Wallace et al., 2004) et 

une transpression dans la NIDFB qui sépare la zone avant-arc de la zone d’arrière-arc (Lamb, 

2011). En conséquence de cette rotation et de la subduction oblique, la vitesse de raccourcissement 

tectonique normale à la marge d’Hikurangi est deux à trois fois plus faible au sud (~20 mm/an) 

qu’au nord (~60 mm/an) et vaut ~30-50 mm/an dans la partie centrale de la marge (Wallace et al., 

2004 ; 2009) (Figure 42). 

 

  Synthèse des données disponibles 

Les premières études sismiques et géophysiques qui visent à caractériser la morphologie et la 

structure de la marge d’Hikurangi sont menées dans les années 1980 (Davey et al., 1986, 1997 ; 

Stern et al., 1987 ; Bibby et al., 1995). En 2001, deux programmes d’acquisition sismique 

complémentaires permettent d’obtenir un profil de sismique réflexion NW-SE de ~300 km de long 

à travers la marge. Le programme Central North Island Passive Seismic Experiment (CNIPSE) 

permet le déploiement de sismographes digitaux portables à terre qui enregistreront ~4 700 séismes 

proches jusqu’à ~270 km de profondeur et ainsi d’obtenir une image satisfaisante de la sismicité de 

la marge d’Hikurangi (Henrys et al., 2003). Puis, le programme North Island GeopHysical Transect 

permet d’obtenir un profil de sismique réflexion (profil NIGHT sur la Figure 42b) au large 

d’Hawke Bay dans la partie centrale de la marge (Henrys et al., 2003). En 2005, la campagne 05CM 

est menée le long de la côte Est de l’Île Nord permettant d’obtenir 2 800 kilomètres de données de 

sismique réflexion 2D, soit 33 profils sismiques perpendiculaires à la marge et 6 profils parallèles à 

celle-ci (Figure 42b). Les profils 05CM et NIGHT ont mis en évidence une forte variation latérale 

de la morphologie et de la structure de la marge, associée aux importantes transitions tectoniques 

qui s’opèrent le long de celle-ci (Barker et al., 2009 ; Bell et al., 2010). La corrélation de ces profils 

de sismique réflexion avec les sites 1123 et 1124 forés pour échantillonner la couverture 

sédimentaire de la Plaque Pacifique à ~900 et ~600 kilomètres des côtes lors du Leg ODP 181 en 

1998 a abouti à une première définition de faciès sismiques et à une caractérisation des propriétés 

de friction (Rabinowitz et al., 2018 ; Boulton et al., 2019). La marge d’Hikurangi compte également 

44 puits d’exploration à terre et 3 en mer dans la zone d’avant-arc (Saffer et al., 2019a).  
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Figure 42 : a) Carte des trois zones de la marge d’Hikurangi ; b) Carte bathymétrique détaillée des zones centre et 

nord de la marge d’Hikurangi et de la périphérie sud du système de subduction des Tonga-Kermadec avec localisation 

des profils sismiques des campagnes 05CM et NIGHT (Barker et al., 2009). Les flèches rouges correspondent au 

vecteur de convergence à long terme (en mm/an) entre la partie est de l’Île Nord en rotation par rapport à la Plaque 

Pacifique. Les encadrés avec texte en brun correspondent à l’épaisseur de la couverture sédimentaire de la plaque 

inférieure. 
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 Propriétés tectoniques, morphologiques, structurales et de 

composition de la plaque inférieure 

Au sud de la marge, un vaste plateau océanique, le Plateau d’Hikurangi, d’âge Crétacé (~120 Ma) 

se trouve au-dessus de la plaque Pacifique plongeante (Taylor, 2006 ; Barker et al., 2009) et 

s’approfondit depuis le sud (~2500 m de profondeur au niveau de Chatham Rise à 42°S) vers le 

nord (~5 000 m de profondeur à 36°S) (Barker et al., 2009). En conséquence, la croûte océanique 

s’épaissit du nord vers le sud, passant de 5-7 kilomètres d’épaisseur au niveau de la fosse des 

Kermadec, à 10 kilomètres au large de la Péninsule Raukumara, 10-12 kilomètres au large d’Hawke 

Bay et ~15 kilomètres au sud de l’Île Nord (Bannister, 1988 ; Davy, 1992 ; Davy et Wood, 1994 ; 

Wallace et al., 2004 ; Davy et al., 2008 ; Mochizuki et al., 2009). Cette variation d’épaisseur jouerait 

un rôle dans la rotation horaire du domaine d’avant-arc (Wallace et al., 2004). 

La corrélation des profils sismiques et des données des puits du Leg ODP 181 montre que la 

couverture sédimentaire du Plateau d’Hikurangi  comprend, à sa base, du matériel volcaniclastique 

et/ou des calcaires et cherts de faible vitesse (~2,5-3,5 km/s) datant du Crétacé Inférieur (>100 

Ma) correspondant aux séquences HKB et VB (Davy et al., 2008 ; Barnes et al., 2010), des roches 

sédimentaires silicoclastiques du Crétacé Supérieur (~100-70 Ma, séquence MES) et des roches 

sédimentaires pélagiques comme des craies, de la boue à nannofossiles et des mudstones d’âge 

Crétacé Supérieur à Oligocène (~70-32 Ma, séquence Y) ainsi que des mudstones, boues à 

nannofossiles et tephra d’âge essentiellement Miocène (< 32 Ma, séquence CEN) (Figure 43).  

La séquence sédimentaire entrant dans le système de subduction d’Hikurangi présente de fortes 

variations d’épaisseur entre le nord et le sud de la marge (Lewis et al., 1998) (Figure 41c ; Figure 

42). La séquence CEN est drapée, au front de la marge, par des dépôts turbiditiques d’âge Pliocène 

à Pléistocène dont l’épaisseur varie de 0-2 kilomètres au nord à 6 kilomètres au sud. Ces turbidites 

dérivent du chenal d’Hikurangi qui canalise des courants de densité depuis le sud le long de l’axe 

de la fosse d’Hikurangi (Lewis et al., 1998 ; Wallace et al., 2009 ; Barnes et al., 2010 ; Pedley et al., 

2010 ; Plaza-Faverola, 2012 ; Bland et al., 2015 ; Barnes et al., 2018). Les données d’anomalie 

magnétique et les profils de sismiques réflexion ont permis d’identifier plusieurs monts sous-marins 

faisant saillie hors de la couverture sédimentaire du plateau d’Hikurangi dans la partie nord de la 

marge (e.g. au large de Gisborne) où la couverture sédimentaire est mince. Au sud de la marge, les 

monts sous-marins (comme le Bennett Knoll) sont plus rares, potentiellement car ils ont été 

recouverts par les épais dépôts turbiditiques d’âge Pliocène à Pléistocène (Barnes et al., 2018). 
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Figure 43 : Unités sédimentaires et sismiques du Plateau d’Hikurangi (Davy et al., 2008). 

   Propriétés tectoniques, morphologiques, structurales et 

composition de la plaque supérieure 

III.2.2.3.1. Composition de la marge et localisation du décollement 

et de la zone de proto-décollement 

La marge d’Hikurangi est structurée en plusieurs ensembles tectoniques. La partie interne de la 

marge qui se déforme activement (le butoir) correspond à une séquence sédimentaire anté-

subduction d’âge Crétacé Supérieur à Paléogène qui forme des écailles imbriquées à pendage 

continental. Elle comporte localement des bassins de pente avec des sédiments d’âge Miocène à 

Quaternaire. La partie frontale de la marge correspond au système de subduction Néogène (Barnes 

et al., 2010) et se compose de sédiments accrétés du Plateau d’Hikurangi d’âge Cénozoïque (Figure 

43) accrétés au niveau de la fosse. Dans la partie centrale et sud de la marge, les profils de sismique 

réflexion ont permis d’identifier le décollement à proximité ou coïncidant avec le « réflecteur 

sismique n° 7 » de Barnes et al. (2010) caractérisé par un fort contraste d’impédance et une 

amplitude élevée (Plaza-Faverola et al., 2012). Ce réflecteur correspond à l’interface entre la 

séquence CEN et un intervalle sédimentaire d’âge Crétacé Supérieur à Oligocène (70-32 Ma) du 
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Plateau d’Hikurangi composé de craies pélagiques et de calcaires de type mudstone (« séquence Y » 

de Wood et Davy, 1994, identifiée par Davy et al., 2008 ; Figure 43) (Barnes et al., 2010, 2018 ; 

Plaza-Faverola et al., 2012, 2016 ; Crutchley et al., 2020). Dans les régions sud et centrale, la partie 

frontale de la marge comprend donc la séquence CEN d’âge Miocène (<32 Ma) et des dépôts 

turbiditiques d’âge Pliocène à Pléistocène.  

Les travaux de Barnes et al. (2018) montrent que la zone de proto-décollement est large (~25 

kilomètres) et comprend plusieurs réseaux denses de failles à pendages modérés (~40-50°), de 

fractures et des structures conjuguées qui se forment initialement dans les turbidites d’âge Pliocène-

Pléistocène (Réflecteurs sismiques R4 à R5, Figure 44a), sous la forme de bande de compaction 

induites par de la compression subhorizontale et une réduction latérale de la porosité. 

 

Figure 44 : Coupe schématique de la partie centrale de la marge d’Hikurangi montrant l’évolution de la zone de 

proto-décollement (PTZ), du proto-décollement (PT) et du chevauchement frontal (Barnes et al., 2018) avec a) 

formation de fractures dans les turbidites entre les réflecteurs sismiques R4 à R5A, b) focalisation du déplacement 

au niveau du décollement et c) formation du nouveau chevauchement frontal. 
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A mesure que la déformation augmente, le déplacement se localise préférentiellement le long du 

décollement au niveau du « réflecteur sismique 7 » (R7, Figure 44b) et une faille secondaire, 

correspondant au nouveau chevauchement frontal en cours de formation, rompt la séquence 

sédimentaire entrant dans le système de subduction. La localisation de la déformation le long du 

décollement et du nouveau chevauchement frontal en cours de formation entraîne le 

développement d’un anticlinal de rampe et la croissance de la faille dans la séquence sédimentaire 

(Figure 44c). 

Dans la partie nord de la marge, la position du décollement et de la zone de proto-décollement n’a 

pas été déterminée précisément préalablement aux études menées dans le cadre et à la suite des 

expéditions IODP 372 et 375. 

III.2.2.3.2. Variabilité nord-sud de la morphologie et du style 

tectonique de la marge 

La marge d’Hikurangi présente de fortes hétérogénéités de style tectonique du nord au sud qui 

reflètent les variations d’épaisseur et de rugosité de la croûte océanique de la plaque inférieure et 

d’épaisseur de sa couverture sédimentaire (Plaza-Faverola, 2014). La marge d’Hikurangi est ainsi 

généralement divisée en trois zones (Figure 42a) (Barker et al., 2009 ; Wallace et al., 2009 ; Bell et 

al., 2010 ; Wallace, 2020).  

III.2.2.3.2.1.  Une accrétion active dans les parties sud et centrale 

de la marge 

La zone sud qui s’étend au large de Wairarapa (profil de sismique réflexion 05CM-38, Figure 45a) 

et la zone centrale, au large d’Hawke Bay (profil 05CM-01, Figure 45b), se caractérisent par une 

marge en accrétion active atteignant 200 et 135 kilomètres de large respectivement (Wallace et al.,  

2009) (Figure 41c). Dans ses parties sud et centrale, la marge d’Hikurangi est nourrie, au niveau de 

la pente, par des sédiments issus de l’érosion de l’Île Nord, et, au niveau de la fosse, par des 

sédiments dérivés de l’Île Sud et canalisés par le chenal d’Hikurangi. Elle se compose dans ces 

régions d’un prisme d’accrétion développé composé d’écailles crustales imbriquées qui s’enracinent, 

à leur base, sur le décollement. Dans la zone sud, où l’accrétion est la plus active, la marge se 

caractérise par une déformation accommodée de manière distribuée le long d’une pente régulière 

de 1,0° en moyenne, bien plus faible que celle rencontrée dans la plupart des systèmes de 

subduction (Barker et al., 2009 ; Barnes et al., 2010). La partie frontale de la marge est marquée par 

une pente douce de ~4° (Barker et al., 2009). Dans la zone centrale, la pente topographique douce 

de la marge est incisée par des bassins de plus de 50 kilomètres de large, parallèlement à la fosse, 
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qui piègent les sédiments issus de l’érosion de l’Île Nord (Pedley et al., 2010). Elle comprend aussi 

des failles satellitaires qui s’enracinent au niveau du décollement (Barker et al., 2009). La partie 

frontale de la marge est légèrement plus pentue, avec une pente de ~6-7° (Wallace et al., 2009). 

 

Figure 45 : Profils sismiques représentatifs des zones (a) sud (profil 05CM-38 sur la Figure 42), (b) centrale (profil 

05CM-01) et (c) nord (profil 05CM-04) de la marge d’Hikurangi (Wallace et al., 2009 modifié d’après Barker 

et al., 2009). La ligne en pointillé rouge indique la position du décollement. Le bleu correspond au matériel subduit. 

Les croix rouges indiquent les positions projetées des séismes à moins de 10 km de la section. 
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III.2.2.3.2.1. Non-accrétion et érosion tectonique active dans la 

partie nord de la marge 

La zone nord, qui fait l’objet de cette thèse, se trouve au nord d’Hawke Bay, au large de la Péninsule 

Raukumara et correspond au profil de sismique réflexion 05CM-04 (Figure 45c). Elle se caractérise 

par une marge peu développée de moins de 100 kilomètres avec une pente forte comprise entre 3° 

et 4° et un prisme étroit (moins de 10 kilomètres) avec une pente abrupte dans sa partie frontale 

~10-13° (Davey et al., 1986 ; Barker et al., 2009 ; Wallace et al., 2009 ; Barnes et al., 2010 ; Ghisetti 

et al., 2016 ; Plaza-Faverola et al., 2016 ; Barnes et al., 2018 ; Antriasian et al., 2019). Contrairement 

aux zones sud et centrale, la partie nord de la marge d’Hikurangi est généralement classifiée comme 

non-accrétionnaire. Cela est lié à plusieurs paramètres, comme la faible épaisseur des sédiments de 

la fosse (<1,0 à 1,5 km), les vitesses de convergence élevées, le fort relief de la plaque inférieure qui 

comporte de nombreux monts sous-marins (Barnes et al., 2010) et les effondrements gravitaires 

qui affectent la partie externe de la marge (Collot et al., 2001 ; Barker et al., 2009 ; Ellis et al., 2015). 

La plupart de la déformation est accommodée dans la partie frontale de la marge dans les écailles 

crustales les plus externes du prisme, à moins de 10 kilomètres de la fosse (Pedley et al., 2010). Elle 

présente localement des épisodes d’érosion tectonique frontale préservés au niveau de la fosse et 

de la marge (Wallace et al., 2009 ; Ellis et al., 2015). En revanche, dans d’autres zones, et notamment 

dans la zone ciblée par les expéditions IODP 372 et 375 au large de Gisborne, la partie la plus 

externe de la partie nord de la marge présente une accrétion active (Barker et al., 2009 ; Ellis et al., 

2015 ; Skarbek et Rempel, 2017). 

 Fluides et propriétés hydrogéologiques de la marge 

III.2.2.4.1. Exutoires et zones de circulations de fluides 

De nombreuses indications de circulation et d’expulsion de fluides (Figure 46) ont été identifiées 

le long de la marge d’Hikurangi. La quasi-totalité des exutoires de fluides a été identifié dans la 

partie interne de la marge, à 20-70 kilomètres du front de déformation, à l’aplomb d’anticlinaux 

formés dans le toit des chevauchements actifs d’âge Crétacé à Paléogène qui composent le prisme 

interne (Barnes et Mercier de Lépinay, 1997 ; Bialas et al., 2007 ; Ranero et al., 2008 ; Mountjoy et 

al., 2009a ; Barnes et al., 2010 ; Crutchley et al., 2010 ; Greinert et al., 2010 ; Netzeband et al., 2010 ; 

Geersen et al., 2018 ; Riedel et al., 2018 ; Watson et al., 2020).  
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Figure 46 : Cartes montrant la distribution des différents indicateurs d’expulsion de fluides dans les parties nord, 

centrale et sud de la marge d’Hikurangi (modifié d’après Watson et al., 2020). 



Contexte géologique des zones d’étude 

97 

Aucun exutoire de fluide n’a été observé dans la partie frontale de la marge, même dans la partie 

sud de celle-ci où la couverture sédimentaire épaisse est rapidement accrétée (Ghisetti et al., 2016). 

Des Bottom-Simulating-Reflector (BSR) suggérant la présence d’hydrates de gaz ont été identifiés de 

manière ubiquiste dans les parties interne et frontale de la marge (Barnes et al., 2010 ; Greinert et 

al., 2010 ; Pecher et al., 2010 ; Watson et al., 2020).  

 

Figure 47 : Coupes schématiques de a) la partie nord, b) la partie centrale et c) la partie sud de la marge 

d’Hikurangi, montrant les principales zones d’exfiltration et de circulation de fluides, la zone de formation des slow 

slip events et les zones de couplage intersismique (Watson et al., 2020). 

Dans la partie nord de la marge, les indicateurs d’exfiltration de fluides coïncident avec des zones 

de failles extensives (Figure 47a) ou un réseau de fractures développé à proximité de 

chevauchements actifs et de monts sous-marins entrant en subduction comme le Tolaga Knoll 

(Barnes et al., 2010 ; Bell et al., 2014 ; Watson et al., 2020). Ces zones d’expulsion de fluides se 



Chapitre III 

98 

superposent aux zones sources de microsismicité, de SSEs peu profonds ou de tremors (Wallace 

et Beavan, 2010 ; Todd et Schwartz, 2016 ; Wallace et al., 2016a ; Todd et al., 2018) ainsi qu’à des 

réflecteurs sismiques de forte amplitude supposés riches en fluides avec une pression de fluide 

élevée (Bell et al., 2010). Dans la partie sud de la marge (Figure 47c), les zones d’expulsion de fluides 

montrent une corrélation avec la présence d’hydrates de gaz (Watson et al., 2020).   

La partie centrale de la marge (Figure 47b) présente une densité plus faible d’exutoires de fluides 

et aucun qui ne soit actif, ce qui suggère une circulation plus diffuse que dans les parties nord et 

sud de la marge (Watson et al., 2020). 

 

Figure 48 : Perméabilités stratigraphiques et structurales sous un exutoire de fluides au niveau d’un chevauchement 

du prisme interne de la marge d’Hikurangi (Barnes et al., 2010). L’encart A montre le réseau de failles normales 

sur un profil agrandi de sismique réflexion au niveau de l’anticlinal formé dans le toit d’un chevauchement drainant 

des fluides profonds vers la surface, schématisé en B. 
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III.2.2.4.2. Perméabilité 

La localisation des exutoires de fluides à l’aplomb des anticlinaux formés par le toit des 

chevauchements, au-dessus de discontinuités dans les BSRs (Pecher et al., 2010 ; Crutchley et al., 

2010), suggère, d’une part, que les sédiments d’âge Crétacé Supérieur à Paléogène qui forment le 

prisme interne sont peu perméables et, d’autre part, que les fluides et gaz circulent depuis le 

décollement vers la surface via les failles satellitaires perméables (Plaza-Faverola et al., 2016) ou les 

chevauchements actifs à pendage continental et, à proximité du plancher océanique, dans les 

réseaux de failles normales (Figure 48A) ou les rétro-chevauchements qui se forment au niveau des 

anticlinaux formés dans le toit de ces chevauchements (Figure 48B) (Barnes et al., 2010, 2018 ; 

Crutchley et al., 2010 ; Greinert et al., 2010 ; Netzeband et al., 2010). Certains intervalles 

stratigraphiques de plus forte perméabilité, suivant l’inclinaison des chevauchements actifs et 

inactifs dans le toit ou le mur de ceux-ci, pourraient également favoriser la circulation de fluides 

vers le toit des chevauchements (Barnes et al., 2010). 

III.2.2.4.3. Distribution des zones riches en fluides et des pressions 

de fluides 

La distribution des fluides et des pressions de fluide dans la marge d’Hikurangi a essentiellement 

été établie de manière indirecte, sur la base d’un certain nombre d’observations. La présence de 

volcans de boue actifs (Ridd, 1970) et d’un rapport Vp/Vs élevé le long de l’interface de subduction 

(Eberhart-Phillips et al., 2005 ; Reyners et al., 2006) sur l’ensemble de la marge suggère des 

pressions de fluide élevées, ce qui a effectivement été vérifié entre 2 et 4 kilomètres de profondeur 

par des puits d’exploration dans l’ensemble de la marge et à seulement 0,5 kilomètres de profondeur 

dans la partie nord (Allis et al., 1997 ; Darby et Funnell, 2001 ; Sibson et Rowland, 2003). La faible 

pente de la partie frontale de la marge dans les régions sud et centrale y suggèrent également des 

pressions de fluide élevées et/ou une interface de subduction avec une faible résistance au 

cisaillement par rapport à la marge (Barnes et Mercier de Lépinay, 1997 ; Wallace et al., 2009 ; 

Skarbek et Rempel, 2017 ; Barnes et al., 2018 ; Watson et al., 2020). Le ratio de pression de fluide 

𝜆 a ainsi été estimé entre 0,7 et 0,87 (Bassett et al., 2014 ; Skarbek et Rempel, 2017) dans le prisme 

au sud de la marge et à 0,5-0,95 au nord (Bassett et al., 2014 ; Ellis et al., 2015). 

Dans le détail, des hétérogénéités du rapport Vp/Vs, potentiellement associées à des variations de 

perméabilité dans la plaque supérieure (Eberhart-Phillips et al., 2005 ; Reyners et al., 2006), 

suggèrent une variabilité de la distribution des fluides et des pressions de fluide entre le nord et le 

sud de la marge, comparées à la variabilité de la distribution des zones actives d’expulsion de fluides 
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décrites par Watson et al. (2020). La partie nord de la marge, où le rapport Vp/Vs est plus élevé et 

Vp plus faible, développerait des pressions de fluide plus élevées que dans la partie sud. En 

particulier, au large d’Hawke Bay et de Gisborne, où Bell et al. (2010) mettent en évidence des 

réflecteurs sismiques d’amplitude élevée où Heise et al. (2013, 2017) documentent des zones très 

conductrices à partir de données de magnétotellurique interprétées comme riches en fluides et 

surpressurisées, à proximité d’un mont sous-marin en cours de subduction. Ces pressions de fluide 

élevées seraient dues à une convergence normale à la marge deux fois supérieure à celle enregistrée 

au sud et à une séquence sédimentaire riche en fluides et peu compactée par rapport à la partie sud 

où celle-ci est beaucoup plus compactée car enfouie jusqu’à 6 kilomètres sous des dépôts 

turbiditiques du Néogène. 

 

Depuis plusieurs millions d’années, la subduction du Plateau d’Hikurangi entraîne le soulèvement 

de la côte est de l’Île Nord, à l’origine de l’émersion d’une partie de la zone d’avant-arc de la marge 

d’Hikurangi et de la faible profondeur de l’interface de subduction sous le trait de côte (12 

kilomètres) (Wallace, 2020).  

Le caractère relativement superficiel de l’interface de subduction de la marge d’Hikurangi en fait 

une zone de subduction idéale pour l’acquisition de données géodétiques à proximité et au-dessus 

de celle-ci (Bassett et al., 2014). Ainsi, plusieurs campagnes d’acquisition de données GPS ont été 

menées à travers la Nouvelle-Zélande depuis le début des années 1990 (Darby et Beavan, 2001 ; 

Wallace, 2004 ; Wallace et al., 2009). Puis, entre 2001 et 2011, un réseau national de Continuous 

Global Positioning System (cGPS) et de sismographes formant le GeoNet a été mis en place sur l’Île 

Nord (Gale et al., 2015). Celui-ci a permis de détecter les séismes lents qui affectent de manière 

récurrente la marge d’Hikurangi, notamment les SSEs profonds qui se produisent sous l’Île Nord 

(Douglas, 2005 ; Wallace et Beavan, 2006 ; Reyners et Bannister, 2007 ; McCaffrey et al., 2008 ; 

Wallace et al., 2016a ; Evanzia et al., 2017 ; Koulali et al., 2017). Ce réseau cGPS a également permis 

de mieux appréhender la cinématique des plaques actuelle et de caractériser le couplage sismique 

de la marge d‘Hikurangi (Eberhart-Phillips et Reyners, 1999 ; Reyners et al., 1999 ; Wallace, 2004 ; 

Eberhart-Phillips et al., 2005). Néanmoins, ce dispositif ne permettait pas d’investiguer dans le 

détail, la déformation associée aux séismes lents les plus superficiels qui se produisent au large de 

l’Île Nord (Wallace et al., 2016a). Le dispositif GeoNet a ainsi été complété entre 2014 et 2015 par 

l’expérience Hikurangi Ocean Bottom Investigation of Tremor and Slow Slip (HOBITSS) qui a consisté à 

déployer, sur le plancher océanique au large de Gisborne (Figure 49), des jauges de pression 

absolues et des sismomètres, capables d’enregistrer la déformation verticale centimétrique et 
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l’extension précise des séismes lents (notamment SSEs et tremors) les plus superficiels de la côte 

est (Wallace et al., 2016a ; Todd et al., 2018 ; Wallace, 2020). 

 Inventaire de l’activité sismique 

A la différence de la marge de Sumatra, la marge d’Hikurangi se caractérise depuis 1840 par la 

nucléation de seulement quelques séismes interplaques modérés de Mw <7,2. Les plus importants 

sont les tsunami earthquakes de mars et mai 1947 qui se sont respectivement produits dans la partie 

nord de la marge, au large de Poverty Bay et Tolaga Bay, à moins de 10 kilomètres de profondeur 

et à 10-15 kilomètres de la fosse (soit à 50-60 kilomètres au large de Gisborne) (Bell et al., 2014).  

La rupture, longue (40 et 25 s respectivement) et à faible vitesse (~1 km/s) s’est produite le long 

d’une faille faiblement pentée et a libéré une faible quantité d’énergie à haute fréquence 

correspondant à une Mw de 7,0-7,1 et 6,9-7,1 respectivement (Doser et Webb, 2003 ; Wallace et al., 

2009). Les inondations associées ont été de ~10 et ~6 mètres au-dessus du niveau de la mer 

respectivement (Bell et al., 2014). Ces tsunami earthquakes sont supposés avoir nucléé à partir des 

flancs de monts sous-marins (Bell et al., 2014 ; Barker et al., 2018). En dehors de ces deux 

évènements, un autre séisme de Mw 5,6 a nucléé en 1966 au large de Gisborne (Webb et Anderson, 

1998). Dans la partie centrale de la marge, le séisme de subduction le plus important est le séisme 

de Tikokino de Mw 5,6-6,0 qui s’est produit en 1993 (Wallace et al., 2009). En 1904, un séisme de 

Mw 7,0 -7,2 aurait également pu se produire sur l’interface de subduction au large de Cape Turnagain 

(Downes, 2006). La partie sud de la marge a rompu plus fréquemment que les parties centrale et 

nord, avec trois à cinq séismes de Mw 5,4 à 6,5 depuis 1917 (Doser et Webb, 2003 ; Wallace et al., 

2009).  

La mise en place du réseau cGPS GeoNet depuis 2002 puis l’expérience HOBITSS ont permis de 

montrer que, le long de la marge d’Hikurangi, la déformation est très largement accommodée par 

des séismes lents, notamment des slow slip events avec au moins 15 évènements recensés (Douglas et 

al., 2005 ; Wallace et Beavan, 2006, 2010 ; Beavan et al., 2007 ; Wallace et Eberhart-Phillips, 2013 ; 

Wallace et al., 2012a, 2014, 2016a, 2016b, 2017, 2018 ; Bartlow et al., 2014 ; Koulali et al., 2017). 

Les SSEs qui affectent la marge d’Hikurangi présentent des caractéristiques qui varient 

considérablement du sud au nord (Wallace, 2020). L’interface de subduction produit à la fois des 

SSEs profonds (~30 à 60 kilomètres), décrits en premier grâce au réseau GeoNet, et peu profonds 

(< 15 kilomètres), caractérisés plus tard dans le détail grâce à l’expérience HOBITSS (Figure 49). 

Dans la partie sud de la marge d’Hikurangi, la plupart des SSEs se produisent en profondeur au 

niveau de Kapiti (25-50 kilomètres de profondeur) et de Manawatu (15-50 kilomètres de 

profondeur). Ils se caractérisent par une magnitude de moment importante (Mw~7,0) associée à un  
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Figure 49 : Glissement lent cumulatif de l’île Nord de la Nouvelle-Zélande entre 2002 et 2014 (Wallace, 2020). 

L’interface de déplacement associée aux SSEs sont indiqués par les contours rouges et bruns qui correspondent 

respectivement aux intervalles 100 mm et 20 mm. Les lignes en pointillé bleu montrent la profondeur de l’interface 

de subduction en kilomètres sous le niveau de la mer et les flèches jaunes indiquent la vitesse de convergence à la fosse 

d’Hikurangi. Abréviations : TB : Tolaga Bay ; CT : Cape Turnagain ; HB : Hawke Bay ; HOBITSS : 

Hikurangi Ocean Bottom Investigation of Tremor and Slow Slip ; APG : Absolute Gauge Pressure. 

large déplacement sur l’interface de subduction (> 30 centimètres), une durée (> 200 jours) et un 

temps de récurrence (~4 à 6 ans) élevés (Wallace et al., 2004, 2009, 2012b, 2016 ; Wallace et Beavan, 

2010 ; Lamb et Smith, 2013 ; Wallace, 2020). La partie nord, notamment au large de Gisborne et 

Hawke Bay, se caractérise essentiellement par des SSEs peu profonds (<2-15 kilomètres), courts 

(2 à 3 semaines, au maximum quelques mois) qui se produisent plus fréquemment tous les 1 à 2 

ans pour des magnitudes de moment variables (~6,0-7,0), avec des déplacements faibles de 
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quelques centimètres et un glissement pouvant se propager jusqu’à des profondeurs très 

superficielles (< 2 kilomètres sous le plancher océanique) voir jusqu’à la fosse (Douglas et al., 2005 

; Wallace et Beavan, 2006, 2010 ; McCaffrey et al., 2008 ; Wallace et al., 2009, 2016a ; Bell et al., 

2010). 

Dans le détail, des SSEs peu profonds se produisent également dans la partie sud de la marge, au 

large de Cape Turnagain, avec un temps de récurrence plus long d’environ 5 ans (Wallace et al., 

2012a, 2017). Dans la partie sud de la marge, des SSEs profonds (30-40 kilomètres de profondeur) 

s’initient vers Kaimanawa (Wallace et Eberhart-Phillips 2013) et diffèrent des SSEs profonds qui 

se produisent dans les parties centrale et sud de la marge par une durée (2-3 mois) et un déplacement 

sur l’interface de subduction (~2 - 5 cm) beaucoup plus faible (Wallace, 2020). 

La marge d’Hikurangi produit également annuellement des tremors à 45-50 kilomètres de 

profondeur qui peuvent être associés à des SSEs profonds dans les régions de Manawatu et 

Kaimanawa ou plus superficiels au large de Gisborne (Kim et al., 2011 ; Ide, 2012 ; Todd et 

Schwartz, 2016 ; Todd et al., 2018 ; Romanet et Ide, 2019). Plusieurs études soulignent également 

une relation entre SSEs et séismes de subduction (Reyners et Bannister, 2007 ; Delahaye et al., 

2009), et réciproquement (François-Holden et al., 2008 ; Wallace et al., 2017). 

  Caractéristiques du méga-chevauchement 

III.2.3.2.1. Géométrie et structure 

Couplée aux profils de sismique réflexion acquis lors des projets NIGHT et 05CM, la distribution 

de la sismicité en Nouvelle-Zélande et à travers la marge d’Hikurangi permet de caractériser la 

géométrie du panneau plongeant jusqu’à ~260 km de profondeur (Henrys et al., 2006 ; Reyners et 

al., 2006 ; Barker et al., 2009 ; Barnes et al., 2010).  

La subduction du Plateau d’Hikurangi provoque le soulèvement de la côte est de l’Île Nord de la 

Nouvelle-Zélande. L’émersion d’une partie importante de la zone d’avant-arc de la marge 

d’Hikurangi est l’une des manifestations de ce soulèvement. Elle est à l’origine de la faible 

profondeur du front de déformation situé à seulement 3 kilomètres sous le niveau de la mer, alors 

qu’il se situe à 9 kilomètres au niveau de la fosse des Kermadec (Antriasian et al., 2019). Cette 

émersion explique également la faible profondeur de l’interface de subduction sous le trait de côte 

(12 kilomètres sous le niveau de la mer) et de la proximité de la fosse par rapport à la côte (~40-

120 kilomètres) (Wallace, 2020). Jusqu’à 100 kilomètres de profondeur sous la marge, le pendage 

de l’interface de subduction est relativement faible (2°-12°) et présente une variation de pendage et 

de morphologie de part et d’autre d’Hawke Bay qui semble spatialement corrélée aux variations de 
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pente de la partie frontale de la marge (Barker et al., 2009 ; Bell et al., 2010), conformément au 

modèle du prisme de Coulomb (Dahlen, 1990). Au sud d’Hawke Bay, dans les régions centrale et 

sud, où la partie frontale de la marge est faiblement pentée (<7°), l’interface de plaque est 

relativement peu profonde et caractérisée par un pendage régulier compris entre 2° et 3,5° (Barker 

et al., 2009 ; Barnes et al., 2010, 2018). A l’inverse, au nord d’Hawke Bay, dans la partie nord de la 

marge, où la partie frontale de la marge est plus abrupte (~10°), l’interface de plaque est plus 

profonde et présente un plissement sous forme de kink, passant d’un pendage de 3° au niveau du 

front de déformation à 8°-12° dès 10-15 kilomètres de profondeur (Barker et al., 2009 ; Fagereng 

et Ellis, 2009).  

Plus en profondeur, la distribution de la sismicité, qui reflète la géométrie du panneau plongeant, 

passe d’un pendage de ~50° entre 100 et 150 kilomètres de profondeur à ~85° entre 150 et 260 

kilomètres de profondeur (Reyners et al., 2011). Cette rupture de pendage de l’enveloppe sismique 

serait le reflet de la variation d’épaisseur de la croûte océanique de la plaque inférieure estimée à 

~35 kilomètres à moins de 100 kilomètres et à ~10-15 kilomètres entre 150 et 260 kilomètres de 

profondeur en lien avec la subduction du Plateau d’Hikurangi (Reyners et al., 2011).  

III.2.3.2.2. Couplage intersismique 

Les études géodétiques menées montrent qu’au cours de la phase intersismique, la marge 

d’Hikurangi est bloquée jusqu’à ~30-50 kilomètres de profondeur dans sa partie sud et jusqu’à 

~10-15 kilomètres de profondeur dans sa partie nord, suggérant un approfondissement de la limite 

inférieure de la zone sismogène vers le sud (Wallace et al., 2004, 2009 ; Douglas et al., 2005 ; Wallace 

et Beavan, 2006 ; Beavan et al., 2007 ; McCaffrey et al., 2008 ; Fagereng et Ellis, 2009). 

Dans la partie nord et centrale de la marge, les SSEs se produisent dans la zone de transition 

inférieure dominée par du fluage intersismique (Figure 50a), avec quelques portions bloquées 

au large des côtes, mal résolues à partir des stations GPS à terre (Wallace, 2020). Au large d’Hawke 

Bay et de Gisborne, ces conditions favorables à la formation de SSEs peu profonds sont également 

favorables à la formation de tsunami earthquakes, comme ceux observés en 1947. Au contraire, dans 

la partie sud de la marge, les SSEs des régions Kapiti et Manawatu délimitent la portion fortement 

couplée de l’interface de subduction et se produisent dans la zone de transition supérieure de la 

zone sismogène (Wallace, 2020).  

Observant que les régions de Kapiti, Manawatu et la côte est où se produisent les SSEs sont presque 

totalement couplées entre les périodes de SSEs (Figure 50b), tandis qu’à l’échelle décennale (Figure 

50a) la convergence des plaques est essentiellement accommodée par fluage dans ces zones, 
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Wallace (2020) suggère que les zones sources de SSEs dans la marge d’Hikurangi accommodent 

l’essentiel de la convergence des plaques par les SSEs. 

 

Figure 50 : Distribution du coefficient de couplage a) intersismique entre 1995 et 2008, basé sur une moyenne des 

vitesses GPS au cours des 20 dernières années et b) entre deux SSEs de 2002 à 2010 le long de l’interface de 

subduction (Wallace, 2020). Les différents SSEs entre 2002 et 2016 sont représentés par des contours colorés 

labélisés en millimètres. 

III.2.3.2.3. Structure thermique 

III.2.3.2.3.1. Implications sur l’extension de la zone sismogène 

D’après les modèles thermiques réalisés (Figure 51)  notamment dans la partie nord de la marge 

(Figure 52) pour contraindre la profondeur de la zone sismogène, l’isotherme 100°C-150°C serait 

comprise entre ~6 et 12-15 kilomètres de profondeur (soit à ~40-60 kilomètres de la fosse) et 

l’isotherme 350°C à 35-50 kilomètres de profondeur (soit à ~120-140 kilomètres de la fosse), ce 

qui correspond aussi à la profondeur du Moho sous la zone d’avant-arc (Fagereng et Ellis, 2009 ; 

Wallace et al., 2009 ; Ellis et al., 2015 ; Saffer et Wallace, 2015 ; Fagereng et al., 2018 ; Antriasian et 

al., 2019) (Figure 52). Cependant, l’isotherme 350°C n’est pas corrélée avec la zone de transition 

inférieure de la zone sismogène définie par la localisation des zones sources de SSEs, dans la mesure 

où, dans la partie nord de la marge, ceux-ci se produisent entre 100°C et 150°C (Figure 51) 

(McCaffrey et al., 2008). Cette observation suggère l’influence d’autres paramètres sur l’architecture 
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du méga-chevauchement (Wallace et Beavan, 2010). 

 

Figure 51 : Carte synthétique des caractéristiques principales du méga-chevauchement de la marge d’Hikurangi 

incluant la profondeur (lignes en pointillés, labélisées en kilomètres) et la température (lignes en jaune, labélisées en 

°C) estimées de l’interface de subduction, du coefficient de couplage intersismique (dégradé de couleur rouge à bleu), 

du glissement cumulatif par SSE entre 2002 et 2010 (contours verts, labélisés en mm) (Saffer et al., 2011). 

 

Figure 52 : Température et porosité ϕ (en %) de la région du méga-chevauchement de la marge Nord d’Hikurangi 

où se produisent les slow slip events (SSEs) peu profonds (modifié d’après Saffer et Wallace, 2015). Les zones avec 

des pressions de fluides élevées sont indiquées en bleu et les ratios de pression de fluide λ* sont donnés.  



Contexte géologique des zones d’étude 

107 

III.2.3.2.3.2. Implications pour la production de fluides dans la 

zone d’avant-arc 

Le dernier modèle de production de fluides est celui d’Ellis et al. (2015), sur la partie nord de la 

marge (Figure 53). Ce modèle reste néanmoins basé sur de nombreuses hypothèses concernant les 

propriétés physiques et la composition minéralogique des sédiments entrant dans le système de 

subduction, caractérisée dans le détail lors des expéditions IODP 372 et 375, et leur évolution au 

cours de la subduction ou de l’accrétion.  

Supposant notamment une relativement faible porosité des sédiments entrant dans le système 

(27%) et une faible diminution de la porosité au cours de la subduction ou de l’accrétion, ce modèle 

montre que la compaction mécanique des sédiments est la source principale de fluides dans la zone 

d’avant-arc. Cette production reste relativement faible et localisée sous la partie frontale de la marge 

et au niveau des sédiments subduits sous le prisme de part et d’autre du mont sous-marin. Les 

réactions diagénétiques de déshydratation de la smectite et de l’opale restent des sources de fluides 

secondaires, respectivement un et deux ordres de grandeur plus faibles que la compaction 

mécanique. La déshydratation des smectites en illite se produirait entre ~6 et 12 kilomètres de 

profondeur soit entre ~40 et ~70 kilomètres de la fosse, sous le prisme d’accrétion (Saffer et 

Wallace, 2015 ; Ellis et al., 2015). Dans cette zone, les données de magnétotellurique illustrent une 

transition d’une conductivité plutôt forte (smectite) à une conductivité plus faible (illite) (Heise et 

al., 2013). Les données de sismique multicanaux y montrent une forte réflectivité interprétée par 

Bell et al. (2010) comme indiquant une zone riche en fluide. Bien que la déshydratation de l’opale 

pourrait intervenir à proximité de la fosse (Figure 52), cette réaction ne contribuerait que de façon 

très minoritaire au budget de fluides de la marge d’Hikurangi selon le modèle d’Ellis et al. (2015). 

La déshydratation de la croûte océanique basaltique du Plateau d’Hikurangi se produirait entre 15 

à 20 kilomètres de profondeur. Les fluides produits pourraient contribuer au budget de fluides de 

la zone d’avant-arc en circulant dans le décollement.  

Le modèle d’Ellis et al. (2015) ne permet pas de déterminer clairement l’influence de la subduction 

du mont sous-marin au large de Gisborne sur la production de fluides et le développement de 

pression de fluides.  

Le modèle montre également que les SSEs peu profonds (<5-15 kilomètres de profondeur) se 

produisent dans une large gamme de températures, comprises entre 85°C et 230°C (Figure 52), soit 

en partie dans l’intervalle correspondant au pic de production de fluides par l’illitisation. 
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Figure 53 : Production de fluides a) totale (i.e. intégrée sur une colonne verticale) et b) cumulative par compaction ou 

déshydratation diagénétique des sédiments accrétés ou subduits pour c) différentes zones d’avant-arc de la marge nord 

d’Hikurangi (modifié d’après Ellis et al., 2015). 
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 Relation entre propriétés hydrogéologiques, couplage 

intersismique et type de sismicité 

La marge d’Hikurangi a généré de nombreux SSEs au cours des 15 dernières années (Koulali et al., 

2017) présentant une diversité de durée, ampleur et profondeur reflétant la variabilité de 

profondeur du couplage intersismique le long de la marge (Figure 54) (Douglas et al., 2005 ; Wallace 

et Beavan, 2010 ; Wallace et al., 2012b ; Bartlow et al., 2014 ; Wallace et al., 2014, 2016a). 

Dans les parties nord et centrale de la marge, où le couplage intersismique est faible (Wallace et al., 

2004, 2009), il a été mis en évidence qu’au niveau des zones sources de SSEs peu profonds ou de 

tsunamis earthquakes au large de Gisborne, l’interface de subduction coïncide avec 1) l’isotherme 

100°C (McCaffrey et al., 2008), 2) des zones de forte conductivité/faible résistivité (Heise et al., 

2017), faible Vp et fort Vp/Vs (Eberhart-Phillips et al., 2008, 2017 ; Eberhart-Phillips et Bannister, 

2015), 3) la subduction de monts sous-marins (Bell et al., 2010, 2014 ; Ellis et al., 2015 ; Barker et 

al., 2018 ; Shaddox et Schwartz, 2019) et 4) des réflecteurs sismiques de forte amplitude sur les 

profils sismiques multicanaux (Bell et al., 2010). Ces zones faiblement couplées, sources de SSEs, 

de tsunami earthquakes et de tremors sont interprétées comme riches en fluides et pouvant développer 

des pressions de fluide élevées, presque lithostatiques, qui induiraient des propriétés de friction 

transitionelles favorables à la formation de séismes lents (Bell et al., 2010 ; Heise et al., 2013 ; Basset 

et al., 2014 ; Wallace, 2020). Par opposition, dans la partie sud de la marge, où le couplage 

intersismique est fort, l’interface de subduction et la plaque supérieure qui présente de plus fortes 

Vp et un plus faible rapport Vp/Vs se caractériseraient par une teneur en fluide plus faible et des 

pressions de fluide moins élevées (Bassett et al., 2014 ; Eberhart-Phillips et Bannister, 2015 ; 

Eberhart-Phillips et al., 2017 ; Wallace, 2020). Les séismes lents qui s’y forment ne sont donc pas 

clairement reliés à des surpressions de fluide et pourraient être induits par d’autres paramètres 

comme la friction ou la rigidité du méga-chevauchement (Plaza-Faverola et al., 2016).  La relation 

entre ces contrastes de distribution de fluides entre le nord et le sud de la marge et la distribution 

des pressions de fluides qui contrôlerait en grande partie le degré de couplage intersismique de 

l’interface de subduction reste encore mal contrainte dans la mesure où celle-ci dépend de la 

distribution des perméabilités de la zone d’avant-arc, très peu documentée. De plus, la variabilité 

de la distribution des exutoires de fluides mise en évidence par Watson et al. (2020) suggère que la 

perméabilité pourrait présenter d’importants contrastes latéraux au sein de zone d’avant-arc.  

Si le contrôle des propriétés hydrogéologiques de l’avant-arc et de l’interface de subduction sur la 

variabilité des caractéristiques de la sismicité et notamment des SSEs le long de la marge 

d’Hikurangi n’est plus à démontrer, le détail du rôle des fluides reste encore à préciser (Wallace, 
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2020). De plus, la diversité des SSEs entre le nord et le sud de la marge, notamment leur durée, 

vitesse de glissement et temps de récurrence (SSEs fréquents, courts et rapides au nord, moins 

fréquents, longs et lents au sud) n’a pas encore été expliquée (Wallace, 2020).  

 

Figure 54 : Synthèse des variations nord-sud des caractéristiques morphologiques, sismiques et hydrologiques de la 

marge d’Hikurangi, des zones de SSEs (en contours bleus et oranges), du couplage intersismique (en bleu pour les 

faibles coefficients de couplage, en rouge pour les forts coefficients) (Wallace, 2020). 

 

  Expédition 375 «Hikurangi Subduction Margin» 

III.2.4.1.1. Zone d’étude et objectifs scientifiques  

La compréhension des mécanismes à l’origine des séismes lents et en particulier de SSEs s’est 

heurtée à un manque de contraintes sur les propriétés des zones sources de SSEs dans les régions 

où ils sont bien documentés (par exemple, les marges des Cascades et de Nankai), généralement 

trop profondes pour être accessibles par l’imagerie haute résolution où par échantillonnage direct 

(Saffer et al., 2011). Les SSEs qui se produisent dans la marge nord d’Hikurangi sont parmi les plus 

superficiels documentés à l’heure actuelle (<5-15 kilomètres) (Wallace et Beavan, 2010). La marge 

nord d’Hikurangi représente ainsi une opportunité unique pour remédier au manque de contraintes 

sur les conditions in-situ qui favorisent la formation de séismes lents et notamment de SSEs puisqu’il 

y est possible de forer, d’échantillonner et de sonder les zones sources de SSEs ou les zones 

voisines, à proximité du plancher océanique. De plus la régularité et la récurrence de ces SSEs tous 

les ~2 ans est favorable à l’installation d’observatoires dans les forages pour suivre plusieurs cycles 

de SSEs ainsi que l’évolution spatiale et temporelle de l’accumulation et la libération de la 



Contexte géologique des zones d’étude 

111 

déformation et des processus hydrogéologiques associés. 

 

Figure 55 :  Détail de la zone ciblée par les expéditions IODP 372 et 375 au large de Gisborne (Saffer et al., 

2011) avec localisation des tsunami earthquakes de 1947 (étoiles rouges), des SSEs enregistrés depuis la 

mordernisation du réseau de sismomètres et de GPS en 2002 (encart bas gauche) dont le contour est montré en orange 

(mars 2010) et vert (janvier-février 2010) et de la micro-sismicité associée (points bleus). La réflectivité de l’interface 

de subduction est aussi documentée sous la forme de zones de forte amplitude (HRZ) ou de faible amplitude (LRZ) 

d’après les travaux de Bell et al. (2010). 

Pour cela, le projet de forage océanique de l’expédition IODP 375 s’est concentré sur la partie nord 

de la marge, où celle-ci est non-accrétionnaire et présente localement de l’érosion tectonique 

frontale associée à la subduction de monts sous-marins. La zone ciblée est située au large de 

Gisborne, où ont eu lieu les deux tsunami earthquakes de mars et mai 1947, où se produisent tous les 

18 à 24 mois des SSEs qui durent 2 à 3 semaines et impliquent un déplacement en surface de 1 à 2 

centimètres vers le sud-ouest, parfois associés à de la micro-sismicité (Delahaye et al., 2008) dont 
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on ne sait pas si elle se produit le long de l’interface de subduction ou dans la plaque supérieure ou 

inférieure, et des tremors et VLFEs (Kim et al., 2011). Ces SSEs, équivalents à des séismes de Mw 

6,5 et 6,8 avec des glissements moyens de ~7 à 11 cm sur l’interface de subduction sont ponctués 

par des SSEs moins importants et plus fréquents (au moins un par an) (Figure 55). Ils permettent 

de contrebalancer l’intégralité du déficit de glissement accumulé par l’interface de plaque qui est 

complètement bloquée entre deux SSEs. 

Sept puits principaux (400-1 200 mètres sous le plancher océanique) ont été proposés de sorte à 

maximiser la résolution de l’étude des SSEs. Six de ces forages sont situés sur une même 

transversale de 80 kilomètres de long, correspondant au profil de sismique réflexion 05CM-04 

(Figure 42) (HSM-06A, HSM-01A/B, HSM-07A, HSM-04A et son site alternatif HSM-10A, HSM-

05A, HSM-08A sur les Figure 56 et Figure 57). Cette transversale traverse les zones de formation 

des SSEs de janvier-février et mars 2010, bien contraintes (Wallace et Beavan, 2010) et coïncidant 

avec des réflecteurs de forte amplitude pouvant correspondre soit à des sédiments riches en fluides 

subduits au voisinage de monts sous-marins ou à des lithologies spécifiques comme du basalte 

altéré ou des roches volcanoclastiques (Bell et al., 2010). Ces forages ont pour but d’échantillonner, 

d’acquérir des diagraphies et d’installer des observatoires de puits dans les plaques supérieure et 

inférieure pour répondre à trois objectifs scientifiques principaux : 

- Documenter la composition, la structure, la géométrie et les propriétés physiques, 

hydrogéologiques, thermiques, de friction et chimiques du chevauchement frontal actif 

(HSM-04A) et des sédiments et de la croûte océanique (HSM-05A) de la plaque Pacifique 

entrant dans le système de subduction, y compris au niveau d’un mont sous-marin (Gisborne 

Knolls, HSM-08A) ; 

- Caractériser l’état de contrainte, la structure thermique, la porosité, la perméabilité, la 

lithologie, la nature des fluides, les circulations de fluides et les pressions de fluide dans la 

plaque supérieure au-dessus des zones sources de SSEs (HSM-06A, HSM-01A/B, HSM-

07A, HSM-04A et son site alternatif HSM-10A) ; 

- Installer un réseau d’observatoires de puits dans la plaque supérieure pour suivre les 

variations transitoires de la déformation, la température, la sismicité et les processus 

hydrogéologiques impliqués dans les cycles de SSEs. 

Le septième forage (HSM-09A), situé à ~20 kilomètres au sud-ouest de la transversale principale 

vise à suivre l’évolution latérale de la déformation associée aux SSEs et la variabilité des processus 

hydrogéologiques et de la sismicité associée. 
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Figure 56 : Carte bathymétrique de la marge nord d’Hikurangi au large de Gisborne montrant la localisation des 

6 sites de forage principaux (cercles rouges) et le site alternatif (cercle vert) sur le profil de sismique réflexion 05CM-

04 (ligne noire) de la proposition de projet pour les expéditions IODP 372/375 (Saffer et al., 2011). La zone 

violette montre les sites qui pourraient atteindre l’interface de subduction. Les hexagones jaunes correspondent à des 

propositions d’emplacement pour l’installation de capteurs de pression. Les carrés orange et violet et à terre montrent 

les stations du réseau GPS et de sismomètres déjà existant. Les lignes blanches correspondent à des propositions 

supplémentaires d’acquisition sismique.
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Figure 57 : a) Profil sismique 05CM-04 (Figure 56) montrant l’emplacement des 6 sites principaux proposés dans 

la marge nord d’Hikurangi avec agrandissements b) de la partie interne de la marge, c) du front de la marge et d) de 

la plaque Pacifique avant qu’elle n’entre en subduction, avec les principales unités sismiques du Plateau d’Hikurangi 

de Davy et al. (2008) (Figure 43) (modifié d’après Saffer et al., 2011).
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Ces forages ont pour but de tester les 5 hypothèses suivantes : 

- Les SSEs peuvent se propager jusqu’à la fosse le long de l’interface de subduction ou de 

failles satellitaires et ne sont pas restreints à un intervalle de pression et de température 

donné ; 

- Les zones sources de SSEs ont une pression de fluide élevée induite par la déshydratation 

minéralogique des sédiments et de la croûte altérée de la Plaque Pacifique subduite ; 

- Les SSEs se produisent dans des zones de transition en régime conditionnellement stable 

où les failles peuvent générer différents types de glissement, comme du fluage, du 

glissement lent épisodique et du glissement sismique ; 

- Il existe un continuum entre la magnitude et la durée des SSEs et autres séismes lents dans 

la partie superficielle de l’interface de subduction ; 

- Les SSEs contrôlent les circulations de fluides et chimiques dans la plaque supérieure à 

travers les failles. 

III.2.4.1.2. Synthèse du déroulement des opérations et 

caractéristiques des sites forés 

Le projet correspondant à l’expédition IODP 375 (8 Mars–5 Mai 2018) a finalement été couplé à 

une autre expédition, l’expédition IODP 372 (26 Novembre 2017–4 Janvier 2018) au cours de 

laquelle 3 sites sélectionnés parmi les 6 proposés le long de la transversale correspondant au profil 

de sismique réflexion 05CM-04 ont été forés et où différentes diagraphies ont été acquises (voir 

Tableau 2) : 

- Le site HSM-05A (Site U1520, Figure 58) dans la couverture sédimentaire et la partie 

supérieure de la croute océanique de la Plaque Pacifique ; 

- Le site HSM-15A (U1518), similaire au site HSM-04A initialement proposé, dans un 

chevauchement à proximité du front de déformation ; 

- Le site HSM-01A (U1519) dans le bassin Tuaheni de la partie interne de la marge. 

Lors de l’expédition IODP 375, ces trois sites ont été carottés (voir Tableau 2), des observatoires 

de type CORK ont été installés dans la plaque supérieure aux sites U1519 et U1518 en prévision 

de collecter des mesures de pression de fluide, de température et de déformation ultérieurement à 

l’aide de véhicule sous-marin téléguidé. De plus, le site HSM-08A (Site U1526), non pris en compte 

dans le cadre de cette étude, a été foré dans le flanc d’un mont sous-marin de la plaque inférieure 

(Figure 58). 
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Figure 58 : a) Carte synthétique bathymétrique de la zone au large de Gisborne montrant les sites cibles de 

l’expédition IODP 375 le long du c) transect 05CM-05 localisé sur la Figure 51 (Wallace, 2020). L’encart b) 

rappelle les caractéristiques tectoniques et les principales zones où ont lieu des SSEs de l’île Nord de la Nouvelle-

Zélande. 
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  Expédition 372 «Creeping Gas Hydrate Slides and 

Hikurangi LWD» 

III.2.4.2.1. Zone d’étude et objectifs scientifiques 

Tout comme les glissements de terrain terrestres, les glissements de terrain sous-marins sont 

généralement perçus comme des évènements soudains catastrophiques (Lafuerza et al., 2012), 

éventuellement en série (Greene et al., 2006), pouvant être induits par de la sismicité. Les 

glissements de terrain sous-marins aboutissent à la déstabilisation du plancher océanique dont ils 

entraînent de profondes modifications de la morphologie (Mountjoy et al., 2009b ; 2014). Ils 

peuvent également endommager les infrastructures qui y sont déployées ou être à l’origine de 

tsunamis (Hasegawa et Kanamori, 1987 ; Tappin et al., 2014). Or, Mountjoy et al. (2009b) ont 

suggéré que le glissement de terrain sous-marin Tuaheni (Tuaheni Landslide Complex ou TLC) dans 

la marge nord d’Hikurangi au large de Gisborne (Figure 59) se déforme activement de manière 

lente, par fluage. Le TLC est supposé s’être initialement formé sous la forme d’un glissement sous-

marin catastrophique dans des clinoformes d’âge Quaternaire au niveau du talus (Pedley et al., 

2010 ; Gross et al., 2018) avant que ne se mette en place la déformation lente par fluage (Mountjoy 

et al., 2014) comme en atteste la présence de failles décrochantes sur les flancs du glissement de 

terrain (Barnes et al., 2019c). Le TLC a été décrit pour la première fois par Mountjoy et al. (2009b) 

qui y ont distingué une partie nord et une partie sud comprenant deux lobes. 

La déformation lente qui semble aujourd’hui active dans le TLC serait liée à la zone de stabilité des 

hydrates de méthane qui atteindrait le plancher océanique à une profondeur estimée entre 585 et 

640 mètres sous le niveau marin (base of gas hydrate stability ou BGHS sur la Figure 60) (Mountjoy et 

al., 2013, 2014 ; Gross et al., 2016) où les BSR présentent des pincements (Pecher et al., 2014). Le 

profil de sismique réflexion TAN1114-10b (Figure 60), acquis dans le cadre d’une campagne 

sismique 3D en 2014 dans la partie sud du TLC montre que cette zone, où la base de la zone de 

stabilité des hydrates de méthane atteint le plancher océanique, coïncide avec une transition entre 

une déformation compressive dans la partie supérieure du glissement à extensive dans la partie 

inférieure où aurait lieu le fluage (Mountjoy et al., 2014). 

Des observations similaires, reliant les hydrates de gaz à l’érosion du plancher océanique ont déjà 

été réalisées plus au sud de la marge à Rock Garden (Pecher et al., 2005 ; Ellis et al., 2010 ; Crutchley 

et al., 2010). A la suite de modélisations numériques, deux mécanismes ont été proposés pour 

expliquer la déstabilisation du plancher océanique résultant de la présence d’hydrates de méthane 

(Mountjoy et al., 2014).   Selon   le    premier    modèle  (Figure 61c),   les   hydrates   de    méthane  
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Figure 59 : Carte bathymétrique du glissement de terrain Tuaheni montrant l’emplacement du site U1517 foré lors 

de l’expédition IODP 372 dans la branche sud du glissement de terrain (Barnes et la., 2019c). 

contribueraient à une rhéologie similaire à celle des glaciers terrestres présentant une déformation 

visqueuse à long terme (Mountjoy et al., 2014). Selon le second modèle (Figure 61b), les hydrates 

de méthane induiraient une forte réduction de la perméabilité des sédiments, créant ainsi des 

conditions favorables à la rétention des gaz migrant vers la surface, donc au développement de 

surpressions de fluide et à la fracturation hydraulique du plancher océanique (Crutchley et la., 2010 ; 

Ellis et al., 2010 ; Mountjoy et al., 2014). Les courants transporteraient ensuite les sédiments 

fragilisés. Ce sont ces mêmes mécanismes qui pourraient être impliqués dans la déformation lente 

du TLC (Barnes et al., 2019c) et qui ont fait l’objet d’investigation dans le cadre de l’expédition 

IODP 372 dans la mesure où ils remettent en cause l’hypothèse alors largement admise selon 

laquelle les hydrates de gaz favoriseraient la consolidation plutôt que la déstabilisation des 

sédiments (Winters et al., 2004 ; Priest et al., 2005). Au contraire, c’est leur dissociation (Figure 61a)
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Figure 60 : Profil de sismique réfraction TAN1114-10b à travers la partie sud du glissement de terrain Tuaheni 

(TLC), avec sa partie extensive dans laquelle le site U1517 a été foré, échantillonné et sondé lors de l’expédition 

IODP 372, et sa partie compressive dans laquelle était prévue de forer le site TLC-02 (Barnes et al., 2019c). La 

ligne noire continue représente le décollement à la base du glissement de terrain et la ligne en pointillés l’hypothèse 

proposée ultérieurement par Mountjoy et al. (2014).
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qui était considérée comme à l’origine de la déstabilisation des sédiments dans la mesure où celle-

ci implique une augmentation de la pression de fluide par la « fonte » sous forme d’eau et de gaz 

libres des hydrates constituant une charpente solide pour les sédiments (Mienert et al., 1998). 

Toutefois, au niveau du TLC, la base de la zone de stabilité des hydrates de gaz se trouve à une 

profondeur jugée trop importante par Mountjoy et al. (2014) pour que la dissociation des hydrates 

de méthane soit le mécanisme à l’origine de la déformation active par fluage du TLC. 

 

Figure 61 : Illustration schématique des trois modèles permettant la déformation lente par fluage des glissements de 

terrain associée aux hydrates de gaz (Mountjoy et al., 2014). 
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Pour investiguer le ou les mécanismes à l’origine de la déformation lente active dans le TLC parmi 

ceux supposés (Figure 61), trois sites de forage principaux ont été proposés afin d’échantillonner 

et sonder la partie sud du TLC dans le cadre de l’expédition IODP 372 (Pecher et al., 2014) : 

- Un dans la partie en extension qui serait affectée par le fluage, ne traversant pas la base de 

la zone de stabilité des hydrates de méthane (TLC-01) et son site alternatif légèrement plus 

distal (TLC-04, actuel site U1517, Figure 60) traversant celle-ci ; 

- Un dans la partie compressive du glissement pour y confirmer l’absence d’hydrates de 

méthane (TLC-02, Figure 60) ; 

- Et un site de référence (TLC-03) devant permettre d’échantillonner la colonne sédimentaire 

hôte d’hydrates de méthane non déformée. 

III.2.4.2.2. Synthèse du déroulement des opérations et 

caractéristiques des sites forés 

Finalement, seul un site a été foré dans la partie extensive du TLC (TLC-04) et renommé Site 

U1517 lors de l’expédition IODP 372 (Figure 59). En 2016, ce site et le site TLC-01 avaient été 

échantillonnés jusqu’à ~80 mètres sous le plancher océanique lors d’une campagne de forage à 

distance avec le système Meeresboden-Bohrgerät (MeBo)-200 du centre de recherche MARUM 

(Huhn, 2016), mettant essentiellement en évidence des lithologies argilo-silteuses. La campagne de 

sismique réflexion 3-D de 2014 montre plusieurs réflecteurs sismiques d’intérêt au niveau du Site 

U1517 (Gross et al., 2018) : un potentiel décollement de fluage à 37 mètres sous le plancher 

océanique, la base du glissement de terrain à 59 mètres sous le plancher océanique et la base de la 

zone de stabilité des hydrates de méthane à 162 mètres sous le plancher océanique. Lors de 

l’expédition IODP 372, quatre puits ont été forés en l’espace de deux semaines. Le puits U1517A 

a d’abord permis l’acquisition de diagraphies jusqu’à ~205 mètres sous le plancher océanique 

(Tableau 2). Puis, le carottage a débuté au puits U1517B qui a dû être abandonné après l’acquisition 

de la première carotte faute de pouvoir identifier avec précision la mudline. Le carottage a été réalisé 

jusqu’à ~188,5 mètres sous le plancher océanique au puits U1517C. Enfin, le puits U1517D a été 

foré jusqu’à ~169 mètres sous le plancher océanique pour mesurer la pression de la formation, bien 

que seul l’essai réalisé à ~80 mètres sous le plancher océanique ait été fructueux. 
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 Synthèse des données acquises lors des expéditions 

Le Tableau 2 récapitule l’ensemble des données acquises dans la marge d’Hikurangi lors des 

expéditions IODP 375 et 372 pour chaque site de forage étudié dans le cadre de cette étude. 

Expédition 372/375 Hikurangi 

Site U1520 U1518 U1519 U1517 

Puits, intervalles 
carottés (mbsf) 

C : 646,0 – 
1054,1 ; 

D : 0 – 189,3 ; 
220,0 – 270,8 ; 
366,6 – 642,3 

C : 0 – 9,1 ; 

D : 0 – 9,6 ; 

E : 0 - 175,6 ; 

F : 197,7- 494,9 

C : 108-163.6 ; 
250-288.4 ; 

518.4-640.0 ; 

D : 0 – 23,3 ; 

E : 0 – 85,8 

B : 0-9,4 ; 

C : 0 – 188,5 

Puits et intervalles 
LWD (mbsf) 

A : 0 – 97,9 

B : 0 – 750,0 

A : 0-117,8 

B : 0 – 600,0 
A : 0 - 650,0 A : 0-205,0 

Puits, intervalles 
wireline (mbsf) 

C : 642 - 947    

M
es

u
re

s 
su

r 

éc
h

an
ti

llo
n

s 

Lithologie X X X X 

Structure X X X X 

Pétrophysique X X X X 

Géochimie du 
fluide 

interstitiel 
X X X X 

D
ia

gr
ap

h
ie

s 

L
W

D
 

Gamma Ray X X X X 

Résistivité X X X X 

Caliper X X X X 

Porosité, 
densité 
neutron 

X X X X 

RMN X X X X 

Vp - Vs X X X X 

Température X X X X 

W
ir

el
in

e 

Gamma Ray X    

Résistivité X    

Caliper X    

Porosité, 
densité 
neutron 

    

RMN     

Vp - Vs X    

Tableau 2 : Synthèse des données des expéditions IODP 372-375 dans la marge Nord d’Hikurangi utilisées dans 

cette thèse. 

Les principaux résultats des expéditions sur chaque site sont résumés dans le Chapitre VI. 



   

123 

Chapitre IV : Démarche et techniques 

d’investigation de l’étude



Chapitre IV 

124 

IV.1. Données acquises lors des campagnes IODP 

Chaque expédition IODP met en place sa propre méthodologie de caractérisation des échantillons 

bien que celles-ci soient généralement très similaires d’une expédition à l’autre. La méthodologie 

décrite ci-dessous est une synthèse de celles adoptées pour les expéditions IODP 362, 372/375 et 

358 (McNeill et al., 2017b ; Wallace et al., 2019 ; Hirose et al., 2020). Une fois remontées à bord, 

les carottes sont débarrassées du liner qui assure leur cohésion, puis tronçonnées en sections 

d’environ 1,5 mètre de long. Les échantillons de type « whole round » sont prélevés, en général un 

par carotte. Les sections sont enfin coupées en deux dans le sens de la longueur. La première moitié 

est photographiée et conservée comme archive (moitié « A »). La seconde moitié, dite de travail 

(moitié « W »), est quant à elle mise à disposition pour les analyses sédimentaires, structurales, 

chimiques et physiques après un délai de rééquilibrage thermique d’environ 4 heures, puis pour 

l’échantillonnage pour la recherche post-expédition. 

 

La description sédimentaire des échantillons inclus une description macroscopique des carottes, de 

pâte orientée, éventuellement de lames minces, ainsi que de la diffraction des rayons X et de la 

calcimétrie pour préciser les compositions minéralogiques. Les terminologies lithologiques utilisées 

par IODP décrivent la composition dominante, la texture et le degré de lithification. 

La nature des roches a été définie en fonction de la composition dominante selon le diagramme de 

Mazullo et Graham (1988) (Figure 62a) : 

- Silicoclastique, volcanique, volcanoclastique ou pyroclastique si le sédiment contient moins 

de 50% de débris biogènes (carbonaté ou siliceux) ; 

- Pélagique si le sédiment contient plus de 50% de débris biogènes carbonatés ou siliceux. 

La texture est principalement caractérisée à partir de la classe granulométrique selon le diagramme 

ternaire de Shepard (1954) (Figure 62b) pour les roches ou sédiments silicoclastiques et 

volcaniclastiques, et selon le diagramme de Fisher et Schmincke (1984) (Figure 62c) pour les roches 

ou sédiments pyroclastiques. 

Dans la mesure où le degré de lithification est affecté par différents paramètres comme la 

profondeur d’enfouissement, la cimentation, la surconsolidation ou encore le mode de séchage qui 

peuvent rendre sa caractérisation subjective, celui-ci a été défini en fonction de l’outil utilisé pour 

le carottage. En général, les sédiments meubles correspondent aux systèmes Advanced Piston Core 

(APC) ou Half-Length APC (HLAPC) et les sédiments consolidés aux systèmes Extended Core Barrel 
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(XCB) et Rotary Core Barrel (RCB) (Figure 62). Les structures sédimentaires et bioturbations sont 

également précisées. La composition minéralogique est précisée par diffraction des rayons X 

(DRX) sous la forme d’une composition normalisée en quartz, feldspaths, calcite et argiles. Des 

analyses chimiques par spectrométrie de fluorescence des rayons X (XRF) sont aussi réalisées. 

 

 

Figure 62 : a) Diagramme ternaire de composition des roches. La texture des roches non carbonatées est davantage 

décrite en fonction de leur ganulométrie selon le b) Diagramme ternaire de Shepard (1954) pour les roches 

silicoclastiques et volcanoclastiques ou de c) Fisher et Schmincke (1984) pour les roches pyroclastiques. Le degré de 

lithification est également précisé : non consolidé (régulier) ou lithifié (en gras).  
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La description structurale inclut la description de la nature, de la géométrie et de l’orientation des 

structures de déformation naturelles et induites par le forage.  

 

Figure 63 : Exemples de structures de déformation naturelles observées lors des expéditions IODP 362 et 375/375. 

a) alternance de lits argileux (notés c) et sableux (notés s), avec structure d’injection de sable (flèche) 

(U1480E4H3A-25-33cm) ; b) failles normales (flèches) avec déplacement centimétrique dans une argilite silteuse 

(U1518E14R2A-34-42cm) ; c) relations entre fractures (flèches) et stylolites dans de la craie (U1520D22R5W-

37-45cm) ; d) brèche dans une argilite hémipélagique (U1518F14R1A-19-32cm) ; e) veines de calcite (flèches 

blanches) dans un conglomérat volcanoclastique (U1520C25R2A-3-11cm) ; f) faisceau de veines remplies de 

sédiments (flèche blanche) et healed fault (flèche noire) dans une argilite silteuse (C0025A18R2A-65-74cm) ; g) 

stylolites (flèches noires) dans de la craie (U1480G61R2A-72-80cm) ; h) plis synsédimentaires couché (flèche 

blanche) et en kink (flèche noire) dans une alternance argilo-silteuse à allochèmes carbonatés (U1480G65R2A-

112-119cm) ; i) bande de déformation (flèche blanche) dans une argilite silteuse (C0024E02R4A-52-60cm). 
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Les structures de déformation naturelle observées (Figure 63) sont généralement du litage, des 

failles (normales, inverses, décrochantes ou de nature indéterminée lorsque l’identification du jeu 

n’est pas possible), des fractures (comme des joints ou des stylolites), des plis (par exemple en 

chevron, coffré, synsédimentaire ou en kink), des zones de cisaillement (normale, inverse, 

décrochante ou indéterminée), des bandes de déformation comme des bandes de cisaillement, des 

brèches, des foliations et des veines. Les structures de déformation induites par le forage sont 

généralement des failles, des fractures, des brèches, des zones de cisaillement, un litage désorganisé, 

des biscuits (qui peuvent être convexes, plats ou concaves), de l’effondrement ou de la 

désorganisation. 

 

Les propriétés physiques mesurées sur échantillons sont généralement au nombre d’une à deux par 

carotte et incluent, entre autres, la radioactivité naturelle, la susceptibilité magnétique, la 

conductivité thermique, la vitesse de propagation des ondes P et les propriétés MAD (« Moisture 

and Density ») avec la densité apparente, la densité de phase solide et la porosité totale connectée. 

Dans la mesure où la méthode utilisée au laboratoire pour déterminer les propriétés MAD est 

voulue identique à celle utilisée à bord, celle-ci est détaillée dans le paragraphe IV.4.2.1. 

 

Les propriétés physiques en condition in situ ont été mesurées par diagraphies post-forage en wireline 

ou pendant le forage en logging-while-drilling (LWD). Ces propriétés incluent, selon les campagnes et 

les sites, la température, la radioactivité naturelle (gamma ray), le caliper, la résistivité électrique, des 

images de puits, les vitesses acoustiques, la porosité et la densité neutron, ou encore la résonnance 

magnétique nucléaire (voir Tableau 1 et Tableau 2). 

 

Le fluide interstitiel est extrait par presse verticale d’un échantillon de type « whole round » jusqu’à 

24,5 MPa maximum dans une presse en acier inoxydable. Les « squeeze cakes » sont les résidus solides 

de l’extraction. Après filtration, les analyses chimiques incluent la salinité, l’alcalinité, le pH ainsi 

que les concentrations en chlore, sulfates, brome, ammonium, phosphate, silice, en éléments 

majeurs (calcium, magnésium, potassium, sodium) et mineurs (fer, lithium, baryum, bore et 

manganèse) ou encore l’analyse des gaz.  

Dans la mesure où certains éléments chimiques sont libérés par les minéraux dans le fluide 

interstitiel lors de transformations diagénétiques de basse température, lors de l’altération des 
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cendres volcaniques ou encore lors de la diagenèse de la matière organique, l’analyse conjointe de 

l’évolution de la chimie des sédiments et du fluide interstitiel renseigne sur les interactions entre les 

fluides et la roche, l’histoire diagénétique et les conditions de pression-température subies par les 

sédiments (Kastner et al., 2014) (Tableau 3). 

Réaction Traceurs chimiques 
consommés du 

solide 

Traceurs chimiques 
libérés dans le fluide 

interstitiel 

Fenêtre de 
température 

Dissolution des cendres 
volcaniques 

 
[Ca], [Na], [Al], [Si], 

[Sr], [Ba], [Li] 
Toute température 

Altération des cendres 
volcaniques, formation 

de smectite 

[Mg], [Si], [Li], [B], 
[H20] 

[Ca], [Al], [Sr] Toute température 

Palagonitisation des 
cendres volcaniques 

[K], [Mg], [Si], [Li], 
[B], [Rb], [Cs], 

[H20] 
[Ca], [Al], [Sr] ~2-60°C 

Altération des cendres 
volcaniques, formation 

de zéolite 

[K], [Na], [Si] à 
faible température, 

puis [Ca], [Al]. 
[H20] ? 

Eléments trace selon 
la composition des 
cendres volcaniques 

K- et Na-zéolites : 
<80°C, 

Ca-zéolites : >80°C 

Transformation de la 
smectite en illite 

[K], [Al], [Cl], [B] 
[Si], [Mg], [H20] 

 dilution 

~60-150°C jusqu’à 
250°C 

Transformation de 
l’opale A en quartz 

 
[Si], [B], [Cl], [H20] 

 dilution 

~20-100°C, jusqu’à 
80-100°C 

Pression-dissolution, 
cimentation de quartz 

[Si] 
[K], [Al], [Mg] et 

autres 
≥150°C 

Diagenèse des 
carbonates 

[Ca], plus rarement 
[Mg], [Mn], [Fe] 

[Sr] >100°C 

Tableau 3 : Synthèse de l’évolution de la composition chimique des sédiments et du fluide interstitiel par interaction 

fluide-roche en contexte de subduction. D’après Kastner et al. (2014). 

Certains travaux (Bird, 1984 ; Colten-Bradley, 1987 ; Fitts et Brown, 1999 ; Henry et Bourlange, 

2004) ont mis en évidence que l’application d’une contrainte > 1 MPa pouvait entrainer la libération 

d’une partie de l’eau interfoliaire des smectites (3ème couche de molécules d’eau, voir paragraphe 

IV.3.1.2). Lors de la préparation des échantillons à bord pour l’analyse de la géochimie du fluide 

interstitiel, la presse des échantillons riches en smectites à <20 MPa pourrait donc extraire, en plus 

du fluide interstitiel, une fraction d’eau liée, qui, du fait de sa composition chimique, provoque un 

adoucissement artificiel de la composition du fluide interstitiel (Fitts et Brown, 1999). 
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IV.2. Echantillonnage 

 

Pour les trois campagnes, et pour chaque site, l’échantillonnage minimal correspond généralement 

à un échantillon par carotte, soit un échantillon tous les dix mètres environ. L’échantillonnage a été 

affiné dans les zones d’intérêt (par exemple, le décollement ou les zones de failles majeures) ou à 

forte hétérogénéité de faciès. Pour les trois zones d’étude, les échantillons ont été prélevés dans la 

moitié « W », dans la mesure du possible, le plus près possible des échantillons prélevés à bord pour 

l’analyse de la géochimie du fluide interstitiel, dans des zones non déformées et représentatives de 

l’ensemble de la carotte (Tableau 4). Ces échantillons, présentés en Annexes 2 à 7, correspondent 

à un quart ou à une demie portion de carotte, dont la longueur, très variable (2-11 cm, en moyenne 

3 cm), a fortement conditionné la méthodologie de caractérisation et le type d’analyse réalisé. Pour 

l’Expédition IODP 362 à Sumatra, les propriétés chimiques de résidus d’extraction du fluide 

interstitiel (ou « squeeze cakes »), ont également été analysées à titre de comparaison avec les 

échantillons naturels. Des morceaux non sectionnés de carottes (ou « whole rounds ») saturés des 

marges nord de Sumatra et d’Hikurangi ont également été reçus pour les mesures de perméabilité 

avec une cellule triaxiale de confinement hydrostatique (voir paragraphe IV.4.2.5.1).  

Expédition Site Echantillons 

naturels 

Squeeze cakes Cuttings 

362 : marge nord 

 de Sumatra 

U1480 93 156 0 

U1481 38 32 0 

372/375 : marge  

nord d’Hikurangi 

U1520 106 0 0 

U1518 52 0 0 

U1519 40 0 0 

U1517 24 0 0 

358 : marge de  

Nankai 

C0002 2 0 44 

C0024 59 0 0 

C0025 18 0 0 

Total : 432 188 44 

Tableau 4 : Synthèse du nombre d’échantillons disponibles pour la thèse par site et par expédition. 

Les échantillons sont nommés selon la nomenclature utilisée par IODP, à savoir sous la forme : 

expédition-site-puits-carotte-section-position (en cm) (Figure 64). 
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Figure 64 : Nomenclature IODP pour le nom des sites, puits, carottes, sections et échantillons. Exemple d’un 

échantillon de la campagne IODP 375 dans la marge d’Hikurangi (Wallace et al. 2019). 

 

Pour garantir la fiabilité des analyses, le conditionnement, le transport et le stockage des 

échantillons prélevés dans la marge d’Hikurangi et de Nankai pour cette étude ont été pensés de 

manière à conserver au maximum leur saturation naturelle et à préserver les échantillons 

(notamment les plus meubles) de toute déformation liée à leur manipulation. L’échantillonnage a 

été, dans la mesure du possible, réalisé le plus rapidement possible après la mise en œuvre des 

analyses réalisées à bord, c’est-à-dire quelques heures après l’ouverture des carottes. Les 

échantillons prélevés ont été précautionneusement emballés dans du parafilm ou du film plastique, 

puis placés avec un morceau d’éponge (~2 × 2 cm) saturé à l’eau de mer dans un premier sachet 

en polyéthylène scellé, avec mise sous vide. Ce sachet a été placé à son tour dans un deuxième 

sachet en polyéthylène, plus grand, également scellé et avec l’étiquette mentionnant les 

informations relatives à l’identité de l’échantillon. Une fois conditionnés, les échantillons ont été 
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conservés en chambre froide à bord du Joides Resolution ou du Chikyu jusqu’à la fin de l’expédition 

et pris en charge par un transporteur international. Les échantillons ont ensuite été transportés dans 

un conteneur réfrigéré (4-7°C) jusqu’au laboratoire GeoRessources où ils ont été stockés à 4°C 

dans un réfrigérateur. Les sachets ont été ouverts uniquement pour le prélèvement de morceaux 

d’échantillons pour la réalisation des analyses, puis de nouveau précautionneusement scellés et 

replacés au réfrigérateur. 

Les échantillons de Sumatra, prélevés avant le début de ce travail de thèse, ont été conditionnés 

dans ses sachets sans éponge saturée, transportés à température ambiante et ont donc été reçus au 

laboratoire partiellement désaturés. Cette désaturation a été prise en compte ultérieurement dans la 

démarche expérimentale d’étude. 

IV.3.  Démarche expérimentale d’étude 

 

 Rappels sur la structure multi-échelle des argiles 

Les minéraux argileux appartiennent à la famille des phyllosilicates et se caractérisent par une 

organisation à plusieurs niveaux associés chacun à une échelle d’observation différente (Figure 65) 

(Jullien et al., 2005).  

 

Figure 65 : Combinaison des différentes échelles 

d’organisation des argillites (Carrier, 2013). Une 

argilite est composée d’agrégats micrométriques 

(image de microscopie électronique à balayage d’un 

agrégat de smectite) constitués de nombreuses 

particules d’argile (image de microscopie électronique 

à transmission d’une particule de smectite) dont la 

taille varie d’une dizaine à une centaine de 

nanomètre. Chaque particule correspond à 

l’empilement de plusieurs feuillets nanométriques. 
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IV.3.1.1.1. Echelle microscopique : la couche et le feuillet 

A l’échelle microscopique les argiles ont une structure en couches tétrahédriques (T) ZO4 avec Z 

= Si4+ ou Al3+ ou octaédriques (O) YO6 avec Y = Al3+, Fe3+, Fe2+ ou Mg2+ (Bailey et al., 1971). Ces 

couches peuvent s’assembler pour former des feuillets d’environ 1 nanomètre dont la combinaison 

et la charge permet de distinguer les différents types d’argiles. Entre deux feuillets se trouve l’espace 

interfoliaire, pouvant contenir des cations, de l’eau, des cations hydratés, des molécules organiques 

ou une couche entière (Salles, 2006). On distingue trois types de feuillets. 

Les feuillets 1:1 (ou TO) sont constitués d’une couche tétraédrique (T) liée à une couche 

octaédrique (O). La charge de chaque feuillet est quasi-nulle à nulle. La distance séparant deux 

feuillets 1:1  est d’environ 7 Å (épaisseur d’un feuillet plus espace interfoliaire). Le groupe des 

argiles TO correspond à la kaolinite Al2Si2O5(OH)4 et à la serpentine (Mg,Fe,Ni)3Si2O5(OH)4. 

Les feuillets 2:1 (ou TOT) sont constitués de couches tétraédriques de part et d’autre d’une couche 

octaédrique. Plusieurs sous-groupes sont définis (Ferrage, 2004) : 

- Le talc Mg3Si4O10(OH)2 (couche trioctaédrique) et la pyrophyllite Al2(Si4O10)(OH)2 (couche 

dioctaédrique) se caractérisent par une compensation entre les couches tétraédriques et 

octaédriques par des substitutions atomiques, ce qui se traduit par une charge interfoliaire 

X nulle. Les feuillets sont liés par des interactions faibles de Van der Walls et faiblement 

espacés (9,20 Å et 9,35 Å pour la pyrophyllite et le talc, respectivement). 

- Le groupe des smectites (TOT M+) (Leroy et Revil, 2004) se caractérise par des 

substitutions tétraédriques (Si4+ → Al3+) ou octaédriques (Al3+ → Fe2+, Mg2+ ou bien Mg2+ 

→ Li+) d’où une charge interfoliaire variant de 0,2 à 0,6 e-/maille. Ce déficit de charge 

positive induit la formation d’une double couche électrique autour des feuillets. Dans cette 

double couche électrique, des cations (comme Ca2+ et Na+) hydratés compensent l’excès 

de charge négative des feuillets (Figure 66). En conséquence, les smectites ont une forte 

capacité d’échange cationique (CEC) et sont dites « gonflantes » car elles ont une forte 

capacité à absorber l’eau. Suivant l’état d’hydratation, la distance entre deux feuillets varie 

de ~10 à ~18 Å. On distingue les smectites dioctaédriques (comme la montmorillonite et 

la beidellite) et les smectites trioctaédriques (comme la saponite et l’hectorite).   

- La vermiculite a des propriétés similaires à celles de smectites et se caractérise par une 

charge interfoliaire variant de 0,6 à 0,9 e-/maille. La distance entre deux feuillets varie de 

~10 à ~15 Å. 

- L’illite et la glauconite sont non-expansives, ont une charge interfoliaire d’environ 0,9 et se 

caractérisent par la présence d’un cation K+ compensateur de charge non hydraté dans 
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l’espace interfoliaire (Figure 66). La distance séparant deux feuillets est d’environ 10 Å. 

          

Figure 66 : Distinction entre deux argiles 2:1, l'illite et la smectite selon la distance entre deux feuillets mesurable 

par diffraction des rayons X (https://www.u-picardie.fr/beauchamp/mst/argiles.htm) 

Les feuillets 2:1:1 ou TOT:O correspondant au groupe des chlorites sont constitués de deux 

feuillets tétraédriques autour d’une couche octaédrique plus un feuillet octaédrique de structure 

brucitique Mg(OH)2 ou gibbsite Al(OH)3 dans l’espace interfoliaire.  

Les substitutions isomorphes dans les feuillets et la spéciation chimique entre les groupements 

hydroxyles de surface et les ions de l’eau interstitielle génèrent un excès de charge négative dans les 

smectites (Leroy et Revil, 2004), vermiculites et illites. Cette charge négative globale est compensée 

par un excès de charge du signe opposé, exprimé par la Capacité d’Echange Cationique (CEC). Cet 

excès de charge positive est induit par un ensemble de contre-ions (comme Na+, Ca2+) et quelques 

« co-ions » (comme Cl-), localisés dans la double-couche électronique à la surface des particules. 

Celle-ci comprend la couche de Stern à la surface du minéral et la couche diffuse de Gouy-Chapman 

(Revil et Leroy, 2004) (Figure 67a).  

IV.3.1.1.2. Echelle mésoscopique : la particule 

Plusieurs feuillets empilés forment des particules de l’ordre de la dizaine à plusieurs dizaines de 

nanomètres, correspondant à l’échelle mésoscopique qui est celle du Microscope Electronique à 

Balayage (MEB) ou du Microscope Electronique à Transmission (MET) (Figure 65).  Les smectites 

se caractérisent par un empilement turbostatique (avec rotation et translation des feuillets les uns 

par rapport aux autres) à semi-ordonné (Ferrage, 2004) à l’origine d’une porosité intraparticulaire. 

Cet empilement contraste avec l’empilement généralement ordonné des illites (Salles, 2006). 

https://www.u-picardie.fr/beauchamp/mst/argiles.htm
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Figure 67 : Modèle de la double couche électronique (b) à la surface d'une particule d'argile dans une argilite (a) 

(Revil et Leroy, 2004). La double-couche électronique comprend la couche de Stern avec des contre-ions adsorbés sur 

la surface argileuse et la couche diffuse de Gouy-Chapman dont la charge totale compense l’excès de charge négative 

de la particule argileuse. M représente les cations métalliques (Na+, Ca2+, K+) et A- les anions (Cl-). 

IV.3.1.1.3. Echelle macroscopique : l’aggrégat 

Enfin, l’association aléatoire de plusieurs cristaux ou particules par l’intermédiaire de liaisons 

faibles, d’oxydes de fer ou de matière organique forme des agrégats de taille variant du micron à la 

dizaine de microns, dont l’association forme une argilite (Figure 65, Figure 67a). 

 Les différents types de fluide dans les sédiments argileux et 

leur relation avec la porosité 

L’IUPAC (International Union of Pure and Applied Chemistry) propose de catégoriser la 

porosité dans les matériaux argileux selon différentes échelles (Sing et al., 1985). A l’échelle 

macroscopique, la porosité (« macroporosité ») est localisée dans les macropores de diamètre >50 

nm entre les agrégats (Figure 67a). A l’échelle mésoscopique (2-50 nm), on peut distinguer la 

porosité interparticulaire qui correspond aux mésopores entre les agrégats argileux et la porosité 

intraparticulaire au sein d’un agrégat, due à l’empilement désordonné de feuillets (Figure 67a). Les 

micropores ont une largeur inférieure à 2 nm. 

Les différents types d’eau qui saturent la porosité des sédiments argileux riches en smectite ont été 

décrits dans les travaux de thèse de Salles en 2006. Le premier type correspond à l’eau libre qui 
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sature les macropores sans interaction avec la surface argileuse. L’eau libre (ou interstitielle) peut 

donc circuler sous l’effet des forces gravitaires et être extraite par dessication à l’air libre. Les 

interactions dipôle-dipôle qui s’exercent entre deux molécules d’eau libre peuvent être transformées 

par la présence de contre-ions dans l’espace interfoliaire en interactions entre le dipôle électrique 

de l’eau et la charge électrique du contre-ion (qui devient alors un cation hydraté) ou la surface 

argileuse, créant ainsi un arrangement plus ou moins organisé d’eau dite « liée », extractible par 

séchage croissant à partir de 56°C. L’eau liée comprend l’eau adsorbée sur la surface des smectites 

dans les mésopores et l’eau interfoliaire organisée sous forme de couches dans l’espace interfoliaire. 

Les molécules d’eau des deux premières couches sont très fortement liées, contrairement à celles 

de la troisième, plus éloignées des charges cationiques et anioniques. Cette eau intervient dans le 

gonflement osmotique et diffuse vers les mésopores une fois que les surfaces et les cations 

compensateurs ont été totalement saturés en eau (Salles et al., 2008). 

Les isothermes d’adsorption d’eau montrent que l’hydratation des smectites se fait en plusieurs 

étapes (Figure 68).  

 

Figure 68 : Evolution de teneur en eau en fonction de la pression partielle d’eau P/Po de l’espace interfoliaire dans 

une smectite (Ferrage et al., 2010) montrant les différents niveaux d’hydratation de l’espace interfoliaire depuis l’état 

déshydraté (0W), l’état monocouche (1W) et l’état bicouche (2W). 

L’eau est adsorbée sur les surfaces externes des particules avant d’investir l’espace interfoliaire sous 

forme d’un nombre croissant de couches. L’espace interfoliaire peut contenir jusqu’à trois couches 

d’eau (Sato, 1992) et l’on peut observer expérimentalement une évolution d’un état déshydraté (0W) 

puis monocouche (1W) jusqu’à bicouche (2W) voire à trois couches (3W) (Figure 68) selon le type 

d’argile, le taux d’humidité relative, la capacité d’hydratation du cation compensateur, la répartition 
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des  charges électriques dans l’argile ainsi que la nature de la couche affectée par les substitutions 

et la nature de ces substitutions (Salles et al., 2006). Colten-Bradley (1987) montre que les smectites 

saturées sont à l’état bi-couche en condition hydrostatique jusqu’à au moins ~2 000 mètres de 

profondeur. Les états 0W, 1W, 2W et 3W correspondent à une distance interfoliaire d’environ 10 

Å, 12 Å, 15 Å et 17-18 Å (Salles, 2006) résultant de l’équilibre entre les forces d’attraction feuillet-

cation-feuillet et les forces répulsives feuillet-feuillet (Ferrage, 2004). Cette distance est mesurable 

par diffraction des rayons X (voir paragraphe IV.4.3.2)   

 

La démarche expérimentale mise en œuvre dans cette étude, présentée dans la Figure 69, vise à 

caractériser les différents types de porosité qui coexistent dans les roches sédimentaires, 

volcaniques et volcanoclastiques riches en minéraux argileux en combinant différentes techniques 

expérimentales, détaillées ci-après, qui permettent l’investigation d’un type spécifique de porosité à 

une échelle contrainte. Les échantillons sont stockés au réfrigérateur dans leur emballage 

hermétique d’origine pour préserver leur saturation à l’eau de mer et ne sont sortis de cet emballage 

que pour prélever les morceaux nécessaires à la réalisation des mesures. Une fois les morceaux à 

analyser découpés, l’échantillon est replacé précautionneusement dans son emballage d’origine qui 

est rescellé avant d’être replacé au réfrigérateur.  

Pour réduire le risque d’une éventuelle déformation du réseau poreux au réfrigérateur (en cas de 

séchage lié à un emballage mal scellé ou de gel de l’eau interstitielle), les échantillons ont été analysés 

immédiatement après réception et plusieurs étapes de vérification des mesures ont été réalisées au 

cours de la démarche expérimentale (étapes « QC » indiquées sur la Figure 69). Dans la plupart des 

cas (i.e. si la taille de l’échantillon reçu le permettait et s’il n’était pas trop endommagé), deux 

morceaux de plusieurs centimètres ont été prélevés de chaque échantillon de carotte saturé reçu.  

Les analyses menées dans le cadre de ce travail de thèse ont été réalisées grâce à la collaboration de 

quatre laboratoires de recherche de la région Grand Est : GeoRessources, le Laboratoire Énergies 

& Mécanique Théorique et Appliquée (LEMTA), le Laboratoire Interdisciplinaire Des 

Environnements Continentaux (LIEC) et l’Institut de Physique du Globe de Strasbourg (IPGS).
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Figure 69 : Démarche expérimentale pour la caractérisation des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques 

(entourées en noires) des échantillons à partir des données issues des expéditions IODP (entourées en bleu) et de 

préparations et mesures post-expédition réalisées dans différents laboratoires (encadré orange pour GeoRessources, 

vert pour le LIEC, violet pour le LEMTA et rouge pour l’IPGS), parfois par les équipes de ces laboratoires (si 

encadré en pointillé). QC : étape de vérification. 
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Le premier morceau a servi à la détermination de la porosité totale connectée, aux analyses 

chimiques (CEC, cations échangeables et chlore soluble) et pour la quantification de la teneur en 

eau liée et de la porosité interstitielle. Ce morceau d’échantillon a d’abord été pesé saturé, puis séché 

à 105°± 5°C pendant 24h pour la mesure de porosité totale connectée par pycnométrie hélium, qui 

est comparée avec celle des échantillons voisins analysés à bord pour vérifier que la saturation a été 

préservée lors du transport (sauf pour les échantillons de Sumatra, reçus désaturés). Une partie de 

ce morceau d’échantillon a été réservée pour les mesures de porosimétrie par injection de mercure. 

Le reste a ensuite été réduit en poudre au vibro-broyeur (à billes, ou à anneau, selon les cas). Cette 

poudre a ensuite été subdivisée pour 1) être confiée au LIEC pour la réalisation des analyses 

chimiques dont les résultats ont permis de déterminer la teneur en eau liée et donc la porosité 

interstitielle, 2) être confiée au LIEC pour la caractérisation de la micro- et de la mésoporisité par 

adsorption-désorption d’azote et 3) réaliser des analyses de diffraction aux rayons X (DRX) sur 

roche totale. Certains morceaux d’échantillon ont également été broyés avec un mortier en agate 

pour caractériser la minéralogie des argiles présentes dans la fraction fine (<2 µm) par DRX. Les 

analyses de DRX (réalisées à bord et post-expédition, à GeoRessources, pour les échantillons 

d’Hikurangi) ont été comparées aux mesures de CEC pour vérifier la cohérence de la composition 

minéralogique globale et argileuse déterminée, et la teneur en eau liée calculée. La porosité 

interstitielle mesurée a été utilisée pour calibrer des courbes de porosité dérivée des diagraphies de 

résistivité, à plus haute résolution. La teneur en eau liée déterminée à été extrapolée pour corriger 

les mesures de porosité totale connectée réalisées à bord (disponibles sur un plus grand nombre 

d’échantillons que ceux analysés au laboratoire dans le cadre de cette thèse), et déterminer une 

« porosité interstitielle à bord », moins précise mais avec une plus haute résolution. La « porosité 

interstitielle à bord » est utilisée pour calibrer la porosité dérivée de la résistivité. Ces données de 

porosité interstitielle ont été utilisées pour déterminer des profils de compaction dont elles sont 

représentatives, contrairement à la porosité totale connectée. 

Le second morceau a été prélevé dans le but de caractériser la géométrie du réseau poreux par 

porosimétrie par injection de mercure (MIP) et résonnance magnétique nucléaire (RMN). Il s’agit 

donc d’un morceau différent de celui sur lequel a été quantifiée la porosité totale connectée et 

interstitielle, mais la plupart des échantillons étant très homogènes (quelques faciès 

volcanoclastiques du Site U1520 d’Hikurangi mis à part), les porosités mesurées ont été considérées 

comme correctes si elles étaient presque égales à celles déterminées à bord pour les échantillons 

proches. Ce second morceau saturé a été re-carotté manuellement ou avec une carotteuse 

mécanique (à sec ou à l’eau selon la cohésion des échantillons et les lithologies) avec un carottier 

de 8 mm de diamètre pour réaliser les mesures de RMN à 20 MHz au LEMTA. La plupart des 
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échantillons argilo-silteux ont été carottés délicatement à la main, tandis que les échantillons de 

croûte océanique altérée, volcanoclastiques ou carbonatés pélagiques d’Hikurangi ont été carottés 

avec une faible vitesse de rotation à la carotteuse mécanique, ainsi que les échantillons argilo-silteux 

les plus consolidés (Site C0002 et puits C0024E). Les chutes de carottage, d’un demi-centimètre à 

pluri-centimétriques, ont été réservées pour des mesures complémentaires de RMN à 10 MHz à 

GeoRessources, qui comporte des tubes à échantillons plus larges que ceux de la RMN à 20 MHz 

du LEMTA. Des chutes ont parfois été réservées pour les mesures de MIP lorsque le premier 

morceau d’échantillon ne l’a pas permis ou pour répéter l’analyse. Ces mesures ont été réalisées 

après séchage à 105°± 5°C pendant 24h.  

Les mesures de porosimétrie par injection de mercure, de RMN et d’adsorption-désorption d’azote 

ont été combinées et comparées avec la porosité interstitielle pour les échantillons du Site U1520 

d’Hikurangi (Dutilleul et al., 2020b). La distribution de la taille des seuils d’accès obtenue par 

porosimétrie par injection de mercure a été utilisée pour estimer une perméabilité (non in-situ) selon 

le modèle de Katz-Thompson. Ces valeurs ont été comparées aux mesures de perméabilité en 

condition in-situ réalisées par l’IPGS avec une presse tri-axiale (Reuschlé, 2011) sur des échantillons 

de type « whole round » spécialement prélevés dans ce but, et aux résultats d’autres chercheurs dans 

le cadre de leur recherche post-expédition. 

Ces données de perméabilité ont été couplées aux profils de compaction établis à partir de la 

porosité interstitielle mesurée, de la « porosité interstitielle à bord », ou de la porosité dérivée de la 

résistivité calibrée avec la « porosité intersrtitielle à bord » (dans les cas où d’importants intervalles 

n’ont pas été carottés). L’objectif est d’identifier d’éventuelles anomalies de porosité et pour les 

interpréter en termes de processus tectoniques ou hydrogéologiques (comme une sous-compaction 

associée à une pression de fluide élevée) et discuter les conséquences en termes de déformation le 

long de la marge. 

Le Tableau 5 récapitule le nombre d’analyses effectuées pour chaque zone d’étude. 
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Expédition 

IODP 

Exp. 362, 
nord 

Sumatra 

Exp. 372-375, nord 
d’Hikurangi 

Exp. 358, Nankai 
Total 

Site U1480 U1481 U1517 U1518 U1519 U1520 C0002 C0024 C0025 

Nombre 
total 

d’échantillo
ns par type 

 Carottes 93 38 24 52 40 106 2 59 18 432 

 Squeeze 
cakes 

156 32 0 0 0 0 0 0 0 188 

Nombre 
d’analyses 
effectuées 

CEC 118 45 24 52 40 106 2 59 18 464 

Chlore 
soluble 

118 45 24 52 40 106 0 59 18 462 

Cations 
échan-
geables 

118 45 24 52 40 106 2 59 18 464 

DRX 0 0 0 0 0 31 0 0 0 31 

MIP 14 13 10 17+2 10+4 48+2 1 24 18 163 

RMN 20 
MHz 

17 13 11 15 10 25 0 19 18 128 

249 
RMN 10 

MHz 
0 0 2 0 0 97 0 22 0 121 

N2GA 0 0 0 0 0 6 0 1 0 7 

Tableau 5 : Récapitulatif des analyses effectuées sur les échantillons de la marge Nord de Sumatra (expédition 

IODP 362), de la marge Nord d’Hikurangi (expéditions IODP 372 et 375) et de la marge de Nankai (expédition 

IODP 358) par site. Pour la porosimétrie au mercure (MIP) les mesures supplémentaires (par exemple : +2 pour 

U1518) correspondent aux analyses réalisées pour tester l’influence du mode de séchage (voir paragraphe IV.4.2.4). 

IV.4. Analyses post-campagne en laboratoire sur échantillons 

 

Après mesure de leur porosité totale connectée, les échantillons ont été préparés pour la réalisation 

des analyses chimiques (CEC, composition des cations échangeables, concentration en chlore 

soluble). Les échantillons ont été finement broyés avec un vibro-broyeur Retsch MM200 à bol et 

billes en agate au LIEC, ou avec un vibro-broyeur Aurec à anneaux et bol en agate (ou en tungstène 

pour les échantillons volcanoclastiques résistants de la marge d’Hikurangi) à GeoRessources. 

 Capacité d’échange cationique et des cations échangeables 

La capacité d’échange cationique (CEC), exprimée en milliéquivalent ou en mol/kg, correspond au 

nombre de sites à la surface des minéraux capables d’échanger des ions avec le fluide interstitiel 
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(Soueid Ahmed et al., 2018). Elle a été mesurée par les équipes du LIEC, à Metz, par complexation 

avec une solution de cobaltihexamine (Co(NH3)
63+) lors de la mise en contact de cette solution avec 

l’échantillon broyé. L’ensemble est agité pendant deux heures à 35°C pour faciliter la complexation. 

La solution est ensuite centrifugée, puis la concentration en ion cobaltihexamine restant après 

échange est dosée par colorimétrie avec un spectrophotomètre Shimadzu UV2501-PC et comparée 

avec la concentration en ion cobaltihexamine avant échange pour déterminer la CEC. 

La CEC varie selon le type de minéraux hydratés. La valeur de CEC permet de distinguer, dans le 

cas d’un système mono-minéral, la nature des minéraux argileux et des zéolites. Les valeurs 

théoriques de la CEC sont 0,8-1,5 mol/kg pour la smectite, 0,1-0,4 mol/kg pour l’illite, ~4,5 

mol/kg pour la phillipsite, ~3,2 mol/kg pour l’heulandite, ~2,2 mol/kg pour le clinoptilolite et 

0,08-0,13 mol/kg pour l’opale (Pabalan et Bertetti, 2001 ; Derkowski et al., 2015). 

Les cations échangeables ont été dosés par les équipes du LIEC, par spectrophotométrie 

d’absorption atomique à four graphite (GF-AAS) avec un SpectrAA 800 Zeeman de la marque 

Varian pour Na+, K+, Ca2+, Mg2+ et Fe2+ et par spectrophotométrie d’émission de flamme (F-AAS) 

avec un ICE 3300 de la marque Thermo Fisher Scientific pour Al3+. 

 Chlore soluble 

La mesure de la concentration en chlore soluble implique, en plus de la phase de broyage, une 

extraction de la fraction hydrosoluble, réalisée au LIEC de Vandoeuvre-lès-Nancy selon le 

protocole de Tessier et al. (1979). Ce protocole d’extraction consiste à introduire 2,5 grammes 

d’échantillon broyé dans un tube à centrifuger dans lequel 25 millilitres d’eau déminéralisée sont 

ajoutés. Le tube à centrifuger est ensuite mis sous agitation rotative pendant une heure à 

température ambiante, puis centrifugé à 4500 tours par minute dans une centrifugeuse Beckman 

Avanti J-25. Le surnageant est ensuite récupéré avec une seringue, filtré, puis confié aux équipes 

du LIEC pour la détermination de la concentration en chlore soluble par chromatographie ionique. 

 

 Porosité 

IV.4.2.1.1. Porosité totale connectée (ou porosité MAD) 

La porosité totale connectée a été mesurée sur les échantillons saturés à l’eau de mer, stockés au 

réfrigérateur et emballés hermétiquement de sorte à préserver leur saturation. La procédure 
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appliquée est celle de Blum (1997) qui a été mise en œuvre lors des expéditions IODP 362, 372-

375 et 358. La masse humide 𝑚𝑠𝑎𝑡𝑢𝑟é de l'échantillon saturé à l’eau de mer est mesurée avant de 

sécher l'échantillon pendant 24 heures dans un four à convection à 105°C ± 5°C pour éliminer 

toute l'eau présente (c'est-à-dire l'eau interstitielle et l'eau liée, Figure 70) (Ellis et Singer, 2007 ; 

Daigle, 2014). L'échantillon est ensuite refroidi à température ambiante dans un dessiccateur 

pendant 2 heures avant de mesurer sa masse sèche 𝑚𝑠𝑒𝑐 avec une balance de précision ME403 de 

la marque Mettler Toledo. Le volume et la densité de la phase solide de l’échantillon 𝑉𝑠 et 𝜌𝑠 =  
𝑚𝑠

𝑉𝑠
 

sont ensuite déterminés à l'aide d'un pycnomètre à hélium AccuPyc II 1340 de la marque 

Micromeritics pour déterminer la porosité totale connectée 𝜙𝑡 : 

𝜙𝑡 =
𝑉𝑓

𝑉𝑓 + 𝑉𝑠
 

où  𝑉𝑓 =  
𝑚𝑓

𝜌𝑓
   est  le  volume  du  fluide  interstitiel,  𝑚𝑓 =

𝑚𝑒𝑎𝑢

1−𝑠
   la  masse  du  fluide  interstitiel,  

𝑚𝑒𝑎𝑢 =  𝑚𝑠𝑎𝑡𝑢𝑟é −  𝑚𝑠𝑒𝑐 la masse d’eau dans l’échantillon, 𝑠 la salinité (0,035), 𝜌𝑓= 1, 024 g/cm3 

la densité du fluide interstitiel, 𝑉𝑠𝑒𝑙 =  
𝑚𝑠𝑒𝑙

𝜌𝑠𝑒𝑙
=

𝑚𝑒𝑎𝑢  𝑠

(1−𝑠)  𝜌𝑠𝑒𝑙
 le volume de sel avec 𝑚𝑠𝑒𝑙 la masse de sel 

et  𝜌𝑠𝑒𝑙  = 2,220g/cm3 la masse volumique du sel, 𝑚𝑠 =  𝑚𝑠𝑎𝑡𝑢𝑟é − 𝑚𝑓 = 𝑚𝑠𝑒𝑐 −  𝑚𝑠𝑒𝑙  la masse 

de la phase solide et 𝑉𝑠 =  𝑉𝑠𝑒𝑐 − 𝑉𝑠𝑒𝑙 le volume de la phase solide. 

Pour déterminer 𝑉𝑠𝑒𝑐 , le pycnomètre à helium dispose d’une chambre d’expansion et d’une 

chambre pour placer l’échantillon, de volumes connus 𝑉𝑒𝑥𝑝𝑎𝑛𝑠𝑖𝑜𝑛 et 𝑉𝑐𝑒𝑙𝑙𝑢𝑙𝑒 , initiallement à une 

pression initiale 𝑃𝑖. Les chambres utilisées étaient de 10 et 35 cm3 selon la taille de l’échantillon 

analysé. Au cours de l’expérience, la pression dans la chambre où est placée l’échantillon augmente 

jusqu’à 𝑃1 par saturation du volume de la chambre et de la porosité totale connectée de l’échantillon 

par l’hélium. Puis la valve qui sépare les deux chambres est ouverte pour permettre l’équilibrage 

des pressions à 𝑃2. 𝑉𝑠𝑒𝑐  est ensuite déterminé par l’appareil sous l’hypothèse que l’hélium suit la loi 

des gaz parfaits : 

𝑉𝑠𝑒𝑐 =  𝑉𝑐𝑒𝑙𝑙𝑢𝑙𝑒 −  
𝑉𝑒𝑥𝑝𝑎𝑛𝑠𝑖𝑜𝑛

(
𝑃1 − 𝑃𝑖

𝑃2 −  𝑃𝑖
) − 1

 

La pycnométrie hélium ne prend pas en compte la porosité non connectée dans laquelle l’hélium 

ne peut pénétrer. En revanche, la porosité totale connectée est une mesure basée sur le contenu 

total en fluide de l’échantillon à partir des différences de masse lorsqu’il est saturé puis séché à 

105°C ± 5°C pendant 24 heures. Elle inclut donc le fluide interstitiel et le fluide lié aux minéraux 
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hydratés comme les argiles (Figure 70) et est ainsi souvent utilisée à tord pour établir des profils de 

compaction. La teneur en fluide lié doit être déterminée et déduite de la porosité totale connectée 

pour déterminer la porosité interstitielle, qui reflète plus concrètement les effets de la compaction. 

 

Figure 70 : Détail des fluides saturant la porosité totale connectée d’un échantillon argileux saturé (modifié d’après 

Salles et al., 2008 et Conin et al., 2011). 

IV.4.2.1.2. Porosité interstitielle et teneur en fluide lié à partir de la 

CEC et de la concentration en chlore soluble 

La porosité interstitielle 𝜙𝑖 (ou porosité intergranulaire ou porosité libre) est déterminée en 

corrigeant la porosité totale connectée 𝜙𝑡 de la teneur en fluide lié aux argiles (𝜙𝑏) (Figure 70) 

(Brown et Ransom, 1996 ; Henry, 1997 ; Henry et Bourlange, 2004 ; Conin et al., 2011) selon 

l’équation : 

𝜙𝑖 =  𝜙𝑡 − 𝑛 
𝑀𝑤

𝜌𝑤
 𝐶𝐸𝐶 𝜌𝑠(1 − 𝜙𝑡) 

à partir de 𝜌𝑠 (en kg/m3), la capacité d’échange cationique (CEC, en mol/kg), le nombre de 

molécules d’eau par charge cationique (𝑛), et  𝑀𝑤= 0,018 kg/mol et 𝜌𝑤= 1024 kg/m3 les masses 

molaire et volumique de l’eau. 

Le nombre de molécules d’eau par charge cationique 𝑛 est donné par la relation entre la CEC et le 
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ratio volumique de fluide lié 𝑊𝑏  (Figure 71). 𝑊𝑏  correspond au ratio du volume de fluide non 

chloré 𝑉𝑓(𝑛𝑜𝑛 𝑐ℎ𝑙𝑜𝑟é) par rapport au volume de la phase solide de l’échantillon (Henry et Bourlange, 

2004 ; Conin et al., 2011) : 

𝑤𝑏 =  
𝑉𝑓(𝑛𝑜𝑛 𝑐ℎ𝑙𝑜𝑟é)

𝑉𝑠
=  

𝑉𝑓

𝑉𝑠
− 

𝑉𝑓(𝐶ℎ𝑙𝑜𝑟é)

𝑉𝑠
 

Il est déterminé à partir du volume de fluide chloré 𝑉𝑓(𝐶ℎ𝑙𝑜𝑟é), obtenu à partir de la concentration 

en chlore soluble des échantillons et de celle de l’eau interstitielle mesurée à bord.  

 

Figure 71 : Ratio d’eau liée en fonction de la CEC permettant de déterminer le nombre de molécules d’eau par charge 

cationique, avec compilation des mesures issues de cette étude et de la littérature pour la Barbade (Henry, 1997) et 

Nankai (Henry et Bourlange, 2004 pour le bassin de Shikoku et Conin et al., 2011 pour le site C0001). 

Le nombre de molécules d’eau par charge cationique 𝑛 vaut typiquement 6 à 8, 12 à 16 et 18 à 24 

pour les smectites à une, deux ou trois couches de molécules d’eau respectivement (Henry, 1997). 

Pour les CEC modérées <0,25 mol/kg où la dispersion est importante, 𝑛 a été considéré comme 

égal à 15 (Figure 71). 

Alternativement, la teneur en eau liée aux argiles peut être déterminée à partir de la proportion de 
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smectites dans l’échantillon, déterminée par exemple par DRX, selon le modèle développé par 

Brown et Ransom (1996). 

IV.4.2.1.3. Porosité dérivée de la résistivité 

La porosité dérivée de la résistivité à été déterminée à partir du modèle de Revil et al (1998) pour 

les sédiments argileux caractérisés par une conductivité de surface 𝜎𝑠 élevée induite par la 

conduction électrique des contre-ions dans la couche de Stern et la couche diffuse de Gouy-

Chapman à la surface des particules argileuses (Revil et al., 2002). Pour déterminer 𝜎𝑠, le modèle 

de Revil et al. (1998) utilise la CEC et suppose une contribution majeure de la couche de Stern à la 

conduction électrique de surface, des grains sphériques, une tortuosité 𝐹𝜙 = 3/2 et une relation 

linéaire entre la température et la mobilité des cations échangeables  𝛽𝑠 : 

𝜎𝑠 =
2

3
 𝜌𝑠 𝐶𝐸𝐶 𝛽𝑠 

Ce modèle s’appuie sur la loi d’Archie (1942) qui relie la porosité dérivée de la résisistivité ∅ au 

facteur de formation 𝐹 selon deux constantes 𝑎 = 1 et le facteur de cimentation 1 ≤ 𝑚 ≤

3,5 (Conin et al., 2011) : 

𝐹 = 𝑎 𝜙−𝑚 

Bussian (1983) et Bourlange et al. (2003) ont montré que pour ce type de matériaux, ξ =  
𝜎𝑠

𝜎𝑖𝑓
 ≪ 1 

et que dans ces conditions, 𝐹 peut s’exprimer : 

𝐹 =  
𝜎𝑖𝑓

𝜎
 [1 + 2ξ (

𝜎𝑖𝑓

𝜎
− 1) ] 

avec 𝜎𝑖𝑓  la conductivité du fluide interstitiel et 𝜎 la conductivité électrique apparente des sédiments, 

correspondant à l’inverse de la résistivité électrique mesurée en LWD ou wireline 

(préférentiellement, la résistivité mesurée au niveau du trépan). 

La conductivité électrique du fluide interstitiel 𝜎𝑖𝑓  est déterminée à partir des concentrations en Cl-

, Na+, K+, Ca2+, Mg2+ et SO4
2- présents dans l’eau interstitielle (𝐶𝑖𝑤𝑠

𝑖  ) et dans l’eau de mer (𝐶𝑠𝑤
𝑖 ), la 

conductivité de l’eau de mer 𝜎𝑠𝑤 , la mobilité des ions dans le fluide 𝛽𝑓
𝑖  et le nombre de charge 

ionique 𝑍𝑖 (Revil et al., 1998) : 

𝜎𝑖𝑓 =  𝜎𝑠𝑤

∑ (𝛽𝑓
𝑖 × 𝑍𝑖 × 𝐶𝑖𝑤𝑠

𝑖 )𝑖

∑ (𝛽𝑓
𝑗

× 𝑍𝑗 × 𝐶𝑠𝑤
𝑗

)𝑗

 

avec 𝜎𝑠𝑤 = 5.32(1 + 0.02(𝑇 − 25)) où T est la température (en °C). 
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La porosité dérivée de la résistivité a été calibrée en ajustant 𝑚 pour obtenir une bonne corrélation 

avec les données de porosité interstitielle. 

 Structure du réseau poreux 

La structure du réseau poreux a été étudiée à partir de trois méthodes complémentaires car donnant 

accès à des informations différentes sur la géométrie et/ou la taille des pores (Figure 72A). 

 

Figure 72 : a) Comparaison des informations mesurées dans le cadre de cette étude sur la structure du réseau poreux 

(seuils d’accès et corps des pores) avec b) distribution de la taille des seuils d’accès obtenue par MIP, c) distribution 

du temps de relaxation transversale mesurée par RMN ensuite e) converti en rayon de pores (modifié d’après 

Bossennec et al., 2018). 

La porosimétrie par injection de mercure (MIP) donne accès à la distribution de la taille des seuils 

d’accès des macropores et des mésopores compris entre ~360 µm et 6 nm (Figure 72a, b) tandis 

que l’adsorption-désorption d’azote donne accès à la distribution de la taille des mésopores et des 

micropores. La résonnance magnétique nucléaire (RMN) est une méthode complémentaire qui 

donne accès de manière indirecte à la distribution de la taille du corps des pores (Figure 72a). Elle 

mesure le temps de relaxation transverse (ou T2) en millisecondes (Figure 72c) qui peut être 

convertit en diamètre (en micromètres) (Figure 72d). 
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La combinaison des trois méthodes montre que la RMN est un moyen efficace et rapide de 

caractériser la taille du corps des macropores, des mésopores et des micropores (Dutilleul et al., 

2020b, voir paragraphe VI). 

IV.4.2.2.1. Porosimétrie par injection de mercure (MIP) 

Des mesures de porosimétrie par injection de mercure ont été réalisées à température ambiante 

(~20°C) avec un AutoPore IV modèle 9500 de la marque Micromeritics. Le principe de l’analyse 

repose sur l’injection de mercure, un liquide non mouillant qui ne pénètre pas dans le réseau poreux 

par capillarité à moins d’être mis sous pression. La pression d’injection 𝑃𝐻𝑔 (en Pa) à appliquer sur 

le mercure est inversement proportionnelle à la taille du seuil d’accès du pore dans lequel il doit 

pénétrer. Sur l’appareil utilisé, 𝑃𝐻𝑔 peut atteindre 220 MPa, ce qui permet de déterminer, à partir 

de l’équation de Washburn (1921) selon la loi de Laplace-Young, la distribution du diamètre des 

seuils d’accès des pores compris entre 360 μm et 5,7 nm : 

𝑟 =
2 𝜎𝐻𝑔cos 𝜃𝐻𝑔

𝑃𝐻𝑔
 

avec 𝑟 le rayon du seuil d’accès du pore (m), 𝜎𝐻𝑔  la tension interfaciale entre l’air et le mercure 

(0.485 N/m), 𝜃𝐻𝑔  l’angle de contact entre l’échantillon et le mercure (140°) et 𝑃𝐻𝑔 la pression 

d’injection du mercure (Pa). 

La séquence d’injection réalisée comprend une phase de basse pression et une phase de haute 

pression (≤ 220 MPa) en trois étapes selon le protocole de Rosener et Géraud (2007) (Figure 73) : 

- Un morceau de 2 à 4 cm3 d’échantillon préalablement séché à 105°C ± 5°C pendant 24 

heures au four à convection est pesé puis placé dans la cellule du pénétromètre, ensuite 

refermée par un couvercle métallique avec un joint de graisse résistant aux hautes pressions. 

Le montage est ensuite pesé et inséré dans le port de basse pression. Pendant la phase de 

basse pression, l'échantillon est dégazé sous vide. Le mercure est ensuite injecté dans la 

cellule du pénétromètre contenant l’échantillon de manière progressive par paliers de 

pression d’injection jusqu’à  𝑃𝐻𝑔≈ 0,2 MPa, ce qui lui permet de pénétrer dans les 

macropores. A la fin de la phase de basse pression, le pénétromètre est extrait du port, pesé, 

puis inséré dans le port de haute pression ; 

- L'analyse à haute pression consiste à mesurer par étapes le volume de mercure intrudé 

pendant (1) une phase d'intrusion où  𝑃𝐻𝑔 augmente par palier jusqu'à 𝑃𝐻𝑔 𝑚𝑎𝑥 ≈ 220 MPa, 

(2) une phase d'extrusion où 𝑃𝐻𝑔 diminue jusqu'à la pression atmosphérique et (3) une 
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phase de réintrusion où 𝑃𝐻𝑔 augmente de nouveau par palier jusqu’à 𝑃𝐻𝑔 𝑚𝑎𝑥 . Cette 

séquence de haute pression permet de déterminer la porosité totale, la porosité libre et la 

porosité piégée au mercure (Figure 73) qui donnent des informations sur la géométrie du 

réseau poreux (Rosener et Géraud, 2007).  

 

Figure 73 : Exemple de courbe de porosimétrie par injection de mercure a) cumulée et b) incrémentale pour 

l’échantillon argilo-silteux 23R1W du puits U1520C de la marge nord d’Hikurangi. Sur la courbe cumulée en a), 

les trois phases de haute pression figurent avec la première phase d’intrusion (en rouge), la phase d’extrusion (en bleu) 

et la phase de réintrusion (en orange) ainsi que leur interprétation en termes de porosité totale, piégée et libre. Sur la 

courbe incrémentale en b) seule la première phase d’intrusion de la phase de haute pression est nécessaire pour 

déterminer la taille de seuils d’accès pour laquelle l’intrusion est maximale. Les diamètres correspondant aux 

macropores (>50 nm) et aux mésopores (2-50 nm) selon l’IUPAC sont précisés. 

La première phase d’intrusion donne accès à la distribution de la taille des macropores et des 

mésopores >6 nm et permet de distinguer la ou les principal(es) famille(s) de seuils d’accès, définies 

comme correspondant à un minimum de 40% de l'injection maximale selon la méthode définie par 

Navelot (2018) et Bertrand et al. (2021) (Figure 73).  
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Lors de la phase d’extrusion, une partie du mercure injecté lors de la phase d’intrusion va être 

retenu par les seuils d’accès trop petits (i.e. au moins 7 fois plus petits que le corps du pore selon 

Li et Wardlaw 1986a, b) par rapport à la 𝑃𝐻𝑔 de vidange et ne pourra pas être extraite. Ainsi, la 

porosité au mercure obtenue à la fin de la phase d’extrusion correspond à la porosité piégée pour 

les seuils d’accès <5 µm (Figure 73A). Avec la séquence utilisée, la porosité piégée peut être sous-

estimée si la vidange pourrait se poursuivre pour les seuils d’accès >5 µm. Ce n’était toutefois pas 

le cas pour la large majorité des échantillons analysés. Lors de la phase de réintrusion, seule la 

porosité libre va pouvoir être de nouveau saturée par le mercure. La phase de réintrusion permet 

donc de déterminer la porosité libre en soustrayant la porosité piégée à la porosité totale au mercure 

(Figure 73A). Ainsi, une diminution de la porosité piégée avec la profondeur peut mettre en 

évidence une homogénéisation de la taille du corps du pore par rapport à son seuil d’accès. 

IV.4.2.2.2. Résonnance magnétique nucléaire (RMN) 

La résonnance magnétique nucléaire (RMN) du proton est une technique pratiquée au laboratoire 

ou en diagraphie qui permet de dimensionner la taille des pores, de caractériser les différents fluides 

(par exemple eau interstitielle et eau liée si la fréquence de l’appareil est suffisamment basse pour 

en enregistrer le signal) contenus dans le réseau poreux d’un échantillon saturé et de déterminer la 

perméabilité. Cette technique repose sur l’enregistrement des temps de relaxation longitudinal T1 

on transversal T2 (en secondes) correspondant à la décroissance de la magnétisation des noyaux 

d'hydrogène des molécules d'eau en présence de champs magnétiques statique B0 et transitoire 

(pulsé) B1 (Dennis, 1997 ; Dunn et al., 2002 ; Daigle et Dugan, 2009 ; Daigle et al., 2014). Les 

noyaux de l’hydrogène, composés d’un proton chargé positivement, peuvent être considérés 

comme des dipôles magnétiques car ils possèdent un moment magnétique, orienté de manière 

aléatoire en l’absence de champ magnétique externe généré par exemple par un instrument de RMN 

de laboratoire ou un outil diagraphique (Vincent et al., 2011) (Figure 74).  

Pour des raisons pratiques, les mesures de RMN pour des applications géologiques consistent à 

mesurer le T2 uniquement (Grunewald et Knight, 2009), avec la séquence pulsée de Carr-Purcell-

Meiboom-Gill (CPMG) (Carr et Purcell, 1954 ; Meiboom et Gill, 1958) (Figure 75).  
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Figure 74 : Schéma des propriétés magnétiques des protons en l’absence de champ magnétique (orientation aléatoire 

des axes de spin), en présence d’un champ magnétique statique B0 (alignement de l’axe de spin parallèle à B0, dans 

le même sens que B0 ou dans le sens opposé) et suite à l’application temporaire (pulse) d’un champ magnétique B1 

perpendiculaire à B0 (alignement sur B1 puis retour à l’état déquilibre selon B0 par mouvement de précession) 

(Vincent et al., 2011). 

La séquence CPMG implique d'abord l'alignement des noyaux d'hydrogène avec un champ 

magnétique statique B0. Ensuite, un premier pulse de champ magnétique B1 est émis pendant un 

court temps à une fréquence radio spécifique à π/2, induisant une perturbation du système avec 

rotation des axes de spin des noyaux d’hydrogène perpendiculairement à B0. L’arrêt de l’émission 

de ce premier pulse à π/2 entraîne un retour à l’équilibre selon le champ statique B0 des noyaux 

d’hydrogène par mouvement de précession. Après un temps τE, une série de pulses de champ 

magnétique B1 à π espacé d’un temps 2 τE est émise, entraînant un réalignement des noyaux 

d’hydrogène dans le plan π/2 avec une émission d’écho de spin à intervalle de temps τE. Au cours 

de la série de pulses à π, une décroissance exponentielle de l’amplitude des échos de spin 𝐴(𝑡) est 

observée par rapport à 𝐴0 l’amplitude initiale du signal. Cette décroissance, causée par une 

diminution du degré de réalignement de l’axe de spin en raison de la diffusion ou d’interactions 

entre les molécules d’eau et la surface des pores (Daigle et al., 2014) peut être approximée par 

l’équation : 

𝐴(𝑡) = 𝐴0𝑒
−𝑡
𝑇2  
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A partir de cette équation, le temps de relaxation transversale T2 (en secondes) qui caractérise la 

relaxation dans un plan perpendiculaire à B0, peut être déterminé. 

 

Figure 75 : Séquence de mesure du temps de relaxation transverse T2 par RMN avec a) la séquence Carr-Purcell-

Meiboom-Gill (CPMG) imposée sur un champ magnétique statique. La séquence CPMG est composée d’un premier 

pulse à π/2 suivi d’une série de pulses à π séparés par un temps 2 τE avec émission d’un écho de spin après un temps 

τE. L’amplitude des échos de spin émis décroit de manière exponentielle avec le temps et est enregistrée pour déterminer 

le T2 (modifié d’après Daigle et al., 2014). 

En pratique, les mesures de T2 par RMN ont été réalisées à l'aide de deux instruments de la série 

Minispec mq de la marque Bruker à température ambiante (20°C) et à pression atmosphérique. Le 

premier, au Laboratoire Énergies & Mécanique Théorique et Appliquée (LEMTA) de Vandoeuvre-

lès-Nancy, fonctionne à 20 MHz (Minispec mq20) et nécessite de réaliser des carottes de 8 mm de 

diamètre et d’au moins 2 cm de longueur à insérer dans le tube à échantillon.  Pour le second, à 

GeoRessources, qui fonctionne à 10 MHz (Minispec mq10), des morceaux peuvent être 

directement insérés dans les tubes à échantillons qui ont un diamètre de 3,8 centimètres. La 

décroissance de l'aimantation a été mesurée en utilisant la séquence CPMG préférentiellement avec 

le Minispec mq20 (disponible dès le début de la thèse) et avec le Minispec mq10 (acquis pendant 

la thèse) pour les échantillons non-carottables avec le carottier de 8 millimètres de diamètre. Selon 

les échantillons, la séquence CPMG a été répétée entre 128 et 512 fois par échantillon pour 

augmenter constructivement le signal, avec 200 à 400 échos de spin émis par séquence, un délai de 

recyclage de 0,1 s entre chaque répétition, un temps de demi-écho τE de 0,04 ms (le minimum 

disponible pour cet équipement) et un gain variant de 65 à 90 Db pour maximiser l’amplitude du 

signal enregistré.  
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La décroissance exponentielle de la magnétisation a été inversée en une distribution lissée du T2 

(typiquement en ms) avec le logiciel UpenWin, développé à l’Université de Bologne. Cette 

distribution peut comporter plusieurs pics, dont un correspondant à l’eau liée s’il correspond à des 

T2 < 0,2-0,3 ms (Testamanti et Rezaee, 2017 ; Yuan et al., 2018) et à l’eau interstitielle dans les 

pores pour des T2 supérieurs. La distribution du T2 a ensuite été convertie en distribution de la 

taille du corps des pores (en µm) par corrélation avec la distribution de la taille des seuils d’accès 

obtenue par MIP en utilisant la relation de Marschall et al. (1995) : 

𝑟 = 2𝜌𝑒𝑇2 

avec 𝑇2 (en s),  𝑟 le rayon du seuil d’accès (en µm) et 𝜌𝑒  la relaxivité effective (en µm/s). 

A partir des mesures réalisées sur le Minispec mq20, le volume d’eau contenu dans les échantillons 

avec leur saturation d’origine en eau de mer a été déterminé pour calculer la porosité RMN comme 

dans les travaux de Daigle et al. (2014) : 

𝜙𝑁𝑀𝑅 =  
𝑉𝑤

𝑉𝑤 +  𝑉𝑠
 

𝑉𝑤  (en mL) est déterminé à partir d’une calibration où l’amplitude maximale du signal 𝐴0 (corrigée 

du gain) a été enregistrée lors de mesures de T2 pour des volumes d’eau connus : 

𝑉𝑤 = 19,762 𝐴0– 0,092  (R² = 0.94) 

IV.4.2.2.3. Adsorption/désorption d’azote 

L’adsorption/désorption d’azote est une technique qui permet d’investiguer la distribution des 

micropores (<2 nm), des mésopores (2-50 nm) et des petits macropores (~50-200 nm) et de 

quantifier les porosités associées. C’est donc une méthode complémentaire de la MIP, parfois 

présentée comme une méthode peu fiable pour caractériser la distribution des petits macropores 

<100 nm et des mésopores (e.g. Daigle, 2014). Elle se base sur l’adsorption physique plus ou moins 

réversible de l’adsorbable (ici, l’azote) par les forces de Van der Waals sur les surfaces externes et 

internes (i.e. la porosité) de l’adsorbant, qui se présente sous la forme d’une poudre fine. La quantité 

d’azote adsorbée sur l’adsorbant dépend de l’étendue de l’interface, de la pression d’équilibre du 

gaz et de la température. L’expérience consiste ainsi à mesurer le volume d’azote adsorbé à une 

température fixe de 77K, exprimé en fonction du rapport de la pression relative d'équilibre P/P0 

(où P est la pression d'équilibre de l’azote et P0 est la pression de vapeur saturante) sous la forme 

d’une isotherme d’adsorption (lorsque P/P0 augmente et tend vers 1) et de désorption (lorsque 

P/P0 diminue et tend vers 0).  
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La forme de l’isotherme est caractéristique du couple adsorbant/azote et renseigne sur la 

distribution de la taille des pores, leur forme et leur connectivité (Daigle, 2014). L’adsorption se 

produit en premier lieu sur des défauts cristallins ou des impuretés, puis dans les micropores aux 

faibles P/P0, puis dans les mésopores et les macropores pour les P/P0 plus élevées qui tendent vers 

1. Ainsi, les isothermes présentant une augmentation brutale de la quantité d’azote adsorbée pour 

une faible augmentation de P/P0 caractérisent les échantillons avec une distribution de taille de 

pores étroite, tandis que les isothermes « plates » ou la quantité d’azote adsorbée augmente peu 

pour une forte augmentation de P/P0 correspondent à des échantillons avec une distribution variée 

de taille de pores. 

Six types d’isothermes ont été définis par l’IUPAC (Sing et al., 1985). Trois d’entre eux sont 

fréquemments observés dans les sédiments (Figure 76). Le type I se caractérise par une saturation 

rapide de l’adsorbant à basse P/P0 et correspond à un adsorbant microporeux avec des micropores 

qui se remplissent à des P/P0 d’autant plus faibles que leur diamètre est faible. Pour le type II, 

l’adsorption est très progressive en fonction de P/P0 et caractérise les adsorbants non poreux ou 

macroporeux. Le type IV est caractérisé par une morphologie proche du type II pour les P/P0 

<0,42 mais s’en démarque pour les P/P0 plus élevées par un palier de saturation. Il correspond à 

un adsorbant non macroporeux (Kuila et Prasad, 2013), mais avec des mésopores dans lequel se 

produit une condensation capillaire. 

 

Figure 76 : Isothermes d’adsorption adoptées par l’IUPAC rencontrées dans les sédiments : a) type I microporeux, 

b) type II macroporeux, et c) type IV mésoporeux (Kuila et Prasad, 2013). 

De plus, dans la plupart des couples adsorbant/azote, l’isotherme d’adsorption n’est pas réversible 

et présente une hystérésis liée à la géométrie du réseau poreux et/ou à des effets d’étranglements 

où l’azote adsorbé dans les petits pores empêche la désorption de l’azote dans les plus larges pores 

(Mason, 1983). Le type d’hystéresis caractérise la géométrie des pores. Il peut être interprété selon 
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la classification de De Boer (1958). Le type A correspond à des pores cylindriques, le type B à des 

pores en plaquettes, les types C et D à des pores coniques et le type E à des pores en forme de 

bouteille (Figure 77). Une nouvelle classification a été proposée par l’IUPAC (Sing et al., 1985) qui 

distingue 4 types : H1 (équivalent à l’ancien type A), H2 (équivalent au type E), H3 (équivalent au 

type B) et H4. Les types H1 et H2 correspondent généralement à des matériaux industriels avec 

une distribution des pores étroite, et les types H3 et H4 dans les matériaux naturels, microporeux 

et mésoporeux pour H3, uniquement microporeux pour H4 (Daigle et al., 2014). Dans les 

sédiments argileux, les isothermes les plus fréquemment observées sont de type IIB (type II avec 

une hystéresis) ou de type IV (Daigle., 2014). 

 

Figure 77 : Les 5 types d’hystérésis des isothermes d’adsorption/désorption de De Boer (1958) et leur implication 

en termes de géométrie du réseau poreux (Labani et al., 2011). 

Les isothermes d'adsorption/désorption d'azote ont été mesurées à 77K par les équipes du LIEC 

à Vandoeuvre-lès-Nancy, à l'aide d'un BELSORP-mini II de la marque BEL Japan avec des 

capteurs de pression allant de 0 à 133 kPa permettant d’investiguer des tailles de pores comprises 

entre 0,35 et 200 nm. Les analyses ont été réalisées sur 7 échantillons sélectionnés car susceptibles 

de présenter une mésoporosité importante et une microporosité d’après les analyses MIP. Ceux-ci 

ont été séchés pendant 24 heures à l’étuve à 105° C ± 5°C et broyés au vibro-broyeur (Figure 69). 

L’échantillon pulvérulent est inséré dans une cellule vide préalablement pesée, et le système est 

pesé. La cellule est insérée dans le BELSORP-mini II où il est dégazé à 30°C pendant 12 heures 
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sous vide pour éliminer les impuretés potentiellement adsorbées à sa surface. Le dispositif est mis 

à température d’adsorption de l’azote liquide, 77K (-196°C). Lors de la mesure, le volume d'azote 

gazeux adsorbé et la pression relative d'équilibre P/P0 (où P est la pression d'équilibre du gaz et P0 

est la pression de vapeur saturante) sont mesurés alors que P/P0 augmente par pallier jusqu'à 

atteindre la valeur de 0,98 pour tracer l’isotherme d'adsorption. Ensuite P/P0 diminue jusqu’à ~0 

pour tracer l’isotherme de désorption.  

Les isothermes d'adsorption/désorption ont été traitées par les équipes du LIEC pour caractériser 

les distributions de taille des pores pour les petits macropores et mésopores allant de 2,8 à 80 nm 

et le volume spécifique des mésopores en utilisant la méthode de Barret-Joyner-Halenda (BJH) 

(Barret et al., 1951) en supposant une forme cylindrique pour les pores pour être cohérent avec les 

hypothèses de mesures de MIP. Le volume spécifique des micropores et la surface externe ont été 

déterminés à l'aide du modèle de De Boer (méthode t) (Lippens et De Boer, 1965). La surface 

spécifique 𝑎𝐵𝐸𝑇 , qui correspond à la surface totale par masse d’échantillon (en m²/g) a été 

déterminée en utilisant la méthode Brunauer-Emmett-Teller (BET) (Brunauer et al., 1938) : 

𝑎𝐵𝐸𝑇 =
𝑛𝑚

𝑚𝑎𝑑𝑠
𝑁𝐴𝜎𝑚 

avec 𝑛𝑚 la capacité monomoléculaire ou la quantité de molécules adsorbées sur la monocouche, 

𝑚𝑎𝑑𝑠  la masse de l’adsorbant, 𝑁𝐴 le Nombre d’Avogadro et 𝜎𝑚 section d’encombrement de l’azote 

(𝜎𝑚=0,162nm²). 

La porosité à l'azote ϕ𝑁2
 a été déterminée à partir de la densité apparente 𝜌𝑏  (g/cm3) et du volume 

spécifique des pores 𝑉𝑠𝑝 (cm3/g) (Labani et al., 2013) : 

ϕ𝑁2
=  𝜌𝑏  𝑉𝑠𝑝  

 Combinaison des trois méthodes pour la caractérisation de la 

micro-, méso- et macroporosité 

Après avoir converti la distribution du T2 mesuré par RMN (en ms) en diamètre de pore équivalent 

(en µm) à partir des mesures MIP, celle-ci a été superposée à la distribution du diamètre du seuil 

d’accès des macro- et mésopores (6 nm – 360 µm) obtenue par MIP et, lorsque cela fut possible, à 

celle obtenue par adsorption/désorption d’azote pour les mésopores et les petits macropores (~3-

80 nm) afin de comparer les informations données par les trois méthodes (Figure 78). 
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Figure 78 : Exemple de combinaison des données de porosimétrie par injection de mercure (MIP), de résonnance 

magnétique nucléaire (RMN), d’adsorption/désorption d’azote (N2GA) sur des échantillons du Site U1520 de la 

marge nord d’Hikurangi (modifié d’après Dutilleul et al., 2020b). 

 Mode de séchage et caractérisation du réseau poreux 

Sur la base de leurs analyses du T2 obtenu par RMN et répétées à différentes températures, 

Testamanti et Rezaee (2017) et Yuan et al. (2018) suggèrent qu’un séchage à 65°C-80°C est suffisant 

pour extraire l’eau interstitielle des sédiments argileux, au risque de détériorer la structure du réseau 

poreux pour des températures supérieures.  

Pour comparer l’influence d’un séchage à 65°C ± 5°C pendant 3 jours, d’un séchage à 100°C ± 

5°C pendant 24 heures et de la lyophilisation sur la porosité et la distribution de la taille des seuils 

d’accès, des mesures de porosité totale connectée et de MIP ont été réalisées sur des morceaux 

issus de quatre échantillons de la marge nord d’Hikurangi riches en minéraux argileux, avec des 

CECs comprises entre 0,13 et 0,17 mol/kg, séchés selon ces trois méthodes. 
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Figure 79 : Synthèse des mesures de a) porosité totale connectée, b) porosité au mercure et c) courbe cumulative de 

MIP montrant la distribution du diamètre des seuils d’accès pour 4 échantillons séchés différemment : à l’étuve 

pendant 3 jours à 65°C ± 5°C (jaune) ou 24 heures à 100°C ± 5°C (rouge) ou par lyophilisation (bleu). 

La comparaison des résultats obtenus avec les trois méthodes de séchage, compte tenu que les 

analyses ont été réalisées sur des morceaux d’échantillons différents, montre que : 

- La porosité totale connectée obtenue après séchage à 65°C± 5°C pendant trois jours est 

supérieure ou égale à la porosité totale connectée obtenue après séchage à 100°C ± 5°C 

pendant 24 heures ou après lyophylisation (Figure 79a). Cela suggère que de l’eau liée est 
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toujours présente dans l’échantillon après séchage à 65°C± 5°C. 

- La méthode de séchage n’a que très peu d’influence sur la distribution de la taille des seuils 

d’accès accessibles par MIP (6 nm – 360 µm) (Figure 79c) (en particulier le séchage à l’étuve 

à 65° C ± 5°C et 100°C ± 5°C) bien que des porosités totales au mercure plus élevées aient 

systématiquement été obtenues après lyophilisation (Figure 79b) sans que les échantillons 

ne présentent des porosités totales connectées supérieures après lyophilisation ou après 

séchage à 100°C ± 5°C pendant 24 heures. 

En conclusion, la méthode de séchage utilisée à bord des campagnes IODP (100° C ± 5°C pendant 

24 heures), utilisée dans le cadre de ce travail de thèse dans un soucis de cohérence, est aussi efficace 

que la lyophylisation et moins contraignante à mettre en œuvre sur un large nombre d’échantillons, 

au moins pour les analyses de porosité totale connectée et de MIP. 

 Perméabilité 

IV.4.2.5.1. Perméabilité in situ mesurée avec une cellule triaxiale de 

confinement hydrostatique 

La perméabilité en condition in situ, c’est-à-dire avec une pression de confinement et une pression 

de fluide imposées, a été mesurée à l’IPGS par T. Reuschlé dans une presse triaxiale hydrostatique 

de 200 MPa équipée d’un circuit de pression de fluide selon le protocole décrit dans Reuschlé 

(2011) sur des carottes saturées de 2 centimètres de diamètre et 4 centimètres de long prélevées 

dans des échantillons de type « whole round » de la marge nord de Sumatra (1 échantillon du Site 

U1480 : 38R1 à ~1160 mbsf) et de la marge nord d’Hikurangi (2 échantillons du Site U1517 : 17H6 

à ~97 mbsf et 29F3 à ~158 mbsf). 

Dans le dispositif, l’échantillon avec sa saturation d’origine est placé dans une gaine en Viton et 

connecté au circuit de pression de fluide dans une enceinte thermo-régulée pour maintenir dans le 

dispositif une pression constante en dehors des paliers imposés. La perméabilité est mesurée en 

utilisant la méthode de décroissance d’impulsion de Brace (1984) qui consiste à imposer une 

différence de pression de fluide entre l’entrée et la sortie du circuit (ΔPP =  𝑃𝑢𝑝 − 𝑃𝑑𝑜𝑤𝑛) et à 

attendre le retour à l’état d’équilibre du système, ΔPP diminuant de manière exponentielle avec la 

perméabilité k selon la relation de Hsieh et al. (1981) : 

ΔPP(t) ∝ exp(– αt)  où  α = [Ak(Cu + Cd)]/(µLCuCd) 

avec t la durée, A et L la section et la longueur de l’échantillon, µ la viscosité du fluide (10-3 Pa.s at 

20°C), Cu = 3.957×10-9 m3/MPa et Cd  = 4.828 ×10‑9 m3/MPa sont les stockages en compression 
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à l’entrée et à la sortie du circuit de pression de fluide. 

 

Figure 80 : Dispositif expérimental pour la mesure des perméabilités. L’échantillon (Sp) est placé dans une gaine en 

Viton qui l’isole de la pression de confinement Pc imposée. L’échantillon est relié au circuit de pression de fluide où 

la pression d’entrée Pup et de sortie Pdown sont mesurées (Reuschlé, 2011). 

IV.4.2.5.2. Perméabilité déduite de la structure du réseau poreux 

La distribution du diamètre des seuils d’accès obtenue par MIP a été utilisée pour calculer la 

perméabilité (en conditions non in situ) avec le modèle de Katz-Thompson, modifié pour utiliser la 

porosité interstitielle 𝜙𝑖 plutôt que la porosité totale connectée (Katz et Thompson, 1986, 1987) : 

𝑘𝐾𝑇 =
1

89
𝜙𝑖

(𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ )3

𝑙𝑐
𝑓(𝑙𝑚𝑎𝑥

ℎ ) 

avec 𝑙𝑐 le diamètre de seuils d’accès correspondant au point d’inflexion de la courbe cumulative de 

MIP 𝑓(𝑙) et 𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ  le diamètre de seuils d’accès correspondant à la perméabilité optimale lorsque 

𝑙3𝑓(𝑙) atteint sa valeur maximale pour 𝑙 = 𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ . 

D’après les travaux de Daigle et Dugan (2009) et Daigle et al. (2014), la distribution du T2 obtenu 

par RMN permet également de déterminer une perméabilité RMN : 

𝑘𝑅𝑀𝑁 = 𝐴 𝜙𝑡
4 𝑇2𝑚

2
 

avec 𝐴 (m²ms-2), une constante contrainte à partir d’une mesure indépendante de perméabilité, et 

𝑇2𝑚 le temps de relaxation transversal moyen. 
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 Caractérisation de l’état de compaction à partir de profils de 

porosité 

L'enfouissement progressif des sédiments peu consolidés et riches en fluides de la couverture 

sédimentaire de la plaque inférieure implique une compaction mécanique des sédiments par 

libération continue de l'eau interstitielle qui aboutit à leur lithification (Bray et Karig, 1985 ; 

Fagereng et al., 2018). Dans des conditions drainées, la déshydratation induite par la compaction 

mécanique est associée à 1) une réduction et une homogénéisation des diamètres des pores, les plus 

larges s'effondrant en premier (Dewhurst et al., 1998, 1999 ; Daigle, 2014), 2) une diminution de la 

porosité interstitielle et donc de la porosité totale connectée et 3) une réduction de la perméabilité. 

La diminution de la porosité avec la profondeur z a été formalisée pour la première fois par Athy 

en 1930 sous la forme exponentielle à partir de 𝜙𝑡0 la porosité totale connectée initiale et 𝑏 le 

facteur de compaction, fonction de la lithologie, de la taille des grains, de la composition des 

minéraux argileux, de la température et du taux de sédimentation (Mondol et al., 2007) : 

𝜙𝑡 = 𝜙𝑡0𝑒−𝑏z 

La loi d'Athy a ensuite été modifiée en tenant compte du fait que la porosité effective (équivalente 

à la porosité interstitielle dans les sédiments riches en argile) plutôt que la porosité totale connectée 

diminue exponentiellement avec la contrainte verticale effective 𝜎𝑣
′  (en MPa) plutôt que la 

profondeur (Hubbert et Rubey, 1959) : 

𝜙𝑖 = 𝜙𝑖0𝑒−𝑏𝜎𝑣
′
 

Cette equation est utilisée pour la determination de profils de compaction et est valide uniquement 

en domaine où la contrainte est verticale uniaxiale, c’est à dire dans la séquence sédimentaire avant 

son entrée en subduction au niveau de la fosse. A proximité du front de déformation, la compaction 

mécanique des sédiments peut être également dûe à la contrainte latérale tectonique liée à la 

convergence des plaques ; dans ce cas, la contrainte n’est pas uniaxiale (Housen et al., 1996 ; Henry 

et al., 2003 ; Saffer, 2003 ; Conin et al., 2011 ; Saffer et Tobin, 2011). 

Dans la section sédimentaire entrant dans le système de subduction en condition de contrainte 

uniaxiale, la contrainte verticale 𝜎𝑣 est considérée égale à la pression lithostatique 𝑃𝑙 (Screaton et 

al., 2002) : 

𝜎𝑣  =  𝑃𝑙  avec  𝑃𝑙 = 𝜎𝑣
′ +  𝑃𝑓 

La contrainte verticale effective 𝜎𝑣
′  est généralement déterminée à partir de la densité apparente 𝜌𝑏  
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mesurée sur les échantillons : 

𝜎𝑣
′(𝑧) = 𝑔 ∫ 𝜌𝑏𝑑𝑧

𝑧

0

− 𝑃𝑓 

avec 𝑔 l’accélération de pesanteur et 𝑃𝑓 la pression de fluide en conditions hydrostatiques. 

La pression de fluide réduite 𝑃𝑓
∗ correspond à la pression de fluide corrigée de la pression 

hydrostatique 𝑃ℎ :  

𝑃𝑓
∗ = 𝑃𝑓 −  𝑃ℎ 

La contrainte verticale réduite s’exprime alors : 

𝜎𝑣
∗  =  𝜎𝑣 −  𝑃ℎ =  𝜎𝑣

′ +  𝑃𝑓
∗ 

En supposant des conditions hydrostatiques (𝑃𝑓
∗ = 0), 𝜎𝑣

∗  =  𝜎𝑣
′ , ce qui permet d’établir un profil 

de compaction de référence à partir de la porosité interstitielle de la séquence sédimentaire entrante 

selon l’équation 𝜙𝑖 = 𝜙𝑖0𝑒−𝑏𝜎𝑣
′
. 

Dans le cas de lithologies et de conditions de dépôt initiales équivalentes, toute déviation de la 

porosité interstitielle des sédiments de ce profil de compaction de référence peut être interprétée 

en termes de processus tectoniques ou hydrogéologiques (Figure 81) et donner des informations 

sur les variations spatiales de la contrainte et de la pression de fluide le long des marges (Bray et 

Karig, 1985 ; Saito et Goldberg, 1997 ; Conin et al., 2011). Une porosité interstitielle anormalement 

faible par rapport au profil de compaction de référence, caractérisant des sédiments surcompactés, 

peut résulter d’une décharge liée à l’érosion d’une partie de la séquence sédimentaire dans le cas où 

le profil de compaction est décalé vers des valeurs de contraintes verticales effectives plus faible 

(Figure 81b)  et/ou de la contrainte latérale tectonique (Figure 81c) qui favorise une compaction 

mécanique accrue des sédiments. Au contraire, une porosité interstitielle anormalement élevée par 

rapport au profil de compaction de référence met en évidence une zone sous-compactée (Figure 

81d) qui peut être liée à une surpression de fluide (voir paragraphe II.3.3). Celle-ci peut être 

quantifiée à partir de l’amplitude de l’anomalie de porosité interstitielle en introduisant 𝑃𝑓
∗ dans 

l’équation du profil de compaction : 

𝜙𝑖 = 𝜙𝑖0𝑒−𝑏(𝜎𝑣
′−𝑃𝑓

∗) 

Néanmoins, la comparaison d’un profil de compaction avec un profil de compaction de référence 

ne permet pas, sans analyse complémentaire (par exemple, du chemin de contrainte suivi par 
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l’échantillon), de déconvoluer l’influence de plusieurs processus tectoniques ou hydrogéologiques 

combinés (Conin et al., 2011). 

 

Figure 81 : Influence des processus tectoniques et hydrogéologiques qui affectent la partie externe des zones de 

subduction sur les profils de porosité interstitielle (modifié d’après Conin et al., 2011). 

 

La composition minéralogique généralement utilisée pour les analyses de ce travail de thèse sont 

des mesures de diffraction des rayons X (DRX) qui ont été réalisées lors des campagnes de forage 

et ultérieurement dans le cadre de la recherche post-campagne (Rosenberger et al., 2020 pour la 

marge Nord de Sumatra ; Underwood, 2021 ; Underwood et Dugan, sous presse, pour la marge 

nord d’Hikurangi). La composition minérale mesurée par DRX lors des campagnes donne 

l'abondance relative normalisée à 100% en minéraux argileux totaux (sans quantifier les différentes 

phases argileuses), quartz, feldspath et calcite. La présence d'autres minéraux est éventuellement 

documentée mais non quantifiée.  

La DRX permet de déterminer la nature et l’indice de cristallinité des phases cristallisées en balayant 

la surface d’un échantillon (sous forme de poudre dans un portoir adapté ou sous forme de dépôts 

orientés) avec un faisceau monochromatique et parallèle de rayons X selon un angle d’incidence θ. 
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Les plans réticulaires {h, k, l} qui caractérisent l’organisation du réseau cristallin de chaque phase 

cristallisée de l’échantillon diffractent le faisceau de rayons X qui interfèrent entre eux, selon la loi 

de Bragg : 

2𝑑𝑠𝑖𝑛(𝜃) = 𝑛𝜆 

avec 𝑑, la distance interréticulaire (en Å) , 𝜃 l’angle de diffraction en degré où angle entre le faisceau 

de rayons X incidents et le réseau de plans réticulaires, 𝑛 un nombre entier correspondant à l’ordre 

de réflexion, et 𝜆 la longueur d’onde du rayonnement X (Kα Cu = 1,5418 Å). En faisant varier 

l’angle d’incidence du faisceau émis pour balayer les différentes distances réticulaires 𝑑 de 

l’échantillon, le compteur à scintillation du diffractomètre enregistre l’intensité des rayons X 

diffractés en fonction de l’angle entre le faisceau diffracté et le faisceau incident 2θ, sous la forme 

d’une courbe appelée diffractogramme. La nature des phases cristallines peut être déterminée en 

fonction de leur signature sous la forme de pics d’angle 2θ pour des distances réticulaires 𝑑 

spécifiques à l’organisation de leur réseau cristallin. 

Afin d'obtenir des informations supplémentaires sur la composition des minéraux hydratés (type 

d'argiles et de zéolites) sur les échantillons analysés des unités carbonatées pélagiques et 

volcanoclastiques du Site U1520 de la marge nord d’Hikurangi, des analyses DRX ont été réalisées 

après la campagne, à GeoRessources, à l'aide d'un diffractomètre D2 Phaser de la marque Bruker, 

fonctionnant à 30 kV et 10 mA avec un rayonnement Cu Kα. Des analyses de composition 

minéralogique sur roche totale ont été réalisées 1) sur les échantillons broyés au vibro-broyeur à 

anneaux (bol et anneaux en tungstène) et 2) sur la fraction argileuse (<2 μm) à partir d’une poudre 

plus grossière, obtenue par broyage au mortier dans un bol agate. Les deux types de poudre sont 

ensuite préparés et les diffractogrammes obtenus interprétés selon la procédure décrite ci-dessous.  

 Caractérisation de la minéralogie globale 

Les échantillons de roche totale ont été balayés entre 2° et 70° 2θ avec un pas de 0,02° 2θ avec un 

palier de temps de mesure de 0,60 s. La composition minéralogique relative des échantillons a été 

déterminée à l'aide du logiciel EVA du constructeur par comparaison des pics du diffractogramme 

de diffraction (2θ et distance réticulaire 𝑑) avec ceux de la base de données. Les proportions 

minéralogiques sont déterminées de manière semi-quantitative avec EVA en fonction de l’intensité 

des différents pics. 

L’abondance relative de la calcite mesurée par DRX a été comparée à l'abondance de la calcite 

mesurée à l'aide d'un calcimètre Ofite (similaire à la méthode Karbonat-Bombe) sur le même 

échantillon. En pratique, une masse 𝑚é𝑐ℎ𝑎𝑛𝑡𝑖𝑙𝑙𝑜𝑛 = 1,00 g de poudre de roche totale est placé dans 
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le corps du calcimètre. Ensuite, 6 mL d’acide chlorhydrique 8N sont versés dans un tube de 

centrifugeuse sectionné aux trois quarts, déposé à l’aide d’une pince dans le corps du calcimètre sur 

la poudre en évitant tout contact entre l’acide chlorhydrique et celle-ci. Le calcimètre est refermé à 

l’aide de son bouchon sur lequel est installé un manomètre. La soupape de décompression est 

ouverte de façon à avoir une pression initiale à 0, puis refermée. Le dispositif est ensuite incliné de 

sorte à ce que l’acide chlorhydrique soit déversé sur la poudre de roche totale, puis replacé à la 

verticale. La dissolution de la calcite par l’acide chlorhydrique entraîne une montée de pression au 

sein du calcimètre, lue après 30 secondes sur le manomètre. La valeur de pression lue 𝑃30 (en psi) 

est utilisée pour déterminer la teneur en calcite de l’échantillon (en %) : 

𝐶𝑎𝑙% = 𝑃30𝐶 

avec 𝐶 =
100

17,33 𝑚é𝑐ℎ𝑎𝑛𝑡𝑖𝑙𝑙𝑜𝑛  
 un coefficient de calibration déterminé à partir d’une courbe 

d’étalonnage (R²=0.99) où 𝑃30 a été déterminé pour des masses de calcite connues. 

 Caractérisation de la fraction fine (<2 µm) argileuse  

La fraction fine a été préparée en suivant la procédure de D. Bartier, inspirée de Holtzapffel (1985) 

et Thiry et al. (2013) afin de réaliser des dépôts orientés qui fournissent des informations sur la 

nature des phases argileuses (i.e. famille des kaolinites, illites ou smectites) et des dépôts non 

orientés qui donnent des détails supplémentaires sur le type de kaolinite, illite ou smectite en 

utilisant la raie d(060) (Holtzapffel, 1985).  

Les échantillons sont préalablement soumis à un test à l’acide chlorhydrique à 10% pour déterminer 

s’ils sont partiellement carbonatés. Dans le cas d’un test positif, les échantillons sont placés dans 

un bécher sur un agitateur magnétique et recouverts par de l’eau distillée. De l’acide chlorhydrique 

à 10% est régulièrement ajouté jusqu’à élimination de la fraction carbonatée avec contrôle du pH. 

Cette étape est sautée si l’échantillon est négatif au test à l’acide chlorhydrique. La solution est 

ensuite lavée à l’eau distillée et agitée jusqu’à ce qu’elle devienne trouble, lorsque les particules sont 

mises en suspension. Puis, la solution est laissée au repos jusqu’à floculation des particules. Une 

fois que le surnageant est devenu limpide, il est vidé et l’étape de lavage est répétée une fois.  Une 

fois que le surnageant est redevenu limpide, l’eau distillée est vidée et la fraction solide est 

transvasée dans un pilulier où elle est de nouveau lavée à l’eau distillée. Le lavage de la fraction 

solide dans le pilulier est répété jusqu’à défloculation des particules. La préparation a ensuite été 

homogénéisée pendant une minute avec un micro-homogénéisateur. Puis, les piluliers sont mis au 

repos pendant 1 heure et 35 minutes. La fraction fine correspondant aux deux premiers centimètres 

de solution dans le pilulier est prélevée à l’aide d’une seringue, puis placée dans un tube de 
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centrifugeuse et centrifugé à 3500 tours par minute pendant 40 minutes. Après centrifugation, le 

surnageant limpide est vidé. Le culot est prélevé à l’aide d’une spatule et déposé sur une lame de 

verre à diffraction, sur laquelle il est étalé à l’aide d’une lamelle couvre-objet pour réaliser une pâte 

orientée. Dans certains cas, le culot était insuffisant pour réaliser une pâte orientée. Dans ce cas, 

un agrégat orienté a été réalisé en déposant à l’aide d’une pipette, quelques gouttes d’une solution 

du culot re-mélangé à quelques gouttes d’eau distillée sur une lame de verre à diffraction. 

Les pâtes ou agrégats orientés subissent ensuite un traitement en trois étapes (Thiry et al., 2013) : 

1) une étape de séchage de 12h à température ambiante, à l’abris de la poussière 2) une étape de 

saturation de 24 heures avec de l'éthylène glycol sous atmosphère confinée et 3) un cycle de 

chauffage dans un four à convection LE/11 de la marque Nabertherm jusqu'à 490°C. Les 

échantillons sont analysés après chaque étape entre 3° et 40° 2θ avec un pas de 0,02° 2θ et un palier 

de temps de mesure de 1,0 s pour obtenir les diffractogrammes de diffraction Normal (N, étape 1), 

à l’éthylène glycol (G, étape 2) et chauffé à 490° (C, étape 3).  

Les trois diffractogrammes de diffraction N, G et C sont ensuite comparés pour interpréter la 

composition des argiles (par exemple, famille des kaolinites, illites ou smectites) selon le 

déplacement des distances réticulaires basales par rapport au diagramme de référence N comme 

indiqué sur la Figure 82. La saturation à l’éthylène glycol entraîne notamment un gonflement de 

l’espace interfoliaire des smectites qui se manifeste par un déplacement de la raie d(001) de 14 Å à 

17Å (Figure 66). Le chauffage à 490°C entraîne quant à lui une destruction de la kaolinite dont les 

raies disparaissent et une déshydratation de la smectite entraînant un rabattement de la raie d(001) 

à ~10 Å (Figure 66). Les illites ne sont affectées par aucun des traitements. La nature di- ou tri-

octaédrique des argiles a été déterminée en fonction des raies d(060) mesurées sur les pâtes non 

orientées entre 58° et 66° 2θ. 
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Figure 82 : Réfléxion DRX des principaux minéraux argileux sur une préparation orientée de la fraction argileuse 

<2 µm (Thiry et al., 2013). 
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V.1. Caractérisation de la porosité et de l’état de compaction des 

sédiments entrant en subduction à partir des données des Sites 

U1480 et U1481  

En lien avec les objectifs de l’expédition IODP 362, et conformément au projet de recherche post-

expédition dans lequel s’inscrit cette étude, l’étude menée dans la marge nord de Sumatra a consisté 

à déterminer les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques des sédiments entrant dans le 

système de subduction. Cette étude a été menée dans le but de caractériser la distribution des fluides 

et des pressions de fluide pour discuter l’influence de ces paramètres sur le comportement 

sismogène et tsunamigène de la marge. Cette étude repose sur la quantification de la teneur en eau 

liée à partir de mesures de CEC réalisées sur ~200 échantillons prélevés sur les Sites U1480 et 

U1481. Ces mesures sont utilisées pour quantifier la porosité interstitielle et déterminer l’état de 

compaction des sédiments, ainsi qu’estimer la porosité de fracture. Cette étude, a fait l’objet d’un 

article publié dans Marine and Petroleum Geology, présenté ci-après (Dutilleul et al., 2020a).  

Ultérieurement, cet article a été complété par deux autres études non publiées : 

- Une comparaison entre les valeurs de CEC obtenues sur les échantillons et la 

caractérisation de la composition des minéraux argileux publiée par Rosenberger et al. 

(2020) (voir paragraphe V.2) ; 

- Une étude de l’influence de la compaction sur la géométrie du réseau poreux par 

résonnance magnétique nucléaire (RMN) et porosimétrie par injection de mercure (voir 

paragraphe V.3). Ces analyses ont été utilisées pour calculer des valeurs de perméabilité et 

les comparer aux mesures réalisées en condition in situ avec une presse triaxiale par Thierry 

Reuschlé à l’IPGS. 
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Dans cet article, il est montré que : 

- La CEC qui varie entre 0,04 et 0,63 mol/kg met en évidence une évolution de la 

composition des minéraux argileux entre les unités silicoclastiques du delta du Nicobar 

(Unités I et II) riches en kaolinite et/ou illite et l’Unité III sous-jacente, beaucoup plus riche 

en smectite à deux couches de molécules d’eau ; 

- La porosité interstitielle diminue exponentiellement avec la contrainte verticale effective 

dans   les   unités  silicoclastiques   du  delta   du  Nicobar  (Unités  I  à  III)  selon   la   loi 

 ∅𝑖 = 42,2𝑒−0,053𝜎𝑣
′
, ce qui suggère que les sédiments du bassin du Nicobar subissent une 

consolidation normale avant d’entrer en subduction, hypothèse utilisée dans de nombreux 

modèles de production de fluides ; 

- L’Unité III correspondant à des argilites dans laquelle une porosité totale connectée 

localement très élevée (+16%) avait été identifiée à bord, pourrait-être l’unité dans laquelle 

se formera le futur décollement. Cette unité présente en effet des caractéristiques qui 

suggèrent une teneur en fluides élevée et déjà repérées dans d’autres zones de subduction 

comme celles de Nankai, des Cascades ou encore de la Barbade. Premièrement, elle 

présente une forte teneur en minéraux hydratés et notamment en smectite à l’origine de 

l’anomalie positive de porosité totale connectée observée à bord. Deuxièmement, elle est 

stratigraphiquement corrélée à des concentrations interstitielles en chlore très faible (i.e : 

anomalie de type adoucissement) et en silice très élevée suggérant un fort potentiel de 

production de fluides par réactions de déshydratation. Enfin, elle coïncide latéralement à 

un réflecteur sismique de forte amplitude et de polarité négative (réflecteur HANP) 

identifié par Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011) et Geersen et al. (2013) davantage vers 

le continent, interprété comme le proto-décollement ou le décollement. 

 

L’article est accessible en ligne au lien suivant : https://doi.org/10.1016/j.marpetgeo.2019.08.007 

https://doi-org.bases-doc.univ-lorraine.fr/10.1016/j.marpetgeo.2019.08.007
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V.2.  Comparaison de l’estimation de la teneur en eau liée par CEC 

et par la composition en smectites 

L’analyse de la composition des phases argileuses par Rosenberger et al. (2020) dans la couverture 

sédimentaire au Site U1480 (Figure 83) montre : 

- Que les unités lithologique I à II du delta du Nicobar où nous avons mesurées des CEC 

faibles à modérées sont plus riches en illite (en moyenne, 65%) et chlorite/kaolinite (en 

moyenne, 11%) qu’en smectite (en moyenne, 24%) ; 

- Une augmentation rapide avec la profondeur de la teneur en smectites dans l’unité 

lithologique III où nous avons mesurées des CEC élevées et augmentant avec la 

profondeur, au détriment de l’illite et de la chlorite/kaolinite. Ainsi, les smectites comptent 

pour entre ~57% à 83% des argiles dans la sous-unité IIIA contre ~17% à ~43%% pour 

les illites, alors que la sous-unité IIIB comporte uniquement des smectites. 

Les unités IV et V n’ont pas été analysées. Sur l’intervalle foré du Site U1481 autour de l’interface 

entre les unités lithologiques II (équivalente à la sous-unité IIC du Site U1480) et III (équivalente 

à la sous-unité IIIA du Site U1480), Rosenberger et al. (2020) trouvent : 

- Des proportions comparables pour l’unité II (en moyenne, 22% de smectite, 64% d’illite et 

et 14% de chlorite/kaolinite) ; 

- Que la partie supérieure de l’unité III est moins riche en smectites (entre 25% et 52%) et 

plus riche en illites (entre 40% et 60%) et chlorites/kaolinites (entre 2% et 20%). 

Ces résultats sont également concordants avec nos hypothèses sur la minéralogie des argiles à partir 

des valeurs de CEC mesurées. La présence dans l’Unité III d’opale et de zéolites (McNeill et 

al., 2017c ; Hüpers et al., 2017 ; Kawamura et al., 2020), caractérisées par des valeurs de CEC 

respectivement plus élevées et moins élevées que la smectite, pourraient biaiser la teneur en eau liée 

aux argiles déterminées à partir de la CEC. En particulier, les zéolites présentes dans les Unités 

lithologiques III et IV pourraient tirer les CEC vers le haut et entraîner une surestimation de la 

teneur en eau liée. Toutefois, la bonne corrélation entre les valeurs de CEC mesurées et la 

composition en smectite (extrapolée car mesurée sur des échantillons différents de ceux analysés 

dans le cadre de la thèse, dans un intervalle où la teneur en smectite varie considérablement) par 

Rosenberger et al. (2020) (Figure 84) y compris dans les Unités lithologiques III et IV suggère que 

les zéolites seraient généralement présentes en faible quantité. Les incertitudes associées sur la 

quantité d’eau liée aux argiles déterminées dans Dutilleul et al. (2020a) à partir de la CEC devraient 

donc, dans l’ensemble, être mineures. 
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Figure 83 : Composition des phases argileuses dans les sédiments du Site U1480 (Rosenberger et al., 2020). 
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Figure 84 : Corrélation entre la teneur en smectite dans l’échantillon total extrapolée à partir de Rosenberger et al. 

(2020) et de la CEC mesurée, par site et par unité lithologique. 

V.3. Caractérisation de l’effet de la compaction sur la structure du 

réseau poreux et la perméabilité 

La distribution de la taille des seuils d’accès est généralement unimodale sur l’ensemble de la 

séquence sédimentaire entrante et cohérente entre les deux Sites U1480 (Figure 85) et U1481. La 

consolidation normale de la séquence sédimentaire entrante aux Sites U1480 et U1481 se traduit 

par une homogénéisation et une réduction du diamètre des seuils d’accès dans la séquence du delta 

du Nicobar de ~0,6 µm à ~0,03 µm en moyenne. Les perméabilités associées selon le modèle de 

Katz-Thompson varient entre ~4,7.10-17 m² et ~2,2.10-18 m². Les valeurs de perméabilité mesurées 

en conditions in situ avec une cellule triaxiale de confinement hydrostatique sur l’échantillon 

U1480G38R1 sont deux ordres de grandeur plus faibles et comprises entre 4,0.10-20m² et 5,0.10-

20m² (T. Reuschlé, communication par courriel du 23 avril 2020), ce qui permet de valider un modèle 

de perméabilité fissurale.  

La séquence du delta du Nicobar se caractérise par une porosité au mercure piégée importante et 

variable (entre ~40% et ~85% de la porosité), bien qu’aucune relation avec la profondeur ou la 

lithologie ne puisse être mise en évidence à partir des analyses effectuées. Les unités lithologiques 

III et IV se caractérisent par une famille de seuils d’accès unique dont le diamètre est jusqu’à un 

ordre de grandeur plus faible que dans les séquences du delta du Nicobar et dans les unités 

lithologiques V et VI. Elles correspondent à un minimum de perméabilité selon le modèle de Katz-

Thompson de l’ordre de ~8,7.10-20 m². 
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Figure 85 : Synthèse des données de lithologie, porosité, MIP, RMN et géochimiques au Site U1480. 
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Bien que réalisées sur des échantillons resaturés manuellement à l’eau déminéralisée, les analyses 

de RMN réalisées à 20 MHz sur les échantillons des Sites U1480 et U1481 présentent des 

distributions cohérentes unimodales à bimodales de T2 (Figure 86). Les échantillons de la séquence 

sédimentaire du delta du Nicobar riches en minéraux argileux montrent des distributions de T2 

unimodales à bimodales, avec un pic majeur étroit compris entre ~3,0 ms (pour les sédiments les 

plus grossiers) et >0,3 ms (pour les sédiments les plus fins) correspondant à l’eau interstitielle et 

éventuellement un deuxième pic à ~0,1 ms correspondant à l’eau liée. Les échantillons des unités 

lithologiques III à VI présentent une distribution unimodale avec un pic plus large indiquant une 

plus large diversité de taille de pores, comme mis en évidence par les mesures MIP (Figure 85). 

Pour ces lithologies, la valeur de T2 correspondant à l’amplitude maximale du signal est 

généralement décentrée par rapport à l’ensemble du pic, et ce de manière cohérente avec 

l’amplitude maximale d’injection des analyses MIP. En conséquence, le T2 moyen varie sur 

l’ensemble du Site U1480 entre ~3,2 et ~0,4 ms et présente une évolution avec la profondeur 

globalement cohérente avec celle de la distribution des seuils d’accès donnée par les analyses MIP.  

 

Figure 86 : Distribution du T2 mesuré par RMN à 20 MHz pour le Site U1480 dans les unités lithologiques I 

à V. 

La porosité RMN varie entre la porosité totale connectée et la porosité interstitielle sur l’ensemble 

des deux forages. Elle est systématiquement plus proche de la porosité totale connectée dans les 
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sédiments argileux du delta du Nicobar qui présentent une distribution bimodale de T2 (pic pour 

l’eau interstitielle et pic pour l’eau liée) montrant que la RMN peut enregistrer efficacement la 

porosité liée en plus de la porosité interstitielle. 

L’absence d’anomalie positive de la porosité interstitielle dans l’Unité III suggère que dans cette 

unité, les cendres volcaniques et la cimentation observée par Kawamura et al. (2020) n’offrent pas 

de résistance à la compaction comme observé dans la séquence sédimentaire entrante dans la marge 

de Nankai (paragraphe VII.1.1.2) (Spinelli et al., 2007 ; Hüpers et al., 2015). Or, les analyses de MIP 

réalisées montrent qu’un échantillon de tuf volcanique avec cendres de l’Unité IIIB présente une 

famille de seuils d’accès anormalement larges pour cette profondeur, ce qui pourrait localement 

suggérer le contraire (Figure 85). 
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VI.1. Caractérisation pétrophysique et hydrogéologique des 

sédiments entrant en subduction à partir des données du Site U1520  

En lien avec les objectifs des expéditions IODP 372 et 375, et conformément au projet de 

recherche post-expédition dans lequel s’inscrit ce travail de thèse, l’étude menée dans la marge nord 

d’Hikurangi avait pour objectif scientifique principal de déterminer les propriétés pétrophysiques 

et hydrogéologiques des sédiments entrant dans le système de subduction et la partie supérieure de 

la croûte océanique pour discuter l’influence de ces paramètres sur 1) la formation du décollement 

jusqu’alors mal contrainte dans la partie nord de la marge contrairement à la partie sud, 2) le faible 

couplage de la marge pendant la phase intersismique et 3) l’expression sismique associée à ce faible 

couplage, à savoir des séismes de subduction de magnitude modérée, des SSEs récurrents et peu 

profonds supposés capables de se propager jusqu’à proximité de la fosse le long de l’interface de 

subduction et/ou le long de failles satellitaires, ainsi que des tsunami earthquakes. Cette étude repose 

premièrement sur la quantification de la teneur en eau liée à partir de mesures de CEC réalisées sur 

106 échantillons du Site U1520. L’objectif est de déterminer l’état de compaction et les potentielles 

sources de fluides de la couverture sédimentaire entrante qui se caractérise par une forte 

hétérogénéité lithologique et de la partie supérieure de la croûte océanique. Deuxièmement, la 

structure du réseau poreux a été caractérisée de l’échelle macroscopique à microscopique à partir 

de la combinaison d’analyses MIP, RMN et d’adsorption/désorption d’azote. Cette caractérisation 

a été couplée à des estimations de perméabilité pour déterminer les zones les plus susceptibles de 

développer des surpressions de fluides. Cette étude a fait l’objet d’un article publié dans Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth présenté ci-après (Dutilleul et al., 2020b). La caractérisation 

minéralogique menée dans cet article essentiellement à la base de la séquence sédimentaire entrante 

a été complétée ultérieurement par une comparaison entre les valeurs de CEC obtenues sur les 

échantillons et la caractérisation de la composition des minéraux argileux publiée par Underwood 

(2021) pour la partie silicoclastique de la séquence sédimentaire entrante (voir paragraphe VI.1.3). 

 

Dans cet article, une séquence sédimentaire entrante particulièrement hétérogène du point de vue 

de sa composition et de ses propriétés pétrophysiques et hydrogélogiques est décrite, avec : 

- Trois unités lithologiques d’âge Quaternaire de faciès de fosses argilo-silteux avec des 

turbidites sableuses (Unités I à III) caractérisées par une faible CEC. Essentiellement 

macroporeuses, ces unités montrent une diminution de la porosité interstitielle de ~70% à 

proximité du plancher océanique à ~40% à la base de l’Unité III selon la loi ∅𝑖 =
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46,6𝑒−0,029𝜎𝑣
′  (R²=0,27) traduisant une consolidation normale associée à la libération de 

fluide interstitiel par compaction mécanique. 

- Une unité lithologique IV d’âge essentiellement Paléocène à Pliocène de faciès carbonatés 

pélagiques très variés caractérisés par des valeurs de porosité interstitielle, de teneur en eau 

liée et de perméabilité très contrastées. Cette unité comprend un intervalle supérieur de 

marnes, de calcaires de type mudstone avec des debris flow et des cendres volcaniques affecté 

par une consolidation normale avec une diminution de la porosité interstitielle de ~50% à 

~39%. Cet intervalle présente un bon potentiel de production de fluides par compaction 

mécanique et déshydratation de la smectite, avec à sa base un minimum de perméabilité 

(~10-18 m²) et de porosité (~25%). En-dessous se trouve un intervalle de craies plus poreux 

(jusqu’à ~46%) et plus perméable (~10-17 à 10-16 m²). 

- Deux unités lithologiques d’âge Crétacé Supérieur correspondant à des faciès 

volcanoclastiques très hétérogènes (Unité V) et volcaniques mixtes (Unité VI), 

essentiellement mésoporeux à microporeux et localement macroporeux, avec un très fort 

potentiel de production de fluides par déshydratation de smectites, zéolites et d’opale, 

généralement associé à de très faibles valeurs de porosité interstitielle et de perméabilité 

(~10-19 à 10-20 m²). 

A partir de cette caractérisation pétrophysique et hydrogéologique, deux candidats pour la mise en 

place du futur décollement sont proposés. Le premier correspond à la base de l’Unité IV de 

carbonates pélagiques et correspondrait à l’intervalle de calcaires pélagiques et de craies associé au 

décollement dans la partie sud de la marge (Barnes et al., 2010, 2018 ; Plaza-Faverola et al., 2012, 

2016 ; Crutchley et al., 2020). Le deuxième correspond à la partie supérieure des unités volcaniques 

et volcanoclastiques hétérogènes V et VI. Cette étude permet donc d’apporter des contraintes de 

terrain au modèle de Barnes et al. (2020), qui, à partir de l’analyse de profils de sismique réflexion, 

proposent une zone décollement à la base de la séquence sédimentaire entrante dans la marge nord 

d’Hikurangi. 

 

L’article et les informations complémentaires sont disponibles en ligne au lien suivant : 

https://doi.org/10.1029/2020JB020330 

https://doi-org.bases-doc.univ-lorraine.fr/10.1029/2020JB020330
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Underwood (2021) a caractérisé la composition des minéraux argileux dans les Unités I à III et 

montre que celles-ci sont riches en illites (en moyenne, entre 48% et 52%) et en smectites (en 

moyenne, entre 34% et 39%), avec une minorité de kaolinites et/ou chlorites (en moyenne, 13% à 

14%) (Figure 87). 

 

Figure 87 : Caractérisation de la composition des minéraux argileux dans les unités silicoclastiques I à III au Site 

U1520 (Underwood, 2021). 

La teneur en smectite déterminée par Underwood (2021) dans les Unités I à III est bien corrélée 

aux valeurs de CEC mesurées dans les échantillons de ces mêmes unités (Figure 88), comme 

observé pour les échantillons essentiellement silicoclastiques de la marge nord de Sumatra (Figure 

84). 
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Figure 88 : Corrélation entre la teneur en smectite dans l’échantillon total extrapolée à partir d’Underwood (2021) 

et de la CEC mesurée dans les unités lithologiques silicoclastiques I à III au Site U1520 et comparaison avec les 

données de la marge nord de Sumatra (Figure 84). 
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VI.2. Caractérisation pétrophysique et hydrogéologique de la partie 

supérieure du prisme d’accrétion externe à partir des données du 

Site U1518 

 

Le manuscrit présenté ci-après est une version révisée du manuscrit initialement soumis le 

24/07/2020 à Geophysics, Geochemistry, Geosystems, accepté avec révisions majeures le 11/09/2020 

puis avec révisions mineures le 08/03/2021.  

En lien avec les objectifs des expéditions IODP 372-375 et conformément au projet de recherche 

post-expédition dans lequel s’inscrit cette étude, les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques 

de 52 échantillons correspondant à des sédiments accrétés à proximité du chevauchement frontal 

au Site U1518 ont été caractérisées. Ces échantillons proviennent du toit et de la partie supérieure 

du mur d’une faille satellitaire supposée 1) avoir accomodé plusieurs kilomètres de 

raccourcissement et 2) être capable de propager des SSEs peu profonds vers le plancher océanique. 

Les analyses structurales réalisées à bord et publiées dans Fagereng et al. (2019) montrent en effet 

que cette faille satellitaire, la faille de Pāpaku, présente à la fois des structures de déformation 

ductiles et cassantes qui témoignent d’une évolution du type de déformation dans la zone de faille 

et donc du type de glissement exprimé, potentiellement en lien avec une variation de la pression de 

fluide. Dans ce manuscrit, nous comparons l’état de compaction et la structure du réseau poreux 

des sédiments accrétés au Site U1518 avec ceux des sédiments équivalents non déformés de la 

séquence sédimentaire entrante au Site U1520 (Unités lithologiques I à III caractérisées dans 

Dutilleul et al., 2020b). Nous montrons que le toit de la faille de Pāpaku est surconsolidé alors que 

la zone de faille et la partie supérieure du mur sont normalement consolidés. En supposant une 

contrainte uniaxiale verticale, nous montrons que ces états de compaction contrastés s’expliquent 

par une différence d’enfouissement maximal entre le toit et le mur de la faille de Pāpaku avant 

chevauchement, avec un toit qui a été soulevé et érodé à plusieurs reprises en association avec le 

chevauchement. Actuellement, l’absence de pression de fluide au niveau de la zone de faille est 

défavorable au développement d’un régime compatible avec la propagation de SSEs où de la 

rupture co-sismique lors de tsunami earthquakes jusqu’au plancher océanique. Ce comportement est 

différent de celui observé à l’interface de subduction où des pressions de fluide élevées sont décrites 

dans cette partie de la marge (Ellis et al., 2015), bien que cela puisse évoluer au cours du temps 

comme suggéré par le modèle de faille-valve (voir paragraphe II.3.3.3.3). 
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Porosity and compaction state at the active Pāpaku thrust fault in the 

frontal accretionary wedge of the North Hikurangi margin  

Jade Dutilleula*, S. Bourlangea and Y. Gérauda 

aUniversity of Lorraine, CNRS, GeoRessources, F-54000 Nancy, France 

Key points: 

 Strong contrasts of physical properties including porosity occur across the Pāpaku 

thrust fault at IODP Site U1518 

 The hanging-wall is overcompacted and shows lower interstitial porosity, higher P-

wave velocity and resistivity than the footwall 

 Porosity suggests differences in maximum burial depth with an uplifted, thrusted 

and concomitantly eroded hanging-wall above the footwall 

Abstract  

Characterization of the porosity evolution across the sedimentary section entering subduction 

zones and accreted sediments provide valuable information for understanding the deformation 

history at accretionary margins and the physico-chemical processes in and around fault zones. 

International Ocean Discovery Program Expeditions 372 and 375 drilled, logged and cored the 

reference section on the incoming plate (Site U1520) and across the active Pāpaku thrust (Site 

U1518), which is a <30° westward-dipping splay fault in the frontal accretionary wedge at the 

northern Hikurangi margin in a region where tsunami earthquakes and recurrent slow slip events 

are documented. We observe strong variations of physical properties across the thrust fault. In 

particular, interstitial porosity increases by ~10% through the fault zone while it exponentially 

decreases with depth, showing lower values in the hanging wall (on average, ~36%) than in the 

footwall (~42%). Based on comparisons of porosity with the compaction curve at Site U1518 with 

that of reference Site U1520, we infer an overcompaction in the hanging wall and a nearly normal 

compaction in the footwall of the Pāpaku thrust. We suggest that the porosity pattern across the 

thrust infers differences in the maximum burial depth of sediments, characterized by an 

overcompacted hanging wall that has been uplifted, thrusted and concomitantly tectonically eroded 

above the footwall. Porosity data indicate hydrostatic conditions around the thrust fault contrasting 

with commonly assumed excess pore pressure at the plate interface. 
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1. Introduction 

Over the last two decades, significant research effort was deployed to better understand how the 

shallow part of subduction zones accommodates displacement through a wide variety of slip 

modes, includingtsunami earthquakes (e.g. Bilek and Lay, 2002; Seno, 2002) and recently-

discovered slow earthquakes (e.g. Kodaira et al., 2004; Shelly et al., 2006; Ito and Obara, 2006) and 

their relation with large damaging earthquakes (Kato et al., 2012; Uchida et al., 2016; Obara and 

Kato, 2016). In particular, the North Hikurangi margin has attracted the attention of many 

scientists. Here, the Pacific plate is obliquely subducting beneath the Australian Plate at a velocity 

of ~4.5-5.5 cm/yr (Fig. 1a) (Wallace et al., 2004). The shallow plate interface is known to host 

moderate (Mw <7.2) earthquakes (Webb and Anderson, 1998; Wallace et al., 2009) and large 

magnitude tsunami earthquakes such as the Mw 6.9-7.1 Poverty Bay and Tolaga Bay earthquakes 

that occurred in March and May 1947 respectively (Doser and Webb, 2003; Bell et al., 2010, 2014; 

Hamling et al., 2017) (Fig. 1b). Since the installation of a continuously operating global positioning 

system (cGPS) and dense seismic network in 2002 (Gale et al., 2015), slow slip events have also 

been detected every 1-2 years along the North Hikurangi margin (Fig. 1b) (Douglas et al., 2005; 

Wallace and Beavan, 2006; 2010; Beavan et al., 2007; McCaffrey et al., 2008; Wallace et al., 2009; 

2012, 2016, 2017; Bell et al., 2010; Bartlow et al., 2014; Koulali et al., 2017; Wallace, 2020), some 

of them being associated with tectonic tremors (Kim et al., 2011; Todd and Schwartz, 2016 and 

Todd et al., 2018). Slow slip events commonly last 1 or 2 weeks and involve 1-3 cm of 

southeastward surface displacement corresponding to ~7-20 cm of slip on the plate interface 

(Wallace et al., 2004, 2009, 2012, 2016; Wallace and Beavan, 2010; Wallace, 2020). It has been 

shown that their source zones coincide with high-amplitude seismic reflectors (Fig. 1b), interpreted 

as fluid-rich subducted sediments (Bell et al., 2010; Heise et al., 2013; Bassett et al., 2014; Ellis et 

al., 2015; Wallace, 2020). It is commonly accepted that transitional friction stability of which slow 

slip events are widely interpreted as the expression may result from one or from a combination of 

the following mechanisms (Saffer and Wallace, 2015): 1) transitional behavior straddling the 

boundary between unstable friction behavior required for stick-slip and stable behavior favoring 

aseismic creep (Liu and Rice, 2007; McCaffrey et al., 2008), 2) transient elevated pore fluid pressure 

triggering low effective stress conditions (Kodaira et al., 2004; Ito et al., 2005; Audet et al., 2009; 

Song et al., 2009; Audet, 2010; Han et al., 2017) and 3) low fault rigidity (Leeman et al., 2016). 

Transitional friction stability would also contribute to normal earthquake rupture propagation 

beyond the seismogenic zone and potentially at shallow depths where seafloor deformation is 

related to tsunamigenesis (Schwartz and Rokosky, 2007). In particular, it has been suggested that 

rupture propagation to splay faults may generate tsunamis (Fukao, 1979; Cummins et Kaneda, 
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2000; Wendt et al., 2009).  As observed in subduction zones like Costa Rica (Davis et al., 2015), 

Ecuador (Vallée et al., 2013) and the Nankai (Yamashita et al., 2015; Uchida et al., 2020; Kano and 

Kato, 2020; Yokota and Ishikawa, 2020) margins, slow slip events in the North Hikurangi margin 

occur at exceptionally shallow depths ranging <2-15 km below the seafloor (Saffer et al., 2019a) 

and may propagate close to the trench as recently captured by a network of absolute pressure 

gauges deployed offshore (Wallace et al., 2016). However, whether slow slip propagates near the 

trench along the plate interface and/or splay faults near the deformation front is unresolved 

(Wallace et al., 2016; Plaza-Faverola et al., 2016; Fagereng et al., 2019; Shaddox and Schwartz, 2019; 

Mouslopoulou et al., 2019; Wallace, 2020).  

To address splay fault activity in the upper plate and relations with seismic and tsunamigenic risks 

(Pastén-Araya et al., 2021), IODP Expedition 372 logged and IODP Expedition 375 cored Site 

U1518 in the frontal wedge of the northern Hikurangi margin, ~6.5 km west of the deformation 

front, where distinct imbricate- and splay faults are observed (Saffer et al., 2019b; Fagereng et al., 

2019). To study the evolving processes during subduction, Site U1520 was also drilled, cored and 

logged on the incoming plate for reference, where a basin is formed by the Hikurangi Trough 

foredeep overlying the Hikurangi Plateau, ~16 km oceanward of the deformation front (Barnes et 

al., 2019) (Fig. 1b, c). Here, the frontal wedge is over-steepened, and is inferred to exhibit frontal 

tectonic erosion related to subducting seamounts (Pedley et al., 2010; Greve et al., 2020; Wallace, 

2020). Coring and logging-while-drilling (LWD) at Site U1518 penetrated the hanging-wall and 

uppermost footwall, of an active Quaternary thrust fault, named the Pāpaku fault (Saffer et al., 

2019b). The Pāpaku fault is a <30° westward-dipping splay fault rooted to the plate interface 10-

25 km landward of Site U1518 (Fig. 1d). It is inferred to have accommodated ~6 kilometers of 

shortening within the prism (Fagereng et al., 2019). This thrust is thought to lie within or near the 

rupture area of the Mw 6.9-7.1 Poverty Bay and Tolaga Bay tsunami earthquakes that occurred in 

1947 (Doser and Webb, 2003; Bell et al., 2014; Fagereng et al., 2019) and within or above the slow 

slip event source area (Wallace et al., 2016; Barker et al., 2018; Saffer et al., 2019b; Fagereng et al., 

2019) (Fig. 1b, c). Core and logging data were used to characterize lithology and sediment 

composition, deformation structures, physical properties and interstitial fluid geochemistry at Site 

U1518 during the Expeditions (Saffer et al., 2019b). As part of Expedition 375, three observatories 

were installed in the hanging wall (~217 mbsf), the fault zone (~323 mbsf) and the footwall (~393 

mbsf) of the Pāpaku fault, to monitor the deformation, pore pressure, temperature and pore fluid 

geochemistry during the duration of a regional slow slip cycle (Saffer et al., 2019b).  These data are 

expected to be downloaded using a remotely operating vehicle (ROV) (Saffer et al., 2019b).  
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Figure 1. a) Tectonic setting of the Hikurangi margin with plate motion indicated by red arrows (modified after 

Saffer et al., 2019a). b) Bathymetric map (thin blue lines labelled in meters) of the IODP Expeditions 372/375 

study area offshore Gisborne (modified after Saffer et al., 2019a) located on a) showing the plate boundary (thick 

black line with teeth), the depth of the subducted plate interface in kilometres below the sea floor (thick black lines, 

after Williams et al., 2013), the location of IODP Sites U1518 (green dot) and U1520 (red dot), the epicentre 

location of the 1947 tsunami earthquake (red star), the slip contours of the 2010 Tolaga (yellow) and Gisborne 

(pink) slow slip events labelled in 40 mm increments and the October 2014 slow slip event contours (dashed white 

lines labelled in 50 mm increments) based on Wallace et al. (2016), Wallace(2020) and Barnes et al. (2020). The 

blue shaded zone represents the high reflectivity zone (HRZ) interpreted as fluid-rich by Bell et al. (2010). The 
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black line represents the location of the seismic cross-section shown in c). c) Seismic profile 05CM-04 of the 

accretionary prism and the subducting plate, with collocated IODP drill sites (modified after Saffer al., 2019a). 

Interpreted faults and representative seismic stratigraphies with the base of seismic units (SU) defined at Site U1520 

(Barnes et al., 2019b, 2020) are shown in legend. The red star shows the projected location of March 1947 tsunami 

earthquake. The panel shows slip distribution of the October 2014 slow slip (after Wallace et al., 2016). VE is 

vertical exaggeration. d) Close-up of the frontal accretionary prism from c). Site U1518 penetrated the Pāpaku 

thrust, which is one of the splay faults near the deformation front. e) Close-up of Site U1518 and the Pāpaku thrust 

from d) (modified after Saffer et al., 2019b). The main seismic reflectors, seismic stratigraphy and structures are 

interpreted by Wallace et al., 2019b, Barnes et al. (2020) and (Fagereng et al., 2019). Note that seismic units 

were defined independently at Site U1518 (Saffer et al., 2019b) and at Site U1520 (Barnes et al., 2019). 

Although it is currently unclear whether the Pāpaku thrust fault hosts slow slip and/or coseismic 

slip, the description of varied brittle and ductile deformation structures at Site U1518 indicates that 

the Pāpaku fault has experienced mixed styles of slip in the past, potentially induced by temporal 

variations in loading rate and/or pore fluid pressure affecting the frictional properties of the fault 

(Fagereng et al., 2019). 

Here, we address pore pressure distribution and implications for slip style and deformation history 

at the Pāpaku thrust by documenting fluid content and sediment compaction state at Site U1518 

based on geochemical, porosity and pore structure data. Following previous works (Henry, 1997; 

Henry and Bourlange, 2004; Conin et al., 2011; Dutilleul et al., 2020a,b), we determine the 

interstitial porosity that is representative of the compaction state of sediments (Brown and Ransom, 

1996; Fitts and Brown, 1999; Gamage et al., 2011; Tudge and Tobin, 2013) by correcting the total 

connected porosity (equivalent to shipboard moisture-and-density (MAD) porosity in Saffer et al., 

2019b) from clay-bound water content by conducting geochemical measurements of cation 

exchange capacity (CEC) and exchangeable cation composition. We further characterize the 

evolution of pore geometry and size along the depth by conducting mercury injection capillary 

pressure (MICP) and nuclear magnetic resonance (NMR) measurements that characterize the size 

of pore throats and bodies, respectively (Bossennec et al., 2018). 

We compute the relationship between interstitial porosity and vertical effective stress (that we refer 

to as compaction curve), and use this curve to compare between Sites U1518 and U1520. Here, we 

consider the interstitial porosity-vertical effective stress curve at Site U1520 to represent a reference 

compaction curve of the undeformed sedimentary section prior to subduction. We observe a 

deviation of interstitial porosity of the deformed sediments at Site U1518 from the reference 

compaction curve from Site U1520, from which we interpret the hydrologic and tectonic processes 
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that the sediments have likely incurred, by assuming hydrostatic conditions and uniaxial 

compaction (Conin et al., 2011). The analyses allow us to assess the compaction state of sediments 

surrounding the Pāpaku thrust fault and evaluate the presence of pore pressure that may affect 

fault stability thus fault slip styles along the Pāpaku fault, enabling us to acquire insights on the 

deformation history at the frontal accretionary wedge and to propose an upper limit for erosion at 

the Pāpaku thrust. 

 2. Study sites, materials and methods 

2.1. Geological setting 

2.1.1. Site U1520 

At Site U1520, located ~95 km from shore and ~16 km east of the deformation front, the upper 

oceanic crust and its sedimentary cover were logged down to ~947 mbsf and cored down to ~1045 

mbsf in ~3520 m water depth during IODP Expeditions 372 and 375 (see Barnes et al., 2019 for 

further detail). The sedimentary section is composed of a Quaternary to Paleocene sedimentary 

cover with Quaternary-aged siliciclastic trench sediments (Units I-III; 0-~510 mbsf) overlying 

pelagic carbonate formations from Pleistocene to Paleocene (Unit IV; ~510-848 mbsf), above 

Cretaceous-aged volcaniclastic Units V-VI (~848–1045 mbsf) of the subducting Hikurangi Plateau 

as described by Barnes et al. (2019 and 2020). The siliciclastic sediments of Units I-III are 

characterized by gray to greenish silty clay to clayey silt hemipelagites with more or less abundant 

and thick turbiditic sand and/or silt interbeds, interpreted to be mostly trench-wedge facies (Units 

I and III) with an undeformed rafted block of the toe domain of the Ruatoria debris flow avalanche 

(Collot et al., 2001) corresponding to Unit II (~110-222 mbsf) (Barnes et al., 2018). In siliciclastic 

Units I-III, Dutilleul et al. (2020b) documented relatively low CEC values (in average, 0.14 mol/kg) 

and bound water content (in average, 5%) typical of clay-rich sediments dominated by illite rather 

than smectite. Dutilleul et al. (2020b) also showed that these units undergo normal consolidation 

as interstitial porosity exponentially decreases with depth from ~70% near the seafloor to ~40% 

at the bottom of Unit III. 

2.1.2. Site U1518 

In the forelimb of the Pāpaku thrust anticline, ~6.5 km west of the deformation front at ~2630 m 

water depth, several boreholes were drilled at Site U1518 to provide logging data, cores and long-

term in situ conditions (Saffer et al., 2019b). Logging-while-drilling (LWD) was carried out at Holes 

U1518A (0-~118 mbsf) and U1518B (0-600 mbsf) during IODP Expedition 372 and coring was 

conducted at Holes U1518E (0-~175 mbsf) and U1518F (~197-~495 mbsf) during IODP 
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Expedition 375 less than 50 meters south of Holes U1518A and U1518B. From published seismic 

profiles, the Pāpaku fault corresponds to a negative polarity reflection at the interface between 

seismic units (SU) 2 and 3 (Saffer et al., 2019b) (Fig. 1e), likely related to the variations in 

petrophysical properties (Cook et al., 2020). At Hole U1518B, the Pāpaku fault zone was localized 

between ~315 and ~348 mbsf based on major changes in LWD data and from the first occurrence 

of clustered deformation structures observed in resistivity image logs (Saffer et al., 2019b; Cook et 

al., 2020). Core recovery was very good in the upper part of the hanging-wall (in average, ~92% at 

Hole U1518E). In the damage zone of the hanging-wall and the Pāpaku fault zone, core recovery 

drops to values (~46% at Hole U1518F) commonly obtained in damaged sections around faults at 

subduction zones (Fagereng et al., 2019) but the quality of the cores recovered was sufficient to 

carry out lithological and structural description, as well as physical property measurements (Saffer 

et al., 2019b). The Pāpaku fault zone was identified between ~304 and ~361 mbsf at Hole U1518F 

based on a sharp transition from fractured and folded coherent bedding to fault zone rocks with 

brittle and ductile structures observed in the cores (Fagereng et al., 2019) and an increase in porosity 

values measured on core samples (Saffer et al., 2019b).  

No significant variation in lithology was observed among the hanging wall, the fault zone and the 

footwall of the Pāpaku thrust (Fig. 2a). The hanging wall corresponds to lithologic Unit I (~0-304 

mbsf) consisting of Lower-Mid Pleistocene (>0.53 Ma) hemipelagic silty claystone and fine-grained 

turbidites sequences. The Pāpaku thrust fault zone is mainly developed in lithologic Unit II (~304-

370 mbsf; <0.53 Ma) composed of hemipelagic mudstone alternating with thin and sparse layers 

of silty mudstone to sandy siltstone. The footwall is mainly composed of relatively undeformed 

Mid-Upper Pleistocene (<0.53 Ma) bioturbated hemipelagic mudstones of Unit III (~370-492 

mbsf) with turbidite sequences. Subunit IIIA is characterized by abundant mass transport deposits 

(MTDs). It has not been resolved onboard if these MTDs are related to an oversteepened seafloor 

when frontal accretion initiated at the Pāpaku thrust or to turbidity currents on the trench floor.  

Detailed description of the fault zone architecture was published by Fagereng et al. (2019). The 

hanging wall section is folded with bedding dips ranging 0-50° (Fig. 2b), faulted and pervasively 

fractured from below ~200 mbsf, ~100 m above the Pāpaku fault zone in a zone that we refer to 

as the hanging wall damage zone (Fig. 2c). The Pāpaku fault zone is composed of a ~18 m-thick 

main fault zone (MFZ, Fig. 2a) characterized by a mixture of brittle (breccia, faults and fractures) 

and ductile (flow bands) structures, with ductile features locally overprinted by faults and fractures 

(Fig. 3a). Below, there is a ~21 m-thick zone of gradually decreasing deformation intensity where 

structures are more ductile than brittle, and a ~10 m-thick subsidiary fault zone (SFZ). The footwall 

is relatively undeformed although a few ductile-flow deformation structures and occasional faults 
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were identified. Injection structures indicating sediment fluidization were observed in the footwall 

(Fagereng et al., 2019). 

 

Figure 2. Summary of lithology, mineralogy, structure and physical properties at Site U1518. a) Lithostratigraphy 

showing age, lithological units (LU), seismic units defined at Site U1518 (SU, Figure 1e) and description (see 

Legend) modified after Saffer et al., 2019b. b) Bedding dip angle measured from the cores and c) Cumulative number 

of observed deformation structures (see Legend). d) Mineral assemblage obtained by assemblage from shipboard 

XRD. e) Cation exchange capacity. f) Porosity measured on samples and by LWD tools (see Legend). g) Pore 

structure data from mercury injection capillary pressure (MICP) and nuclear magnetic resonance (NMR) (see 

Legend). Bars correspond to the range of pore throat diameters where at least 40% of the maximal mercury injection 

is occurring. The average MICP pore throat diameter is represented by a black dot in the bar. h) LWD resistivity-

at-bit and P-wave velocity (see Legend). Light orange and light gray correspond to Hole U1518A, dark orange and 

dark gray correspond to Hole U1518B.  i) Resistivity-derived porosity at Holes U1518A and U1518B using 
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different cementation factors, compared to shipboard interstitial porosity and LWD neutron porosity. The color of 

the data points and bars in e), f), g) and i) indicates lithology of the samples analysed: light green for clay(stone), 

dark green for contorted clay(stone), gray for silty clay(stone), clayey silt(stone) or alternating silt and clay layers and 

brown for silt(stone) with sand. The red shaded zone corresponds to the location of the Pāpaku fault zone identified 

from the cores, which are the main fault zone (MFZ) from 304 to 322 mbsf and the subsidiary fault zone (SFZ) 

from 351 to 361 mbsf. HW DZ indicates the location of the hanging wall damage zone. Note that based on logging 

data at Hole U1518B, the Pāpaku fault zone is interpreted at depths of ~315-348 mbsf (Cook et al., 2020). 

LWD data at Hole U1518B were shifted from an average value of ~11 mbsf to fit core data based on the top of 

the Pāpaku fault zone following Saffer et al. (2019b) and Cook et al. (2020).  

2.2. Sampling and data 

Our study is based on logging data and measurements on 362 core samples acquired at Site U1518 

during IODP Expeditions 372-375 and additional post-cruise measurements on 52 samples 

retrieved from the cruise.  Shipboard logging data include P-wave velocity, resistivity, neutron 

porosity and NMR. Shipboard measurements on core samples include total connected porosity 

(shipboard MAD analyses) measured on 362 samples, X-ray diffraction (XRD) analyses on 120 

samples and interstitial water geochemistry, as well as lithological and structural description 

(Wallace et al., 2019b). We report on newly-acquired data measured on 52 core samples from Site 

U1518 recovered by Expedition 375, which are total connected porosity, cation exchange capacity, 

exchangeable cation composition and soluble chloride content (section 2.3.1.1). These data are 

used to correct total connected porosity from clay-bound water content (section 2.3.1.1). We also 

carried out Mercury-Injection-Capillary-Pressure (MICP) and Nuclear-Magnetic-Resonnance 

(NMR) experiments on 17 and 14 samples respectively to determine pore size distribution and 

permeability (section 2.3.2). The average sampling rate for the study is approximately one sample 

per core (1 sample each 10 meter). We sampled as close as possible (6 cm – 4.5 m; in average 0.5 

m) to the samples that were squeezed shipboard for interstitial water composition analysis. The 

samples were stored at chilled temperature (2-8°C) in sealed plastic bags with a sponge saturated 

with seawater inside the bags to preserve moisture.  Shipboard total connected porosity was equal 

to total connected porosity measured in the laboratory, evidencing that moisture was successfully 

preserved during transportation of the samples. Porosity data measured on samples were correlated 

to LWD neutron porosity and NMR porosity data. Data from this study were compared with data 

from 42 samples from Units I-III at Site U1520 from Dutilleul et al. (2020b). 
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Figure 3: Detailed structural, mineralogical and physical properties across the Pāpaku Fault zone (304-361 mbsf 

at coring Holes, 315-348 mbsf at LWD hole) at Site U1518, closed-up from Figure 2. a) Structural description 

of ductile and brittle deformation structures (modified after Saffer et al., 2019b and Fagereng et al., 2019) (see 

Legend). b) Number of brittle deformation structures (see Legend). c) Normalized mineral assemblage obtained from 

shipboard XRD. d) Porosity measured on samples and by LWD tools (see Legend). e) Pore structure data from 

mercury injection capillary pressure (MICP) and nuclear magnetic resonance (NMR) (see Legend). Bars correspond 

to the range of pore throat diameters where at least 40% of the maximal mercury injection is occurring. The average 

MICP pore throat diameter is represented by a black dot. f) Transverse relaxation time (T2) from NMR. g) LWD 

resistivity-at-bit and P-wave velocity. The color of the data points and bars in d) and e) indicates lithology of the 

samples analysed: light green for clay(stone), dark green for contorted clay(stone), gray for silty clay(stone), clayey 

silt(stone) or alternating silt and clay layers and brown for silt(stone) with sand. LWD data at Hole U1518B were 

shifted by an average value of ~11 mbsf to fit core data based on the top of the Pāpaku fault zone following Saffer 

et al. (2019b) and Cook et al. (2020). 
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2.3 Methods 

2.3.1 Quantification of porosity 

2.3.1.1. Estimation of bound water content and interstitial 

porosity from CEC, soluble chloride content and interstitial water 

composition 

Moisture and density analyses were conducted during IODP Expedition 375 which measured the 

total connected porosity measurements (Saffer et al., 2019b) that are based on the determination 

of total water content and thus include both interstitial water content and bound water content 

(Saffer et al., 2019b) (Fig. 4).  

 

Figure 4: Schematic cartoon (modified after Conin et al., 2011 and Salles et al., 2008) showing the relationship 

between total connected porosity (∅𝑡) representative of total water content, interstitial porosity (∅𝑖 ) representative of 

interstitial water and claybound water (∅𝑏) defined in Equation (3) : 𝜙𝑖 =  𝜙𝑡 − 𝜙𝑏 . Thetotal water content of 

a clay-rich sample saturated with seawater includes both interstitial water and clay bound water. The clay bound 

water (colored in blue) is the water stored in the interlayer space within clay and on clay particle surfaces. 

Interstitial water corresponds to the chloride-bearing water located in the pore space that is 

expellable by compaction-induced dewatering as sediments are buried. Clay bound water includes 

chloride-free water located in the interlayer space and electrostatically bound on particle surfaces 

because of the compensation of negatively charged layers by hydrated cations. Clay bound water 
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content is generally poorly affected by compaction (e.g. Bird 1984; Colten-Bradley, 1987; Fitts and 

Brown, 1999; Henry and Bourlange, 2004; Dutilleul et al., 2020a) and transiently released when 

sediments reach the pressure-temperature (<150°C) window of smectite-to-illite dehydration. Clay 

bound water can be derived from smectite content quantified from XRD (Brown and Ransom, 

1996) or cation exchange capacity (CEC) (Henry, 1997; Henry and Bourlange, 2004; Conin et al., 

2011; Dutilleul et al., 2020a). CEC is the number of sites on the mineral surfaces that can exchange 

ions with interstitial water and is thus a good proxy for bulk hydrous mineral content of the sample. 

If clay bound water content is known, total connected porosity can be corrected to determine 

interstitial porosity. 

We measured total connected porosity at GeoRessources laboratory, Nancy, France, according to 

the procedure of Blum (1997) that was used during IODP Expeditions 372 and 375. This 

procedure consists of measuring the mass of the sample when it is wet (𝑚𝑤𝑒𝑡) and the mass 

(𝑚𝑑𝑟𝑦) and volume (𝑉𝑑𝑟𝑦, measured using a Micromeritics® AccuPyc II 1340 helium-

displacement pycnometer) after a 24-hours stage of drying in a convection oven at 105°C±5°C to 

remove both interstitial and clay bound water. The calculation of total connected porosity 𝜙𝑡 and 

grain density 𝜌𝑔 is corrected for the precipitation of salt during drying: 

𝜙𝑡 =
𝑉𝑓

𝑉𝑤𝑒𝑡
=  

𝑉𝑓

𝑉𝑓+𝑉𝑠 
    (1)  and  𝜌𝑔 =  

𝑚𝑠

𝑉𝑠
      (2) 

where 𝑉𝑓 =  
𝑚𝑓

𝜌𝑓
  is the volume of pore fluid, 𝑚𝑓 =

𝑚𝑤 

1−𝑠
 is the pore fluid mass, 𝑚𝑤 =  𝑚𝑤𝑒𝑡 −

 𝑚𝑑𝑟𝑦  is the pore water mass, 𝑠 is the salinity (0.035), 𝜌𝑓  is the density of pore fluid (1.024 g/cm3), 

𝑉𝑠𝑎𝑙𝑡 =  
𝑚𝑠𝑎𝑙𝑡

𝜌𝑠𝑎𝑙𝑡
=

𝑚𝑤  𝑠

(1−𝑠)  𝜌𝑠𝑎𝑙𝑡
  is the salt volume,  𝑚𝑠𝑎𝑙𝑡 the salt mass,  𝜌𝑠𝑎𝑙𝑡  the density of salt 

(2.220g/cm3), 𝑚𝑠 =  𝑚𝑤𝑒𝑡 −  𝑚𝑓 = 𝑚𝑑𝑟𝑦 −  𝑚𝑠𝑎𝑙𝑡   is the mass of solids excluding salt and 𝑉𝑠 =

 𝑉𝑑𝑟𝑦 − 𝑉𝑠𝑎𝑙𝑡  is the volume of solids excluding salt.  

The dry samples were then ground using a Retsch® mixer mill MM200 with agate grinding beads 

and jars. We conducted three types of geochemical analyses, which are 1) CEC measured by 

exchange with cobaltihexamine and ultraviolet-visible spectrometer, 2) exchangeable cation 

composition (Na+, K+, Ca2+, Fe2+ and Mg2+) measured by atomic absorption spectrometers Thermo 

Fisher Scientific® ICE 3300 and Varian® SpectrAA 800 Zeeman and 3) soluble chloride content 

per dry mass determined by sequential water extraction (Tessier et al., 1979) and ion 

chromatography carried out at the Laboratoire Interdisciplinaire des Environnements 

Continentaux (LIEC) in Nancy and Metz, France. The CEC and soluble chloride content per dry 

mass are used to determine the clay-bound water content while exchangeable cation composition 
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is used to compute resistivity-derived porosity (Henry, 1997; Bourlange et al., 2003; Henry and 

Bourlange, 2004; Conin et al., 2011; Dutilleul et al., 2020a, 2020b). 

Interstitial porosity (𝜙𝑖) and clay-bound water content (𝜙𝑏) were determined from the total 

connected porosity (𝜙𝑡), the average number 𝑛 of water molecules per cation charge (𝑛=15 is used 

corresponding to smectites with two layers of water following Dutilleul et al., 2020b and other 

studies depicted in Figure 5), the water molar mass 𝑀𝑤  (𝑀𝑤 = 0.018 kg/mol), the density of pore 

fluid 𝜌𝑓 , the grain density 𝜌𝑔 and the CEC: 

𝜙𝑖 =  𝜙𝑡 − 𝜙𝑏 = 𝜙𝑡 −  𝑛 
𝑀𝑤

𝜌𝑓
 𝐶𝐸𝐶 𝜌𝑔(1 − 𝜙𝑡)         (3) 

We use the clay bound water content obtained in this study and interpolated for the 362 samples 

analysed by moisture and density during Expedition 375 to correct for total connected porosity 

and determine the shipboard interstitial porosity. 

 

Figure 5. Volume of chloride-free fluid per volume of grain (bound water ratio) versus cation exchange capacity at 

North Hikurangi margin Sites U1518 and U1520 (after Dutilleul et al., 2020b). Theoretical trends for an ideal 

two water layers smectite containing 12 or 15 water molecules per cation charge (Henry, 1997) and for a three water 

layers smectite containing 19 water molecules per cation charge are from Henry and Bourlange (2004) and Conin et 

al. (2011).or. Data from sediment inputs to the North Sumatra subduction zone (IODP Expedition 361) are 

from Dutilleul et al. (2020a). Data from the the sediments inputs to Barbados subduction zone are from Henry 

(1997). Data from the Nankai Upper and Lower Shikoku Basin are from Henry and Bourlange (2004). Data 
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from Site C0001 (megasplay fault zone of the Nankai accretionary prism) including accretionary wedge and slope 

apron sediments are from Conin et al. (2011). Data from sediment inputs to the North Sumatra margin (Site 

U1480) and North Hikurangi margin (Site U1520) plot on the 15 water molecules per cation charge trend (see 

Dutilleul et al., 2020b), while sediment inputs to Barbados subduction zone plot on the 12 water molecules per 

cation charge trend. Other data do not plot on a trend because of too low CEC values (Henry and Bourlange, 2004; 

Dutilleul et al., 2020a). 

We also use the interstitial porosity to express pore volume loss at specific depth as: 

∆𝑉

𝑉𝑜
=

(𝜙𝑖0− 𝜙𝑖)

(1−𝜙𝑖)
            (4) 

where ∆𝑉 is volume loss, 𝑉𝑜  is the initial volume and 𝜙𝑖0 is the initial interstitial porosity (Saito 

and Goldberg,1997). 

2.3.1.2. Resistivity-derived porosity 

Because of 1) a coring gap (~175-197 mbsf) between lithological Subunit IA and IB, and 2) higher 

resolution of LWD data than MAD measurements on discrete samples, we use neutron porosity 

log data and porosity estimated from resistivity-at-bit logs (sampling interval of 15 cm) at Site 

U1518, in addition to sample measurements. Resistivity-derived porosity was obtained based on 

the bulk conductivity of the sediments σ, using Revil et al. (1998)’s resistivity model for clay-rich 

materials with high surface conductivity 𝜎𝑠. This model is based on Archie’s law (Archie, 1942) 

that links the resistivity-derived porosity ϕ to the formation factor 𝐹: 

𝐹 = 𝑎 𝜙−𝑚  (5) 

where 𝑚 and 𝑎 are constants. Previous works have shown that resistivity-derived porosity 

determined using this model with 𝑎 = 1 and a cementation factor 1≤ 𝑚 ≤3.5 best characterize the 

interstitial porosity of siliciclastic clay-rich materials (Conin et al., 2011; Dutilleul et al., 2020b). 

Because at Site U1518 
𝜎𝑠

𝜎𝑖𝑓
 ≪ 1, we assume the hypotheses of Bussian (1983) and Bourlange et al. 

(2003) and express 𝐹 as: 

𝐹 =  
𝜎𝑖𝑓

𝜎
 [1 + 2

𝜎𝑠

𝜎𝑖𝑓
 (

𝜎𝑖𝑓

𝜎
− 1) ]           (6) 

with the conductivity of the interstitial fluid 𝜎𝑖𝑓 , surface conductivity 𝜎𝑠 and bulk sediment 

conductivity 𝜎. 

The conductivity of the interstitial fluid 𝜎𝑖𝑓  is determined from the concentration of Cl-, Na+, K+, 
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Ca2+, Mg2+ and SO4
2- in pore water water (𝐶𝑖𝑤𝑠

𝑖  ) measured during the cruise and seawater (𝐶𝑠𝑤
𝑖 ),  

the ionic mobility in the fluid 𝛽𝑓
𝑖  and 𝑍𝑖 the number of charges of ions given by Revil et al. (1998), 

and 𝜎𝑠𝑤 the sea water conductivity: 

𝜎𝑖𝑓 =  𝜎𝑠𝑤

∑ (𝛽𝑓
𝑖 ×𝑍𝑖×𝐶𝑖𝑤𝑠

𝑖 )𝑖

∑ (𝛽
𝑓
𝑗

×𝑍𝑗×𝐶𝑠𝑤
𝑗

)𝑗

            (7) 

with    𝜎𝑠𝑤 = 5.32(1 + 0.02(𝑇 − 25))        (8) 

and  𝑇(°𝐶) = 1.64 + 35.0 × 10−3𝑧        (9)    at Site U1518 (Saffer et al., 2019b). 

𝜎𝑠 is calculated assuming a major contribution of the Stern layer to surface electrical conduction, 

spherical grains and a linear temperature dependency of the exchangeable cation mobility  𝛽𝑠: 

𝜎𝑠 =
2

3
 𝜌𝑔 𝐶𝐸𝐶 𝛽𝑠       (10) 

2.3.1.3. Determination of compaction profiles and 

interpretation of interstitial porosity variations in terms of 

tectonic or hydrologic events 

The progressive burial of poorly consolidated sediments deposited on the oceanic plate as they 

enter subduction zones undergo mechanical compaction via continuous release of interstitial water 

and eventually result in lithification (e.g. Bray and Karig, 1985; Fagereng et al., 2018). In drained 

conditions, compaction-induced dewatering is associated with 1) a reduction and homogenization 

of pore diameters of which the larger pores collapse first (Dewhurst et al., 1998 and 1999; Daigle, 

2014), 2) an exponential decrease in porosity (vertical loading in Fig. 6a) and 3) possibly a reduction 

of permeability. 

Athy (1930) first expressed normal consolidation considering an exponential decrease of total 

connected porosity with depth z (Athy, 1930): 

𝜙𝑡 = 𝜙0𝑒−𝑏z       (11) 

where 𝜙0 is the reference porosity at the seafloor and 𝑏 is the compaction parameter, both varying 

as a function of lithology, grain size, clay-mineral assemblage, temperature and sedimentation rate 

(e.g. Mondol et al., 2007). 

Athy’s law was then modified accounting that effective porosity (equivalent to interstitial porosity 

in clay-rich sediments) instead of total connected porosity, exponentially decreases with vertical 
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effective stress 𝜎𝑣
′  (MPa) rather than depth (Rubey and Hubbert, 1959; Smith, 1971): 

𝜙𝑖 = 𝜙𝑖0𝑒−𝑏𝜎𝑣
′
       (12) 

Equation (12) is referred to as the compaction curve that is valid if uniaxial vertical stress is 

assumed. At subduction zones, uniaxial vertical stress is commonly assumed seaward of the trench, 

where the input section mostly experiences normal consolidation (Fig. 6a). Landward, close to the 

deformation front, sediments may experience non-uniaxial stress such as by lateral tectonic strain 

(Housen et al., 1996; Saffer, 2003; Henry et al., 2003; Saffer and Tobin, 2011; Conin et al., 2011). 

Under uniaxial vertical stress, the total vertical stress 𝜎𝑣 in a sedimentary section is assumed to be 

equal to the lithostatic pressure 𝑃𝑙 (Screaton et al., 2002): 

𝜎𝑣  =  𝑃𝑙 = 𝜎𝑣
′ +  𝑃𝑓  (13) 

where 𝜎𝑣
′  is the vertical effective stress and 𝑃𝑓 is the pore fluid pressure. 

The vertical effective stress can be calculated from bulk density ρB measured on sediment samples 

as: 

𝜎𝑣
′(𝑧) = 𝑔 ∫ 𝜌𝐵𝑑𝑧

𝑧

0
− 𝑃𝑓         (14) 

where g is the acceleration due to gravity and 𝑃𝑓 is pore fluid pressure in hydrostatic conditions. 

The excess pore fluid pressure 𝑃𝑓
∗ is pore fluid pressure 𝑃𝑓 corrected from the hydrostatic pressure 

𝑃ℎ: 

𝑃𝑓
∗ = 𝑃𝑓 −  𝑃ℎ    (15) 

Based on (15), the excess vertical stress carried by the matrix is: 

𝜎𝑣
∗  =  𝜎𝑣 −  𝑃ℎ =  𝜎𝑣

′ +  𝑃𝑓
∗  (16) 

If hydrostatic conditions is assumed (𝑖. 𝑒. 𝑃𝑓
∗ = 0, thus 𝜎𝑣

∗  =   𝜎𝑣
′), the interstitial porosity data 

can be used to determine the compaction curve in Equation 12, which serves as a reference curve 

representing the undeformed sedimentary section prior to subduction. 

Assuming similar lithology and initial deposition conditions, deviation of interstitial porosity of 

sediments of the accretionary wedge from the reference compaction curve can be interpreted in 

terms of tectonic or hydrologic events that commonly occur in the shallow part of subduction 

zones, providing insights on spatial variations of tectonic stress, fluid pressure and stress paths 
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(Bray and Karig, 1985 and references therein; Saito and Goldberg, 1997; Conin et al., 2011). 

Anomalously low interstitial porosity occurs in overcompacted zones that may have experienced 

1) erosional unloading if the compaction profile appears shifted to lower vertical effective stress 

than the reference compaction curve (Fig. 6b) and/or 2) compressive tectonic stress associated 

with lateral compaction (Fig. 6c). Erosional unloading might be associated with a wide range of 

phenomena such as uplift (for example, induced by thrusting), oceanic currents or submarine 

landslides (Conin et al., 2011; Lewis, 1994; Lewis et al., 1998). In contrast, anomalously high 

interstitial porosity values may reflect undercompacted low-permeability fluid-rich zones where 

elevated pore pressure results from ineffectual dewatering (Fig. 6d). However, it is noted that the 

combined processes on interstitial porosity variations cannot be deconvoluted based on porosity 

profiles only (Conin et al., 2011). 

 

Figure 6. Tectonic (a, b, c) or hydrologic (d) events resulting in the deviation of interstitial porosity from the reference 

interstitial porosity-vertical effective stress curve (equation 12) (modified after Conin et al., 2011). 

Excess pore fluid pressure can be determined based on the amplitude of the positive anomaly of 

interstitial porosity by introducing 𝑃𝑓
∗ in equation (12): 

𝜙𝑖 = 𝜙𝑖0𝑒−𝑏(𝜎𝑣
′−𝑃𝑓

∗)  (17) 
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 At Site U1518, we determine compaction curves using shipboard interstitial porosity and 

resistivity-derived porosity for comparison (Table S1). Although porosity is dependent on 

numerous parameters like lithology, mineralogy, grain size and sedimentation rates, we assume that 

the Quaternary siliciclastic trench sediments forming the hanging wall, the fault zone and the upper 

footwall at Site U1518 can be correlated to the undeformed Hikurangi Trough siliciclastic Units I-

III at Site U1520 based on the seismic correlation of Barnes et al. (2020) (base of SU4 and SU5 

defined at Site U1520, Fig. 1c, 1d). Based on this assumption, we compare interstitial porosity data 

at Site U1518 with the compaction curve determined by Dutilleul et al. (2020b) with interstitial 

porosity data from Units I-III at Site U1520. 

2.3.2. Pore-network characterization 

MICP and NMR were performed on 17 and 14 samples respectively at the GeoRessources 

laboratory, Nancy, France, to characterize macro- (>50 nm) to mesopore (2-50 nm) size 

distribution (e.g. Dutilleul et al., 2020b), according to the International Union of Pure and Applied 

Chemistry (IUPAC) nomenclature (Sing et al., 1985). We also converted higher frequency 

resolution LWD NMR T2 in pore size (section 2.3.2.2). 

2.3.2.1. Mercury Injection Capillary Pressure (MICP) 

MICP was performed at room temperature (20°C) using a Micromeritics® AutoPore IV 9500 at 

GeoRessources, Nancy, France, on 17 samples that were previously oven-dried at 105°C±5°C for 

24 h. The samples were first degassed under vacuum. Then, mercury is gradually intruded under 

low-pressure up to a mercury pressure of ~0.2 MPa and the volume of intruded mercury is 

measured. The volume of intruded mercury is measured stepwise by applying high pressure during 

an intrusion-extrusion- reintrusion cycle, which provides the size distribution of pore throats (i.e. 

small pore space at the point where two grain meet, which connects two larger pore volumes) 

(Bossennec et al., 2018), and mercury trapped porosity (i.e. mercury total connected porosity 

corrected from mercury-free porosity, as detailed in Rosener and Géraud, 2007). During the first 

intrusion stage, the mercury fills the connected pore space as mercury injection pressure is 

progressively increased up to 220 MPa allowing to estimate the distribution of the size of pore 

throats from 360 μm to 5.7 nm using the Young-Laplace equation: 

𝑟 =
2 𝜎𝐻𝑔cos 𝜃𝐻𝑔

𝑃𝐻𝑔
 (18) 

where 𝑟 is the pore throat radius (m), 𝜎𝐻𝑔  is the air-mercury interfacial tension (0.485 N/m), 𝜃𝐻𝑔  

is the mercury-sediment contact angle (140°) and 𝑃𝐻𝑔 is the mercury injection pressure (Pa). This 
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stage also provides mercury total connected porosity (Rosener and Géraud, 2007). During the 

extrusion stage, the pressure is decreased down to atmospheric pressure with some mercury 

droplets remaining trapped at narrow pore throats (Li and Wardlaw, 1986a, b) allowing to 

determine the mercury trapped porosity (Rosener and Géraud, 2007). Mercury trapped porosity 

reflects the contrast of diameter between pore throats and body size (Bossennec et al., 2018), and 

is thus a proxy for pore compaction. High mercury trapped porosity suggests narrow throat 

compared to pore body size thus limited effects of compaction. Reciprocally, low mercury trapped 

porosity indicates that throats and bodies of pores are of similar sizes due do advanced compaction 

that tend to squeeze pore bodies. 

Finally, mercury-free porosity is reintruded as mercury injection pressure is increased up to the 

maximum value of 220 MPa.  

The distribution of pore throats size derived from MICP was used to determine permeability 𝐾𝐾𝑇 

based on the Katz-Thompson permeability model (Katz and Thompson, 1986, 1987; Nishiyama 

and Yokoyama, 2014): 

𝐾𝐾𝑇 =
1

89
𝜙𝑖

(𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ )3

𝑙𝑐
𝑓(𝑙𝑚𝑎𝑥

ℎ )  (19) 

where 𝑙𝑐 is the pore throat diameter corresponding to the inflexion point of the cumulative MICP 

curve 𝑓(𝑙) of the fractional volume of connected pore throats having diameters of 𝑙 and larger, 

and 𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ  is the pore throat diameter corresponding to the optimum path for permeability obtained 

when 𝑙3𝑓(𝑙) is maximum for 𝑙 = 𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ  (Katz and Thompson, 1986, 1987). 

2.3.2.2. Nuclear Magnetic Resonance (NMR) 

Proton Nuclear Magnetic Resonance (NMR) was used to obtain the distribution of the transverse 

relaxation time T2 (seconds) which provides information about pore body size distribution 

(Bossennec et al., 2018) and porosity (Daigle et al., 2014). NMR measurements consist of first 

applying a static magnetic field B0 to align seawater hydrogen nuclei at equilibrium. Then, the static 

pulses B1 at specific radio frequency is emitted, transiently perturbing the system. This is to measure 

the time required for hydrogen nuclei to relax to B0 through diffusion and interaction with the 

porous media. T2 is measured in a plane perpendicular to B0. 

Proton NMR measurements were performed during Expedition 372 with a Schlumberger® 

proVISION Plus LWD Tool and at the Laboratoire Energies & Mecanique Théorique et Appliquée 

(LEMTA), Vandoeuvre-lès-Nancy, France, using a Bruker® Minispec Mq20 operating at 20 MHz 

in this study. For T2 measurements, we used the Carr-Purcell-Meilboom-Gill (CPMG) pulse 
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sequence (Carr and Purcell, 1954; Meiboom and Gill, 1958) at room temperature (20°C) and 

atmospheric pressure on 14 saturated core samples with a diameter of 8 mm. In the CPMG 

sequence, the static pulses B1 consist of an initial π/2 pulse orthogonal to B0 separated by a time τ 

from a series of π pulses applied with opposite polarity at regular interval 2τ. We used a recycle 

delay of 0.1s and a half-echo time τ of 0.04 ms (the minimum time available for this equipment), a 

gain ranging 70-80%, 200 echoes per scan and 128 stacked scans. We used UpenWin© software to 

invert the raw T2 exponential decay in a smoothed T2 distribution. We correlated the MICP pore 

throat radius (µm) to the T2 measured in the laboratory and to the T2 measured during Expedition 

375 via the NMR logging tool (in ms) based on the effective relaxivity 𝜌𝑒  (µm/s) using the relation 

of Marschall et al. (1995): 

𝑇2 =
1000𝑟

2 𝜌𝑒
      (20) 

Equation (20) (El Sayed, 2016) allowed us to estimate the pore throat radius along the sedimentary 

section at Site U1518 based on high sampling rate LWD NMR T2. 

We also determined NMR porosity based on the volume of water 𝑉𝑤  in the sample (Daigle et al., 

2014): 

𝜙𝑁𝑀𝑅 =  
𝑉𝑤

𝑉𝑤+ 𝑉𝑠
          (21) 

Here, 𝑉𝑤  is determined using a calibration by recording the maximum signal amplitude A0 

(corrected for the gain) during the T2 measurement for known volume of water: 𝑉𝑤=19.762A0 – 

0.092 (R²=0.94). This method was validated using synthetic samples of known porosity. 

3. Results 

3.1. Clay mineralogy and Cation Exchange Capacity (CEC) 

The shipboard total clay content measured by XRD during Expedition 375 is relatively constant 

(32%-52%, in average ~46%) through Units I to III, with no change from either side of the fault 

zone (Fig. 2d). The CEC values measured in this study are low to intermediate (0.08-0.18 mol/kg, 

in average 0.15 mol/kg) through the sedimentary section (Fig. 2e). Generally, CEC show a positive 

correlation with total clay content. In Subunit IIIA, the contorted domain where sediments are 

disturbed by MTDs show lower CEC values (Fig. 2a, e, ~373-382, ~391 and ~447-458 mbsf). The 

overall constant range of CEC values at Site U1518 is consistent with the small variation of 

lithology with depth.  These values are in agreement with the post-cruise XRD characterization of 

the clay mineral assemblage of Underwood (2021) where smectite content in bulk sediment range 
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~4%-28% (Fig. S2). Underwood (2021) also reports that illite content in bulk sediments is ~9%-

33% and chlorite and kaolinite content is ~3%-12%. 

3.2. Porosity 

Overall, shipboard total connected porosity averages 43% at Site U1518 but exhibits a large scatter 

of up to 11% (Fig. 2f, i).  Shipboard total connected porosity exponentially decreases from ~66% 

near the seafloor to ~40% at the bottom of the hanging wall (Fig. 2f) following ∅𝑡 =

45.89𝑒−0.050𝜎𝑣
′
 (𝑅2 = 0.15) (Table S1). Across the Pāpaku fault zone, total connected porosity 

gradually increases up to ~54% and exponentially decreases from ~47% down to ~39% in the 

footwall following ∅𝑡 = 67.35𝑒−0.11𝜎𝑣
′
 (𝑅2 = 0.18) (Table S1). Similarly, total connected 

porosity data measured in this study evidence a remarkable contrast between the lower part of the 

hanging wall (~39%) and the upper footwall (~47%), with the hanging wall exhibiting a general 

trend of lower values (~42%) compared to the footwall (~47%). In the hanging wall damage zone 

in Subunit IB, total connected porosity values are a few percent higher and decrease more abruptly 

with increasing depth than Subunit IA. In the footwall, total connected porosity is slightly higher 

in Subunit IIIB than IIIA.  

As a result of relatively constant and low CEC values, bound water content is constant and low (3-

8%, in average 6%) across the section drilled at Site U1518 (Fig. 2f).  

Because of relatively constant bound water content, the variation pattern of interstitial porosity 

(Fig. 2f, i) is very similar to that of total connected porosity. The interstitial porosity measured in 

this study evidence a contrast by 10% between the bottom of the hanging wall (~32%) and the top 

of the footwall (~42%) with lower values in the hanging wall (~36% on average) than in the 

footwall (~42% on average) (Fig. 2f). Similarly, shipboard interstitial porosity decreases in the 

hanging wall from ~60% down to ~34% following an approximate compaction curve of ∅𝑖 =

39.99𝑒−0.06𝜎𝑣
′
 (𝑅2 = 0.14) (Table S1) with a few percent higher values in the hanging wall 

damage zone (approximately Subunit IB) than in Subunit IA. Shipboard interstitial porosity then 

gradually increases from ~31% up to ~48% through the Pāpaku fault zone and decreases from 

~41% down to ~33% following ∅𝑖 = 65.45𝑒−0.13𝜎𝑣
′
 (𝑅2 = 0.21) (Table S1) through the 

footwall (Fig. 2i). Compaction curves obtained from resistivity-derived porosity are similar (Table 

S1). The resulting total pore volume loss obtained from interstitial porosity is twice as high in the 

hanging wall (~40%) than in the footwall (~20%). 

LWD neutron and NMR porosities measured during Expedition 372 (Wallace et al., 2019b) show 

a similar trend as in total connected and interstitial porosities, with significant porosity contrast 
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between the hanging wall and the footwall (Fig. 2f). Continuous LWD porosity data are able to 

record detailed porosity evolution across the Pāpaku fault zone. Both LWD neutron and NMR 

porosity show a gradual increase across the main fault zone, the subsidiary fault zone and the zone 

in between. Overall, LWD neutron porosity is consistent with total connected porosity but exhibits 

larger porosity difference between the hanging wall and the footwall with values higher by a 

maximum of 5% compared to those measured on samples in the footwall. In contrast, LWD NMR 

porosity values are significantly lower than interstitial and total connected porosities, except in 

Subunit IA where it is generally similar to interstitial porosity. The LWD NMR porosity exhibits 

the largest porosity shift (~20%) across the Pāpaku fault zone. NMR porosity measured on samples 

is larger than LWD NMR porosity and is in the range of total connected porosity, except in the 

Pāpaku fault zone and in Subunit IIIB. 

At Hole U1518B, resistivity-derived porosity determined from resistivity-at -bit can be fit with 

interstitial porosity data using 𝑚 =2.2 in Subunit IA and 𝑚 =2.7 from Subunit IB to IIIB (Fig. 2i). 

At Hole U1518A, where resistivity-at-bit shows lower values than recorded at Hole U1518B (Fig. 

2h, resistivity-derived porosity can be fit with interstitial porosity data using 𝑚 =2 in the upper part 

of Subunit IA. At Hole U1518B, the shift toward higher 𝑚  values occurs across the coring gap 

(~175-197 mbsf) in the hanging wall that also corresponds to the top of the hanging wall damage 

zone (Fig. 2a). Also using the resistivity model developed by Revil et al. (1998), Conin et al. (2011) 

determined a unique 𝑚=2.0 to fit porosity data across the hanging wall, the fault zone and the top 

of the footwall at Site C0004 in the Nankai accretionary wedge.  Based on neutron porosity ∅𝑛 and 

resistivity-at-bit 𝑟𝑒𝑠𝑏𝑖𝑡 , a single Archie’s law 𝑟𝑒𝑠𝑏𝑖𝑡 = 68.71∅𝑛
−0.85 (𝑅2 = 0.47) can be used at 

Site U1518 (Fig. S3). This law approximately corresponds to that of the physical properties of the 

Pāpaku fault zone qnd can also be fit to the same curve (Fig. S3). In detail, the hanging wall and 

the footwall plot on slightly different trends, as reported by Saito and Goldberg (1997) at ODP 

Site 948 located ~5 km landward of the deformation front of the Barbados accretionary complex. 

Overall, LWD resistivity and P-wave velocity measured during Expedition 372 are anti-correlated 

with porosity (Fig. 2h). P-wave velocity and resistivity increase from ~1550 m/s and ~1.8 ohm/m 

respectively at the seafloor to ~2200m/s and ~3.8 ohm/m at the bottom of the hanging wall, and 

then gradually decrease to ~1700 m/s and~1.5 ohm/m in the main Pāpaku fault zone, the 

subsidiary fault zone and in between. In the footwall, P-wave velocity and resistivity increase up to 

~2100 m/s and ~2.4 ohm/m.  

3.3. Pore structure 
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Overall, discrete MICP and NMR measurements (Fig. 2g) show that samples are macroporous (i.e. 

pore diameters >50 nm using the nomenclature of Sing et al., 1985). Samples are characterized by 

only one family of pore throat size corresponding to 53% to 78% (in average, 61%) porosity of the 

samples. The average diameter of pore throats measured by MICP generally decreases with 

increasing depth, from ~0.8 µm near the seafloor to ~0.2 µm in Subunit IIIB. The Pāpaku fault 

zone is an exception with locally larger pore throats. A slight increase in pore size can also be 

noticed in Subunit IIIB compared to the lower part of Subunit IIIA. These values are in the normal 

range of pore size of clay-rich siliciclastic marine sediments at this range of depth (e.g. Daigle, 2014; 

Dugan, 2015). At Site U1518, there is no clear relation between interstitial porosity and mean pore 

throats diameter, mercury porosity or mercury trapped porosity for the hanging wall, the fault zone 

and the footwall based on samples measurements (Fig. 7). A weak correlation between porosity 

and pore throat diameters in clay-rich siliciclastic samples are also reported by Daigle et al. (2014) 

from the Nankai margin. 

 

Figure 7. Relations between pore structure and porosity at Site U1518 (green) in the hanging wall, the fault zone 

and the upper footwall and in siliciclastic Units I-III from reference Site U1520 (red) (after Dutilleul et al., 2020b). 

a) Relation between mean pore throats diameter and mercury trapped porosity. b) Relation between mean pore throats 

diameter and interstitial porosity. c) Relation among interstitial porosity, mercury porosity (open circles), and mercury 

trapped porosity (colored circles). Trends were determined using the least square method. 

Average LWD NMR T2 and discrete NMR T2 signals follow the same evolution as pore throats 

size measured by MICP, although a large discrepancy occurs between the values measured by the 
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LWD tool and on the samples in the laboratory (Fig. 2g). T2 measured in the laboratory is ~2.8 ms 

near the seafloor and decreases to ~2 ms in the footwall. LWD NMR T2 steadily decreases from 

~9 ms near the seafloor to ~4 ms at the bottom of the hanging wall, increases across the Pāpaku 

fault zone up to 25 ms, and generally decreases in the footwall to ~7 ms. The discrepancy of values 

between LWD NMR T2 and discrete measurements of T2 on samples could be due to differences 

of radio-frequency used by the LWD NMR tool and the laboratory measuring device or processing 

of the data (Barnes et al., 2019; Wallace et al., 2019b). 

Average relaxivity 𝜌𝑒  ranges ~13-43 µm/s (in average, 37 µm/s) for T2 measured on samples at 20 

MHz and ~1-17 µm/s (in average, 8 µm/s) based on LWD T2. LWD data provide correlations 

between neutron porosity and pore throat diameter, showing a similar trend in the hanging wall 

and the fault zone, but contrasting trend for the footwall (Fig. S4). 

Katz-Thompson permeability determined from MICP decreases with depth from ~7.25∙10-17 m² 

to ~1.3∙10-17 m² in the hanging wall, ranges 1.2∙10-17-6.3∙10-18 m² in the Pāpaku fault zone and 

1.05∙10-16-3.6∙10-17 m² in the footwall (Fig. 8). 

 

Figure 8. Comparison of a) MICP pore throats size distribution, b) main pore throats diameters, c) NMR T2, 

and d) Katz-Thompson permeability KKT of samples from Site U1518 (green) and Site U1520 (red) siliciclastic 

Units I-III (Dutilleul et al., 2020b).  The localization of the Pāpaku fault zone at Site U1518 is identified from 

the cores at ~301-361 mbsf and inferred from logging data at ~315-348 mbsf (marked by blue rectangle). The 

hanging wall damage zone (HW DZ) is distributed within Subunit IB. 
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4. Discussion 

In this study, we observe a deviation of interstitial porosity at the Pāpaku thrust at Site U1518 

landward of the deformation front from the reference compaction curve from the entering section 

at reference Site U1520. We interpret the porosity profile at Site U1518 to assess the compaction 

state of sediments surrounding the Pāpaku thrust fault and get insights on the hydrologic and 

tectonic processes that the sediments have likely incurred during frontal accretion, by assuming 

hydrostatic conditions and uniaxial compaction (Conin et al., 2011). The analyses allows us to 

propose a deformation history at the frontal accretionary wedge with constraints on erosion at the 

Pāpaku thrust, and to discuss slip style along the Pāpaku fault by evaluating the presence of pore 

pressure that is commonly considered as the most important factor in creating a weak fault 

necessary for slow slip events (Audet et al., 2009; Frank et al., 2015; Han et al., 2017). 

4.1. Comparison of interstitial porosity and pore structure data of 

accreted Quaternary siliciclastic sequence at Site U1518 with undeformed 

sequence at Site U1520 

At Site U1520, interstitial porosity shows exponential decrease with increasing depth from ~66% 

near the seafloor to ~40% at the bottom of siliciclastic Unit III (Fig. 9). When we examine the 

relationship between porosity and effective vertical stress, the trend at Site U1520 can be fit with 

an approximate curve of 𝜙𝑖 = 46.6𝑒−0.029 𝜎𝑣
′
 (R2 = 0.29) (Dutilleul et al., 2020b). We use this 

curve as the “reference compaction curve”, representative of the undeformed sediments prior to 

subduction. The compaction profile at Site U1520 indicates normal consolidation (Dutilleul et al., 

2020b), likely resulting from burial compaction-induced dewatering that releases interstitial water 

prior to subduction (Bray and Karig, 1985). 

The interstitial porosity values at Site U1518 deviate from the reference compaction curve (Fig. 9) 

and are more scattered than at Site U1520. Standard deviations are 4.3% at Site U1518 and 5.3% 

in Units I-III at Site U1520. In average, interstitial porosity is ~5-10% lower in the hanging wall at 

Site U1518 than the reference compaction curve at this range of depths. Across the Pāpaku fault 

zone and in the upper section of the footwall (~3.3-3.8 MPa in Fig. 9), interstitial porosity at Site 

U1518 increases to similar values at Site U1520 at equivalent depth. Given that the reference 

compaction curve at Site U1520 represents normal consolidation, the comparison of interstitial 

porosity data in accreted siliciclastic sequence at Site U1518 with the reference compaction curve 

at Site U1520 suggests an overcompacted hanging wall, a normally consolidated Pāpaku fault zone 

and a slightly overcompacted to nearly normally consolidated upper footwall at Site U1518 (Fig. 
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9). 

 

Figure 9.  Compaction curves illustrated by the relationship between interstitial porosity and effective vertical stress 

at Site U1518 (green) and reference Site U1520 siliciclastic Units I to III. Here, sand-rich samples (ranging 0.3-

0.9 MPa with interstitial porosity <43%) and very shallow unconsolidated are excluded (Dutilleul et al., 2020b). 

The dark green arrow indicates the offset of vertical stress required (+7.5 MPa or ~830 mbsf) for interstitial 

porosity data of the Pāpaku thrust hanging wall to match with equivalent porosity on the reference compaction curve 

of Site U1520. Similarly, the light green arrow indicates the offset of vertical stress required (average offset of +3 

MPa or ~330 mbsf) for interstitial porosity data of the footwall to match with the equivalent porosity on the reference 

compaction curve. The error bars of ~1.0 MPa or ~110 meters represent the maximum and minimum shift required 

for interstitial porosity data of the hanging wall and the footwall at Site U1518 to match with the equivalent porosity 
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on the reference compaction curve at Site U1520. 

The distinct compaction state between the hanging wall, the fault zone and the top of the footwall 

inferred in this study from interstitial porosity data is in accordance with the structural observations 

on cores and interpretations of Saffer et al. (2019b) and Fagereng et al. (2019) and with 

interpretations of Gray et al. (2019) based on P-wave velocity at the seismic scale. On one hand, 

the lower porosity overcompacted hanging wall is consistent with the brittle deformation observed 

on cores (Saffer et al., 2019b; Fagereng et al., 2019). By comparison, the higher porosity and 

significant lower consolidation of the upper footwall, which correspond to overthrusted seafloor 

material (Morgan et al., 2018) may have, on the opposite, favoured the development of ductile 

deformation structures. The intermediate consolidation state of the fault zone is consistent with a 

transition from ductile to brittle deformation as the fault grows. On the other hand, Gray et al. 

(2019) report that the seismic velocity reduction between the hanging wall and the footwall of the 

Pāpaku thrust (Fig. 2h) is small compared to that of other thrusts in the Expeditions 372-375 

region, more generally characterized by overcompacted hanging walls and undercompacted 

footwalls. 

Porosity and pore network characterization from MICP and NMR measurements at Site U1518, 

show that the trends among interstitial porosity, mean pore throats diameter, mercury porosity and 

mercury trapped porosity in undeformed siliciclastic sediments at Site U1520 are similar with those 

of sediments of the Pāpaku fault zone and the footwall at Site U1518 (Fig. 7). However, the hanging 

wall at Site U1518 is characterized by smaller pores thus lower permeability than expected for 

present depth at Site U1520, which is consistent with overconsolidation in the hanging wall and 

normal consolidation in the Pāpaku fault zone and the footwall. Pore diameter measured by MICP 

(Fig. 8a) and estimated from NMR measurements on samples and by LWD NMR (Fig. 2g) generally 

show similar values at Site U1518 and in Site U1520 siliciclastic units, with a general trend of lower 

values in the hanging wall at Site U1518 than at equivalent depth at Site U1520 (Fig. 8b). LWD 

NMR T2 and discrete T2 measurements on samples also show similar range of values at Sites U1518 

and U1520, except for two zones in the hanging wall in which T2 values are lower at Site U1518 

than at Site U1520 (Fig. 8c). The first zone corresponds to the ~0-90 mbsf interval where the high 

content of sand-rich turbidite beds at Site U1520 in contrast to the section recorded at Site U1518 

may cause the locally high NMR T2 recorded at Site U1520. The second zone correlates with 

Subunit IB that also corresponds to the damage zone of the overcompacted hanging wall at Site 

U1518 where both LWD NMR T2 and discrete T2 measurements show lower values than at 

equivalent depth range at Site U1520.  The smaller pore size that characterizes the Pāpaku thrust 
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hanging wall results in a Katz-Thompson permeability ~1 order of magnitude lower than measured 

at equivalent depth at Site U1520 (Fig. 8d). In the fault zone and in the footwall, the Katz-

Thompson permeability is in the order of permeability estimated at Site U1520, and locally tends 

to be higher. 

4.2. Insights on compaction state evolution and deformation history of 

Quaternary siliciclastic sequence during accretion 

Based on the observed deviations of porosity at Site U1518 from the reference compaction curve 

of Site U1520 (Fig. 9), we propose a simple model where erosion and thrusting are concomitant 

and potentially associated with excess pore pressure build up and horizontal shortening (Fig. 6). 

These analyses on sediment compaction allows us to interpret the interstitial porosity profile 

observed at Site U1518 (Fig. 9). 

Although the hanging wall and the footwall exhibit contrasted interstitial porosity at Site U1518, 

the footwall follows a normal consolidation trend as typically defined in clay-rich siliciclastic 

sediments (Mondol et al., 2007; Kominz et al., 2011). Hence, we suggest that both the hanging wall 

and the footwall sequences have experienced vertical loading as they were progressively buried 

after deposition on the subducting plate (Fig. 6a; 9). 

However, the interstitial porosity values of the hanging wall sediments at Site U1518 is significantly 

lower than the values of the reference Site U1520, implying that the hanging wall has experienced 

greater burial and vertical effective stress in the past. If we assume that the porosity-vertical 

effective stress curve at Site U1518 follows the same curve as that of Site U1520, the lower 

porosities of the hanging wall can be extrapolated to burial depths of ~1130±110 meters and 

vertical effective stress range of ~7.5±1.0 MPa (Fig. 9). In addition, the slightly lower porosity of 

the footwall just below the fault zone can be shifted to burial depths of ~330±110 m and vertical 

effective stress range of ~3.0±1.0 MPa (Fig. 9). Such stress shifts could be the result of uplift due 

to fault displacement associated with erosion (Fig. 6b) and/or lateral tectonic strain (Fig. 6c) or a 

combination of both, although this cannot be constrained based on porosity only. Here, we 

hypothesize that the stress shifts are better explained by erosion unloading, allowing us to provide 

an upper limit for erosion in the hanging wall. Erosion is suggested by the truncation of seismic 

reflectors of the hanging-wall on the seismic profile (Fig. 1e) and a lower limit of 200-300 m of 

removed material was defined by French and Morgan (2020). 

Based on stress shift values, we infer that the sequence that will later form the hanging wall was 

buried ~830±110 meters deeper than present depth at the trench before thrust, thus reaching a 



Etude pétrophysique et hydrogéologique de la marge nord d’Hikurangi 

241 

maximum thickness of ~1130±110 meters. This maximum thickness is in the order of the throw 

(~1.6-1.7 km) of the Pāpaku fault zone estimated from seismic line 05CM-04 (Fig. 1d). The 

maximum burial depth of the hanging wall is also in accordance, at the trench, with the depth of 

the base of the SU4 defined at Site U1520, which is interpreted to represent the same stratigraphy 

as observed at the base of the hanging wall at Site U1518 (Fig. 1d). This suggests that the sediments 

in the incoming section were overthrust and accreted by the Pāpaku thrust at the deformation front 

(Morgan et al., 2018), consistent with the current stratigraphic framework. The experienced 

maximum burial depth of ~1130±110 mbsf in the hanging wall have likely caused greater 

consolidation of the sediments and developed brittle deformation with pervasive faults and 

fractures. We explain the stress shift for the footwall by inferring that the footwall was buried at a 

maximum of ~330±110 meters deeper than present depth by erosion occurring in at least two 

stages of uplift by the thrust in a case of limit scenario (Fig. 10). In the first stage, a maximum of 

~500 meters of the hanging wall sequence was initially uplifted and eroded as it was thrusted above 

the footwall. In the second stage, once the hanging wall was thrusted over the footwall at a 

maximum depth of ~630±110 meters, a maximum of ~330±110 meters of material were removed 

resulting in the current thickness of the hanging wall. The inferred contrasted in maximal burial 

depths between the hanging wall and the footwall support the difference in contrasting pore 

volume loss across the fault estimated in section 3.2. 

Note that each stage actually represents the sum of small scale erosional events that occurred either 

during thrusting or once the hanging wall was emplaced above the footwall. Also note that we are 

assuming a maximum contrast in porosity across the thrust, and therefore the estimated 

erosion/uplift likely represent maximum values. The actual porosity contrast may be smaller due 

to an overconsolidation of the hanging wall associated with the thickening of the prism as thrust 

sheets stack, resulting in compaction and horizontal shortening (Saito and Goldberg, 1997; Saffer 

and Tobin, 2011; Hamahashi et al., 2013; Greve et al., 2020) (Fig. 6c) and/or overpressure in the 

footwall in the past (Fig. 6d), which cannot be quantified based on porosity data only. 

Elevated pore fluid pressure developed in the footwall in the past is suggested by the injection 

features observed in intervals showing ductile flow structures (section 2.1.2) (Fagereng et al., 2019) 

indicating dewatering of the footwall (Greve et al., 2020), during burial, exacerbated when the 

hanging wall was thrusted above it (Fig. 10b). Because of the lower peak P-T conditions 

experienced by the footwall compared to the hanging wall and the effect of fluid during faulting 

(Hamahashi et al., 2013), the footwall was less consolidated and possibly weaker than the hanging 

wall, leading to the development of ductile deformation structures like flow banding in the footwall 

(Fagereng et al., 2019). The present nearly normally consolidated interstitial porosity profile in the  
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Figure 10. Schematic deformation and erosion history at Site U1518, with a) normal consolidation of the hanging-

wall (HW) and the footwall (FW) before thrusting; b) thrusting of the hanging-wall above the footwall concomitant 

with a maximum of ~500 meters of erosion and c) supplementary maximum erosion of ~330 meters of the hanging-

wall once it is set above the footwall to finally reach present setting. d) Present situation at the seaward edge of the 

North Hikurangi margin (see Figure 1c for legend of coloured seismic reflectors) with a zoom in on Site U1518 

showing the scale of close-ups b) and c). 

footwall and the fault zone implies that overpressured fluids were expelled before the second 

erosion stage, allowing normal consolidation. Fluids may have been conducted along the fault zone, 

as reported by Gray et al. (2019) at the surrounding thrusts characterized by an overcompacted 

hanging wall and an underconsolidated footwall. Consolidation in the fault zone and the footwall 

may have favoured the formation of brittle deformation structures that overprinted older ductile 

deformation structures (section 2.1.2) (Fagereng et al., 2019).  Another possibility is that the other 

thrusts near the deformation front that is thrusting over the footwall of the Pāpaku thrust (Fig. 1e) 

have likely uplifted the sediments in the footwall and caused lower porosity at Site U1518, although 
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this cannot be addressed based on the present dataset. Uplift of the footwall may explain why in 

the lower part of the footwall, porosity tend to plot on a slightly different curve, with lower porosity 

values than at Site U1520. 

Erosion at the Pāpaku thrust is thus comprised between the lower limit of ~200-300 m given by 

French and Morgan (2020) and the upper limit of ~800 m defined in this study. High erosion rate 

in similar settings have been previously reported at other margins (e.g. Das et al., 2021). Possible 

erosional mechanisms include gravity-driven flow, oceanic current, and seamount subduction, but 

are not well constrained at present. Erosion rates close to the upper limit we provide would suggest 

that, at the time of erosion, the wedge was over-steepened, as still observed at present (Pedley et 

al., 2010; Greve et al., 2020; Wallace, 2020) and as suggested by the occurrence of MTDs at the top 

of the footwall only (Saffer et al., 2019b). 

4.3. Insights on slip type at the Pāpaku fault zone 

Interstitial porosity data at Site U1518 in this study does not indicate any fluid-rich zone showing 

excess pore pressure at present. This result is consistent with Gray et al. (2019) and Cook et al. 

(2020) who infer no active fluid flow nor elevated pore pressure along the fault zone based on 

seismic velocities and LWD data. Our data also support the assumption of Cook et al. (2020) that 

the negative polarity reflection interpreted to correlate with the Pāpaku fault zone results from 

variations in physical properties rather than elevated fluid content. Together, these observations 

are not in favour of the possibility for low effective stress and excess pore pressure leading to 

transitional friction stability as a trigger for slow slip along the Pāpaku fault zone. In that case, slow 

slip events are rather expected to propagate along the weak plate interface where pore pressure is 

thought to be elevated (Basset et al., 2014; Ellis et al., 2015), as suspected at other margins like 

Cascadia offshore central Oregon (Audet et al., 2009; Han et al., 2017), Nankai (Kodaira et al., 

2004; Kamei et al., 2012), Costa Rica (Saffer et al., 2000; Tobin et al., 2001) where slow slip events 

have been related to fluid-rich plate interface evidenced by low-velocity zones. In contrast, high-

velocity drained layers as documented in Cascadia offshore Washington (Han et al., 2017; Peterson 

and Keranen, 2019) or North Sumatra (Dean et al., 2010; Hüpers et al., 2017) favour large near-

trench fast rupture. Alternatively, slow slip behaviour could be favoured at other seaward thrusts 

and splay faults that may develop elevated pore pressure (Gray et al., 2019). On the other hand, as 

suggested by Fagereng et al. (2019), conditional frictional stability prone to slow slip or tsunami 

earthquake at the Pāpaku thrust could still arise from transient changes of the stress state, for 

example induced by transient variations in loading rate and/or fluid pressure. It is possible that the 

Pāpaku thrust fault ruptured in the past, allowing a discharge of fluid pressure with the drainage of 
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fluids stored in the footwall, as proposed for the plate interface of other margins (Sibson, 1990; 

Frank et al., 2015; Nakajima and Uchida, 2018; Warren-Smith et al., 2019), before returning, at 

present, at the beginning of a fluid accumulation stage. This could be verified by retrieving the pore 

pressure record from the borehole observatories installed at Site U1518 (Saffer et al., 2019b). 

5. Conclusion 

Based on IODP Expeditions 372 and 375 logging data and sample measurements, we observe 

strong porosity contrasts between the hanging wall and the footwall of the active Pāpaku splay fault 

at the northern Hikurangi subduction margin drilled at Site U1518. The footwall of the Pāpaku 

fault is characterized by higher interstitial porosity values (~42% on average) than the fault zone 

(~41%) and the hanging wall (~36%). By comparing with the porosity profile of the undeformed 

section of the incoming plate at Site U1520, we infer that the hanging wall of the Pāpaku fault is 

overconsolidated. Assuming that the deviation of interstitial porosity values results from erosional 

unloading, we suggest that the hanging wall underwent consolidation as it was buried at greater 

depth than present prior to subduction, in a setting that is similar to that of the actual trench (~1100 

mbsf), before being thrusted above younger and less consolidated sediments of the footwall and 

unroofed by concomitant erosion. However, other processes may have contributed to shift the 

sediment porosity from the reference compaction curve, such as1) the build-up of pore pressure 

in the footwall in the case of disequilibrium compaction and, 2) poorly-drained conditions and 

folding and thrusting of the hanging wall associated with horizontal shortening. Overall, the Pāpaku 

thrust at the northern Hikurangi margin exhibits lithological, structural and physical properties 

similar to that of shallow splay faults in other subduction zones in the early stages of deformation 

such as the Nankai or Barbados subuction margins. Interstitial porosity data at Site U1518 do not 

indicate elevated pore pressure at the Pāpaku thrust. The inferred hydrostatic conditions at the 

Pāpaku thrust suggest that shallow slow slip events that recur in this region of the northern 

Hikurangi margin are more likely to propagate to near the sea floor along the plate interface where 

elevated pore pressure is inferred, rather than along the splay fault, although slip on the splay fault 

may be triggered by transient changes of stress state in the case of transient changes of loading rate 

and fluid pressure 
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7. Data 

This research used data provided by the International Ocean Discovery Program (IODP). The 

shipboard data used are freely available on the LIMS Report Interface Page at 

web.iodp.tamu.edu/LORE (core photos, analyses of core samples and interstitial water) or at 

mlp.ldeo.columbia.edu/logdb/scientific_ocean_drilling (LWD data). Post-cruise data including 

corrected porosity, CEC, exchangeable cation composition, MICP and NMR are available in the 

OTELo Research Data Repository (https://doi.org/10.24396/ORDAR-31). 

8. Supplementary material 

Table S1. Summary of the reference total connected porosity (𝜙0) at the seafloor, the interstitial porosity (𝜙𝑖0) at 

the seafloor, the compaction parameter (𝑏) and correlation coefficient (R²) for equation (12) using different type of 

porosity data and depending on lithological units and structural domains.  

Lithological unit and 
equivalent structural 

domain 

Shipboard total 
connected porosity 

Shipboard interstitial 
porosity 

Resistivity-derived 
porosity 

IA 
𝜙0=47.85 

b=0.12 
R²=0.30 

𝜙𝑖0=41.90 
b=0.15 
R²=0.30 

𝜙𝑖0=45.98 
b=0.21 
R²=0.80 

IB 
𝜙0=56.05 

b=0.12 
R²=0.11 

𝜙𝑖0=50.37 
b=0.14 
R²=0.11 

𝜙𝑖0=57.35 
b=0.21 
R²=0.77 

Hanging wall (IA and 
IB) 

𝜙0=45.89 
b=0.05 
R²=0.15 

𝜙𝑖0=39.99 
b=0.06 
R²=0.15 

𝜙𝑖0=41.14 
b=0.06 
R²=0.28 

Footwall (III) 
𝜙0=67.35 

b=0.11 
R²=0.18 

𝜙𝑖0=65.45 
b=0.13 
R²=0.21 

𝜙𝑖0=59.35 
b=0.11 
R²=0.69 
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Figure S2. Relation between smectite content in bulk sediment determined by X-ray diffraction and Cation Exchange 

Capacity (CEC) values at different IODP Sites in the north Sumatra margin and the north Hikurangi margin. 

Smectite content in bulk sediments and CEC are measured on near-by but different samples. Smectite content in 

bulk sediments for Sumatra Sites U1480 and U1481 are calculated from the XRD analysis of the clay fraction of 

Rosenberger et al. (2020) and the total clay mineral content of the nearest sample given in McNeill et al. (2017 a 

and b). The black line represents the approximate linear trend for Site U1480. Smectite content in bulk sediments 

for Hikurangi Sites U1520 and U1518 are from Underwood (2021). 
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Figure S3. Cross plots between resistivity-at-bit and neutron porosity at Holes U1518B for the hanging-wall (~0-

315 mbsf), the Pāpaku fault zone (~315-348 mbsf) and the footwall (~348-492 mbsf) and U1520A (Units I-

III; ~0-509 mbsf). Approximate power-law trends (Archie’s law) are shown as curved lines (see Legend). 
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Figure S4. Crossplots between neutron porosity and the average pore throat diameter determined from LWD NMR 

T2 for the hanging-wall (~0-315 mbsf), the Pāpaku fault zone (~315-348 mbsf) and the footwall (~348-492 

mbsf) at Site U1518, together with Units I-III (~0-509 mbsf) at Site U1520. Approximate curves for each 

dataset are shown (see Legend). The average pore throat diameter was determined using an average effective relaxivity 

ρe= 8µm/s at Site U1518 and interpolated ρe at Site U1520 following Dutilleul et al. (2020b). 
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VI.3. Caractérisation pétrophysique et hydrogéologique du 

glissement de terrain Tuaheni à partir des données des Sites U1517 

et U1519 

 

Le manuscrit présenté ci-après est une version révisée acceptée avec révisions mineures le 

20/07/2021 d’un manuscrit initialement soumis le 17/01/2021 à New Zealand Journal of Geology and 

Geophysics dans le numéro thématique “Understanding sedimentary systems and processes of the Hikurangi 

Subduction Margin: From trench to back-arc”.  

En lien avec les objectifs des expéditions IODP 372-375 et conformément au projet de recherche 

post-expédition dans lequel s’inscrit cette étude, les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques 

d’échantillons issus de deux forages, le Site U1519 (40 échantillons, site de référence dans une zone 

non déformée hôte d’hydrates de méthanes) et le Site U1517 (24 échantillons, zone en extension 

de la partie sud dans le Tuaheni Landslide Complex (TLC)) ont été caractérisées dans le but de 

déterminer l’état de compaction et la structure du réseau poreux et investiguer les mécanismes à 

l’origine de la déformation lente par fluage qui animerait le TLC. En particulier, la présence 

d’hydrates de méthane n’a pas été démontrée dans l’intervalle du TLC lors de l’expédition, mais 

en-dessous, ainsi qu’au niveau de la zone de stabilité des hydrates de méthane au Site U1519. Les 

propriétés mesurées incluent 1) des analyses chimiques notamment de CEC pour déterminer la 

teneur en fluide lié et quantifier la porosité interstitielle, 2) des analyses MIP et RMN qui ont permis 

de caractériser la distribution de la taille des pores et d’estimer des perméabilités qui ont été 

comparées à 3) des valeurs de perméabilité réalisées en conditions in situ par presse triaxiale.  

Les principaux apports du manuscrit sont : 

- Que les zones hôtes d’hydrates de méthane se caractérisent par une porosité, une 

perméabilité et un diamètre de pore plus importants ; 

- Que bien que la majeure partie de la section sédimentaire au Site U1517 se trouve 

actuellement en condition hydrostatique, la base du TLC pourrait développer des 

surpressions de fluides. Dans ce cas, la surpression de fluide détectée à la base du TLC au 

Site U1517 ne serait pas liée à la présence d’hydrates de méthane et infirmerait leur rôle 

dans la déformation du TLC. Au contraire, cela conforterait le postulat original de 

Mountjoy et al. (2009b) selon lequel le fluage du TLC serait associé à une micro-fracturation 

répétée liée à des pulses de surpressions de fluides. 
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Porosity and permeability evolution in the Tuaheni Landslide Complex at 

North Hikurangi margin from IODP Sites U1517 and U1519 

Jade Dutilleula*, S. Bourlangea, Y. Gérauda and T. Reuschléb 

aUniversity of Lorraine, CNRS, GeoRessources, F-54000 Nancy, France 

b Ecole et Observatoire des Sciences de la Terre et de l’Environnement de Strasbourg, 5 Rue René Descartes, 

67084 Strasbourg Cedex, France. 

Abstract 

Several mechanisms involving excess pore pressure related to gas hydrate have been proposed to 

explain active creeping at landslides such as the north Hikurangi margin Tuaheni Landslide 

Complex (TLC). To address this hypothesis, cores and logging data were retrieved by the 

International Ocean Discovery Program (IODP) Expeditions 372 and 375 from the South TLC at 

Site U1517. Here, we document the evolution of porosity, pore structure and permeability to assess 

the compaction state in the landslide and compare with that of undeformed sequence at Site U1519 

in the north TLC. Although the cruise did not find evidence of gas hydrates in the landslide at Site 

U1517, zones suspected to host gas hydrate below the landslide or at Site U1519 are characterized 

by higher porosity, pore diameter and permeability. We show that most of the sedimentary section 

is in hydrostatic conditions, except the base of the TLC at Site U1517 and a zone beneath the base 

of gas hydrate stability zone at Site U1519. These zones might be candidates for excess pore 

pressure build up. There is no clear evidence of implications of gas hydrates in active creeping at 

the TLC, which is more likely induced by hydrogeomechanical processes. 

1. Introduction  

The Tuaheni Landslide Complex (TLC) is located on the upper slope of the relatively sediment- 

starved northern Hikurangi margin (Mountjoy et al., 2009), where the Pacific Plate is obliquely 

subducted beneath the Australian Plate at ~5.0 cm/y (Wallace et al., 2004) (Figure 1a). In the 

studied area, the Pacific Plate is composed of the Cretaceous-aged volcanic Hikurangi Plateau 

protruded by seamounts and blanketed by a ~1.0–1.5 kilometers-thick Cenozoic to Mesozoic 

sedimentary cover. The TLC is composed of Quaternary shelf-edge clinoform sequences (Pedley 

et al., 2010), with wedge-shaped thinning-upwards siliciclastic sediments (Barnes et al., 1991; 

Alexander et al., 2010), above Cenozoïc and Late Mesozoïc sediments (Field et al., 1997; Barnes et 

al., 2002; Mountjoy and Barnes, 2011). Based on morphological differences, Mountjoy et al. (2009) 
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divided the TLC into a north (North TLC) and a south component (South TLC) (Figure 1b), both 

feeding the Tuaheni Basin with Quaternary sediments (Mountjoy et al., 2009; 2014). The South 

TLC also contributes to filling the Paritu Basin with debris. The North TLC is characterized by 

arcuate internal scarps. The South TLC, on which focusses this study, is composed of irregular 

rough landslide debris downslope of large scars.  The South TLC is thought to be composed of 

two mass-transport deposit (MTD) units (Mountjoy et al., 2014; Böttner et al., 2018; Gross et al., 

2018; Kuhlmann et al., 2019; Couvin et al., 2020) separated by an intra debris negative-polarity 

seismic reflection whose might be related to the basal décollement of the upper MTD unit that 

may localize excess pore pressure, although this remains unclear (Gross et al., 2018). 

 

Figure 1. a) Tectonic setting of the Hikurangi margin with plate motion indicated by red arrows (modified after 

Barnes et al., 2019a). b) Bathymetric map of the IODP Expeditions 372/375 study area offshore Gisborne 

located on a) (modified after Mountjoy et al., 2014 and Saffer et al., 2019). The thick line represents the seismic 

profile TAN1114-10b shown in Figure 2a with the location of Site U1517. The blue (respectively, green) section 

of this line indicates the contractional (respectively, extensional) zone of the slide represented on Figure 2a. The black 

line represents the seismic profile 05CM-04 across the margin shown in Figure 4a with the location of Site U1519 

and of other Sites from IODP Expeditions 372-375. White dashed arrows show the direction of movement within 

the landslides of the North and South Tuaheni (after Mountjoy et al., 2014). 

Based on bathymetry data, Mountjoy et al. (2009) suggested that the South TLC initially formed as 

a catastrophic failure and is now actively creeping, rather than growing through repeated failures 

leading to downslope transport of new source material, as commonly admitted for submarine 

landslides (Mulder and Cochonat, 1996; Canals et al., 2004). However, the mechanisms triggering 

this active slow deformation remain unclear. First, Mountjoy et al. (2009) related creeping with high 

pore pressure induced by gas expulsion, sediment loading or earthquakes. This would lead to small-
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scale compressional and extensional features across the landslide which have not been observed. 

On the contrary, the South TLC is marked by a transition from a compressive upper sediment-

supplied mass to an extensive part near the toe where sediments are removed (Figure 2a) (Mountjoy 

et al., 2014; Barnes et al., 2019a). Later, Mountjoy et al. (2013, 2014) observed that the upper limit 

of creeping occurs downslope of where a hydrate-related bottom-simulating-reflector (BSR) (and 

thus the base of gas hydrate stability (BGHS)) cutting through the landslide reaches the seafloor. 

This zone also corresponds to the transition between compressional and extensional deformation 

of the South TLC. They suggested that gas hydrates may be involved in ongoing slow deformation 

and proposed three possible mechanisms: 1) gas hydrate dissociation at the BGHS; 2) a hydrate 

pressure valve model implying the repeated hydrofracturing and weakening of the gas hydrate zone 

with transfer of the overpressure accumulated below low-permeability gas hydrate-bearing 

sediments to the landslide mass where the BGHS approaches the seafloor and 3) a hydrate glacier 

model with gas hydrate-bearing sediments showing creeping behaviour (Mountjoy et al., 2013, 

2014; Barnes et al., 2019a). 

To investigate the mechanisms behind creeping in the TLC and their possible links with gas 

hydrates occurrence, the International Ocean Discovery Program (IODP) Expedition 372 drilled, 

logged and cored Site U1517 in the extensional zone of the south component (Figures 1b and 2) 

down to 205 meters below the sea floor (mbsf). It was initially planned to drill two other sites in 

the compressive part of the landslide and a reference site outside the landslide mass (Pecher et al., 

2014). Although this was not achieved (Barnes et al., 2019a), the results from Site U1517 (Barnes 

et al., 2019b) can be interpreted in light of properties of the sedimentary section at Site U1519 

(Barnes et al., 2019a). Site U1519 was drilled, logged and partially cored down to 650 mbsf ~15 

kilometers at the northeast, in the western part of the Tuaheni basin fed by the north component 

of the TLC (Figures 1b and 3) (Barnes et al., 2019c). 

Here, we document the evolution of compaction state from porosity and permeability from 

measurements on core samples and LWD data 1) at Site U1517 through the extensional part of the 

South TLC and beneath, with gas hydrates occurrence suspected only in the preslide interval and 

2) at Site U1519 where gas hydrates occurrence is inferred from direct observations (Barnes et al., 

2019c). Compaction state may be interpreted in terms of pore pressure development. Elevated 

pore pressure is commonly associated with a local anomalously high porosity compared to a 

reference porosity-effective stress curve (Conin et al., 2011) determined assuming hydrostatic fluid  
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Figure 2. a) Seismic profile TAN1114-10b across the South Tuaheni landslide (modified after Mountjoy et al., 

2014 and Barnes et al., 2019a) with b) a zoom in on Site U1517 in the extensional part with depth (in meters 

below sea floor) of the main seismic reflectors (in-line 1778) (modified after Barnes et al., 2019a). BGHS: Base of 

Gas Hydrate Stability Zone. 

pressure and uniaxial compaction conditions (Screaton et al., 2002). However, the porosity 

routinely measured on core samples during IODP expeditions cannot be directly used for 

compaction state analysis because it is based on the total water content of samples that include 

interstitial water contained in pores and water bound in hydrous minerals such as smectite (Brown 

and Ransom, 1996; Henry, 1997). Smectite-bound water is mainly released in the pore space by 

dehydration to illite that is commonly assumed to occur in a temperature range of 60–150°C (Freed 

and Peacor, 1989; Kastner et al., 2014). 

In contrast, interstitial water is expelled from the pore structure by pore collapse induced by 
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compaction as sediments are buried (Moore and Vrolijk, 1992) and is thus truly representative of 

the compaction state (Henry, 1997; Henry and Bourlange, 2004; Conin et al., 2011). Hence, we 

quantify interstitial porosity by correcting total porosity measured on samples from the smectite-

bound water content to determine the compaction state at both sites. We also compare permeability 

deduced from pore size distribution with the permeability measured on 2 samples (cores 17H6 and 

29F3 at 97.43 and 157.83 mbsf respectively) in a triaxial cell under effective hydrostatic confining 

pressure approaching in-situ stress conditions. Finally, we discuss the porosity and permeability 

dataset in terms of pore pressure development at both Sites U1517 and U1519 to address the 

hypotheses (i.e. gas hydrates are involved in creeping in the TLC either through gas-hydrate 

dissociation at the BGHS, or hydrate pressure valve or hydrate glacier models) or antitheses (i.e. 

creeping is induced by other mechanisms such as repeated small-scale seafloor failure or 

liquefaction of coarse silt beds) suggested during IODP Expedition 372 (see Barnes et al., 2019a 

for details) as possible mechanisms triggering slow deformation in the TLC. 

 

Figure 3. Seismic profile 05CM-04 (modified after Saffer et al., 2017) across the northern Hikurangi margin 

showing the different sites drilled during IODP Expeditions 372-375 shown in Figure 1b with Site U1519 

(modified after Barnes et al., 2019c). The red star shows the projected location of the March 1947 tsunami 

earthquake. VE: vertical exaggeration; BSR: bottom-simulating-reflector. 

2. Material and data 

2.1. Site U1517 

Site U1517 provided core samples and in-situ geophysical data including logging-while-drilling 

(LWD) data and temperature and pressure measurements across the two debris units of the South 

TLC mass (~0-67 mbsf, Figure 4a) and the upper part of the preslide interval (~67-203 mbsf). Five 

lithological, seismic and logging units were identified onboard (Barnes et al., 2019b). Lithological 

Unit I (~0–3 mbsf) corresponds to Holocene-aged greenish grey silty clay. The landslide mass is  
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Figure 4. Summary of lithological, logging and seismic Units and description (a), mineralogical (b), chemical (c and 

j) and physical (d, e, f, g, h, i) properties at Site U1517. For (c), (d) and (i) (respectively (e)), the color of data points 

(respectively, bars) indicates the lithology of the samples analyzed: light green for clay(stone); black for silt(stone); gold 

for alternating sand(stone) and mud(stone) layers; grey for silty clay(stone), clayey silt(stone) or alternating silt and 

clay layers; orange for clayey silt(stone) with sand; brown for silt(stone) with sand. k1 and k2 indicate the location 

of cores 17H6 and 29F3 respectively for permeability measurements.  XRD: X-Ray diffraction; CEC: Cation 

Exchange Capacity; Kkt: Katz-Thompson permeability; MICP PT(SD): Mercury Injection Capillary Pressure 

Pore Throat (Size Distribution); NMR: Nuclear Magnetic Resonance; T2: Transverse relaxation time; LWD: 

Logging-While-Drilling; Vp: P-wave velocity; TLC: Tuaheni Landslide ComplexThe red shaded zone represents 

the landslide mass with marker horizons D and B. The three yellow shaded zones highlight zones expected to host 

gas hydrates based on LWD data. 559 mM is the average chloride concentration in modern seawater. The yellow 

zone indicates the zone hosting gas-hydrates from chloride anomalies (Barnes et al., 2019b). The base of the gas 
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hydrate stability zone (BGHS) is located at 162 mbsf (Screaton et al., 2019). The grey shaded zones are interpreted 

onboard as washout zones between ~10-13 mbsf, ~21-28 mbsf and ~94-104 mbsf (Barnes et al., 2019a). 

composed of Late Pleistocene-aged Unit II (upper debris unit, ~3–41 mbsf) and Unit III (lower 

debris unit, ~41–66 mbsf), with the décollement for creeping ~37 mbsf (Barnes et al., 2019b; 

Couvin et al., 2020) corresponding to the intra-debris negative polarity reflector of Gross et al. 

(2018). Unit II is composed by a succession of stacked turbidites with alternating layers of mud 

(i.e. clayey silt to silty clay) and greenish grey sand beds. Unit III corresponds to matrix-supported 

MTDs with thin to medium bedded convoluted mud layers and alternating layers of greenish grey 

silt and clay. Mountjoy et al. (2014) suggested that the upper and lower units were genetically linked 

while Couvin et al. (2020) proposed the opposite with different source and emplacement 

mechanisms. The latter hypothesis is supported by Luo et al. (2020) who identify two deposition 

events, the first one represented by Unit III and the second one, that occurred at ~12.5±2.5 ka, 

correspond to Unit II. Stratigraphically below, the preslide interval is composed of Units IV (~67–

103 mbsf) and V (~103–187 mbsf). Unit IV is Late Pleistocene greenish grey to dark greenish grey 

massive clayey silty hemipelagic sequence with MTDs at the top and punctuated with silty turbidites 

at the base. Unit V is Middle Pleistocene mixed slope sequence including clayey to clayey-silt 

hemipelagites, sandy turbidites, MTDs and ash layers near the bottom of the hole. The base of the 

gas hydrate stability zone (BGHS) is expected to occur ~162 mbsf (Barnes et al., 2019b; Screaton 

et al., 2019, 2020) or between ~85–128 mbsf (Sultan, 2020).  Evidence for gas hydrates occurrence 

were found only in Unit V (Figure 4) (Barnes et al., 2019b; Screaton et al., 2019, 2020; Sultan, 2020). 

2.2. Site U1519 

Site U1519 was drilled and logged down to 650 mbsf across three seismic units: 1) horizontally 

layered basin-fill including stacked MTDs and turbiditic sequences (~0–281mbsf), the upper MTD 

being associated with the North TLC (Mountjoy et al., 2009, 2014; Barnes et al., 2019c), 2) 

southeast-dipping layered slope sequences of MTDs truncated at the unconformity between 

seismic units 1 and 2 (~281–546 mbsf) and the top (~546–650 mbsf) of a northwest-dipping and 

eroded hanging–wall of an inactive northwest-dipping splay fault that lies ~500 meters beneath the 

bottom of Site U1519 (Figure 3). Site U1519 crosscuts a weak reflector at ~560 mbsf interpreted 

as a possible bottom-simulating-reflector (BSR). Several intervals were cored: ~0–23 mbsf at hole 

D, ~0–86 mbsf at hole E and ~10–164 mbsf, ~250–~288 mbsf and ~518–640 mbsf at hole C. 

Based on core examination, two lithological units were identified during the cruise (Barnes et al., 

2019c) (Figure 5). Unit I corresponds to Holocene to late middle Pleistocene dark greenish grey 

mud to mudstone (i.e. silty clay(stone) to clayey silt(stone)) associated with hemipelagic settling  
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Figure 5. Summary of lithological, logging and seismic Units and description (a), mineralogical (b), chemical (c and 

j), physical (d, e, f, g, h, i) and structural (j) properties at Site U1519. For (c), (d) and (i) (respectively (e)), the color 

of data points (respectively bars) indicates the lithology of the samples analyzed: light green for clay(stone); green for 

contorted mud(stone); grey for silty clay(stone); red for ash.  XRD: X-Ray diffraction; CEC: Cation Exchange 

Capacity; Kkt: Katz-Thompson permeability; MICP PT(SD): Mercury Injection Capillary Pressure Pore Throat 

(Size Distribution); NMR: Nuclear Magnetic Resonance; T2: Transverse relaxation time; LWD: Logging-While-

Drilling; Vp: P-wave velocity. The yellow shaded zone highlights a zone of gas hydrate occurrence inferred from 

chloride data. The grey shaded zone represents a washout interval ~143-227 mbsf identified onboard (Barnes et al., 

2019c). The average chloride concentration in modern seawater is 559 mM. A possible bottom-simulating-reflexion 

(BSR) is located at 560 mbsf. 

with an ash layer occurring few meters below the seafloor. Unit I is correlated with seismic unit 1 

and logging unit 1. Seismic and logging units 2 and 3 corresponds to lithologic Unit II that include 
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middle to early Pleistocene to light greenish grey mudstone with scattered interbeds of silt and very 

fine sand, medium to coarse sand, contorted mudstone interpreted as MTDs. Gas hydrate-bearing 

sediments were sampled in the lower part of the hole in core 25R4 (~627 mbsf, Figure 5) (Barnes 

et al., 2019c). 

3. Methods 

Our study is based on 1) onboard data including LWD data and measurements on core samples 

and 2) post-cruise analysis of 24 and 40 core samples retrieved at Site U1517 and U1519 

respectively. Samples were selected near the samples that were used for pore water composition 

analysis onboard. To preserve moisture, samples were conditioned for shipping and stored at 

chilled temperature (2–8°C) in vacuum-sealed plastic bags with a sponge saturated with seawater. 

3.1. Porosity 

3.1.1. Total connected porosity 

We calculated the total connected porosity (𝜙𝑡) with a Micromeritics® AccuPyc II 1340 helium-

displacement pycnometer using the procedure of Blum (1997) that was also followed onboard 

(Wallace et al., 2019; Pecher et al., 2019). 

3.1.2. Bound water content 

Clay bound water includes i) water molecules absorbed in the interlayer space that are typically 

organized into layers and ii) water molecules adsorbed on smectite external surfaces and are 

electrostatically bounded to hydrated cations compensating the negative charge of smectite layers. 

Clay-bound water content (𝜙𝑏) is expressed as: 

𝜙𝑏 = 𝑛
𝑀𝑤

𝜌𝑤
𝐶𝐸𝐶𝜌𝑔(1 − 𝜙𝑡) (1) 

based on the cation exchange capacity (CEC) that is a proxy for hydrous to non-hydrous minerals 

content ratio, the water molar mass (𝑀𝑤  = 0.018kg/mol) and density(𝜌𝑤  = 1024 kg/m3), is the 

grain density (𝜌𝑔  in kg/m3) and the average number of water molecules per cation charge (𝑛) related 

to the number of water layers in the clay interlayer space. The average number of water molecules 

per cation charge is determined from the relationship between the CEC and the volume of 

chloride-free water per volume of grains (Figure 6) that is derived from the soluble chloride content 

of the sample (Henry and Bourlange, 2004; Conin et al., 2011; Daigle et al., 2015a; Dutilleul et al., 

2020a; 2020b). The average number of water molecules per cation charge commonly ranges 6–8, 

12–16 and 18–24 for one, two or three water layers respectively (Henry, 1997).  All the samples at 
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Sites U1517 and U1519 show low CEC values <0.2 mol/kg and thus do not show a specific bound 

water ratio versus CEC trend from which 𝑛 can be inferred (see Henry and Bourlange, 2004; 

Dutilleul et al., 2020a for further detail). We used the average value of 𝑛=15 which is typical of 

smectite with two water layers occurring in marine sediments (Kastner et al., 2014) and in 

accordance with the results of Dutilleul et al. (2020b). 

 

Figure 6. Bound water ratio versus Cation Exchange Capacity (CEC) at north Hikurangi margin including Site 

U1517 and U1519, Site U1520 (reference site across the undeformed entering sedimentary section) and U1518 

(active thrust at the deformation front) and at other subduction zones from previous works. 

3.1.3.  Interstitial porosity and compaction trends 

Interstitial porosity is obtained by correcting the total connected porosity (𝜙𝑡) from the clay-bound 

water content (𝜙𝑏):  

𝜙𝑖 = 𝜙𝑡 − 𝜙𝑏       (2) 

‘Onboard interstitial porosity’ was determined by extrapolating bound water content measured on 

samples to correct the total connected porosity values that were measured onboard on 153 samples 

at Site U1517 and 278 samples at Site U1519.  At Site U1517, where extensive coring was carried 

on, we used onboard interstitial porosity data to determine compaction curves (Figure 7). Instead, 

at Site U1519 where coring was restricted to limited intervals, we used resistivity-derived porosity 

calibrated on onboard interstitial porosity. 
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Figure 7. Summary of ring resistivity-derived porosity (open circles) calibrated to onboard interstitial porosity (i.e. 

total connected porosity corrected for extrapolated bound water content) (triangles, squares or circles) and compaction 

curves at Site U1517 (light blue) and U1519 (gold). Compaction curves determined from resisistivity-derived porosity 

and ‘onboard interstitial porosity’ are shown with solid lines and dashed lines respectively. The general compaction 

curve (trend G) at Site U1519 (washout interval ~148-227 mbsf excluded) determined from resistivity-derived 

porosity is 𝜙𝑖 = 39.3𝑒−0.03𝜎𝑣
′
 (R²=0.16). At Site U1519, distinct compaction trends are given (gold line 

numbered in open circles): trend 1) for clayey siltstones/silty claystones in lithological Unit I, trend 2) for mudstones 

of the same unit and trend 3) for Unit II. At Site U1517 (blue line numbered in open squares), two compaction 

trends were determined from onboard interstitial porosity: trend 1) is the trend for the South TLC interval and trend 

2) is valid for the preslide interval. 

3.1.4. Resistivity-derived porosity 

We determined resistivity-derived porosity from LWD resistivity using the model by Revil et al. 

(1998) for clay-rich materials characterized by high electrical surface conductivity. In this model, 

the resistivity-derived porosity (ϕ) is related to the formation factor 𝐹 = 𝑎𝜙−𝑚 based on Archie’s 

law (Archie, 1942) where 𝑎 and 𝑚 are constants. Conin et al. (2011) and Dutilleul et al. (2020b) 

have shown that in siliciclastic and volcaniclastic clay-rich sediments, resistivity-derived porosity 

better fits interstitial porosity rather than total connected porosity when using 𝑎 = 1  and adjusting 

the cementation factor (𝑚)  between 1 and 3.5.  

We determined 𝐹 based on the bulk electrical conductivity (𝜎), the electrical surface conductivity 

(𝜎𝑠) and the electrical conductivity of the interstitial fluid (𝜎𝑖𝑓) as: 

𝐹 =
𝜎𝑖𝑓

𝜎
[1 + 2

𝜎𝑠

𝜎𝑖𝑓
(

𝜎𝑖𝑓

𝜎
− 1)]  (3) 

since Bussian (1983) and Bourlange et al. (2003)’s hypotheses are valid at Site U1517 where 
𝜎𝑠

𝜎𝑖𝑓
≪

1. 

We used ring resistivity which has the highest vertical resolution for the depth penetration to 

determine 𝜎. 

𝜎𝑖𝑓  was determined from the concentration of Cl-, Na+, K+, Ca2+, Mg2+ and SO4
2- in interstitial water 

(𝐶𝑖𝑤𝑠
𝑖  ) and seawater (𝐶𝑠𝑤

𝑖 ), the ionic mobility in the fluid (𝛽𝑓
𝑖 ), the number of charges of ions 

(𝑍𝑖)and the sea water conductivity (𝜎𝑠𝑤): 
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𝜎𝑖𝑓 = 𝜎𝑠𝑤

∑ (𝛽𝑓
𝑖 ×𝑍𝑖×𝐶𝑖𝑤𝑠

𝑖 )𝑖

∑ (𝛽
𝑓
𝑗

×𝑍𝑗×𝐶𝑠𝑤
𝑗

)𝑗

 (4) 

with 𝜎𝑠𝑤 = 5.32(1 + 0.02(𝑇 − 25)). At Site U1517, 𝑇(°𝐶) = 5.32 + 39.8 × 10−3𝑧  (Barnes et 

al., 2019b) while 𝑇(°𝐶) = 5.70 + 24.3 × 10−3𝑧 at Site U1519 (Barnes et al., 2019c).  

The model developed by Revil et al. (1998) assumes a major contribution of the Stern layer to 

surface electrical conduction, spherical grains and a linear temperature dependency of the 

exchangeable cation mobility (𝛽𝑠) to quantify 𝜎𝑠 : 

𝜎𝑠 =
2

3
𝜌𝑔𝐶𝐸𝐶𝛽𝑠 (5) 

3.2. Pore size distribution 

3.2.1. Mercury injection capillary pressure (MICP) 

The distribution of the size of pore throats from 360 μm to 5.7 nm was determined by MICP 

experiments performed with a Micromeritics® AutoPore IV 9500 at room temperature (20°C). 

Samples were previously oven-dried at 105°C±5°C for 24h. During the low-pressure analysis, the 

samples were first degassed under vacuum.  The cell was then gradually intruded by a measured 

volume of mercury up to a mercury pressure of ~0.2 MPa. Then, we used a high-pressure analysis 

sequence whereby we measure the volume of intruded mercury filling the cell and the sample at a 

known pressure that increases stepwise to 220 MPa. This stage provides the distribution of the size 

of pore throats using the Young-Laplace equation (Purcell, 1949): 

𝑟 =
2𝜎𝐻𝑔𝑐𝑜𝑠 𝜃𝐻𝑔

𝑃𝐻𝑔
 (6) 

from the pore throat radius (𝑟 in m), the air-mercury interfacial tension (𝜎𝐻𝑔=0.485 N/m), the 

mercury-sediment contact angle (𝜃𝐻𝑔=140°) and the mercury injection pressure (𝑃𝐻𝑔 in Pa). 

3.2.2. Nuclear Magnetic Resonance (NMR) 

A Bruker® Minispec Mq20 was used to carry out proton NMR measurements at room temperature 

(20°C) and atmospheric pressure on core samples with a diameter of 8 mm. Proton NMR entails 

the recording the magnetization decay of the hydrogen nuclei of water molecules in a porous 

saturated sample when applying static and pulsed magnetic fields. We measured the transverse 

relaxation time (T2) that provides insight into void size and porosity (Daigle et al., 2014; Bossennec 

et al., 2018) applying the Carr-Purcell-Meilboom-Gill (CPMG) (Carr and Purcell, 1954; Meiboom 

and Gill, 1958) sequence. We used a recycle delay of 0.1s and a half-echo time τ of 0.04 ms (the 
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minimum available for this equipment), a gain ranging 70–80%, 200 echoes per scan and 128 scans 

were stacked (Dutilleul et al., 2020b). The raw T2 exponential decay measured was inversed in a 

smoothed T2 distribution using UpenWin© software. We used the equation by Marschall et al. 

(1995) to correlate the T2 (in ms) measured by LWD NMR to MICP pore throat radius (in µm) 

based on the effective relaxivity (𝜌𝑒  in µm/s): 

𝑇2 =
1000𝑟

2𝜌𝑒
 (7) 

We extrapolated the effective relaxivity across coring gaps where no MICP data were available to 

determine an average pore radius profile across Sites U1517 and U1519 based on LWD NMR data. 

In order to determine NMR porosity (𝜙𝑁𝑀𝑅) (Daigle et al., 2014), also measured onboard using 

Schlumberger ProVisionPlus logging tool, we measured the volume of water (𝑉𝑤) in the sample 

by estimating the volume of solids (𝑉𝑠) from the helium-displacement pycnometer. 𝑉𝑤  was 

quantified using a calibration in which the maximum signal amplitude A0 (corrected for the gain) 

was recorded during the T2 measurement for known volume of water: 𝑉𝑤=19.762A0 – 0.092 

(R²=0.94). Then:  

𝜙𝑁𝑀𝑅 =
𝑉𝑤

𝑉𝑤+𝑉𝑠
  (8) 

3.3. Permeability 

3.3.1. Permeability measurements under confining pressure 

Permeability measurements were carried out at room temperature, in a 200 MPa hydrostatic 

pressure cell equipped with a pore fluid pressure circuit (Reuschlé, 2011). Experiments were run 

on two cylindrical samples (20 mm in diameter and 40 mm in length) from the preslide interval at 

Site U1517 at 97.43 mbsf (core 17H6, lithological Unit IV) and 157.83 mbsf (core 29F3, Unit V) 

respectively. Permeability was measured on the initial saturated samples using a pulse decay method 

(Brace, 1984): an initial imposed differential pore fluid pressure (ΔPP) is allowed to equilibrate 

through the sample. Its decay is approximately exponential and the decay time is inversely 

proportional to the permeability (Hsieh et al., 1981; Reuschlé, 2011): 

ΔPP(t)  ∝  exp(– αt) 

and α = [Ak(Cu + Cd)]/(µLCuCd), 

with the time (t), the section (A) and the length (L) of the sample, the viscosity of the pore fluid 

(µ=10-3 Pa.s at 20°C), the permeability (k in m²) and the compressive storages of the upstream and 



Chapitre VI 

264 

downstream pore pressure circuits (Cu  = 3.957×10-9 m3/MPa and Cd  = 4.828 ×10‑9 m3/MPa 

respectively).  

3.3.2. Permeability from mercury injection capillary pressure 

(MICP) 

Pore throats size distribution measured by MICP was used to determine Katz-Thompson 

permeability 𝐾𝐾𝑇 (Katz and Thompson, 1986, 1987; Nishiyama and Yokoyama, 2014): 

𝐾𝐾𝑇 =
1

89
𝜙𝑖

(𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ )3

𝑙𝑐
𝑓(𝑙𝑚𝑎𝑥

ℎ )      (9) 

with the pore throat diameter (𝑙𝑐) at the inflexion point of the cumulative MICP curve𝑓(𝑙) of 

fractional volume of connected pore throats having diameters of 𝑙 and larger, the pore throat 

diameter (𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ ) corresponding to the optimum path for permeability when 𝑙3𝑓(𝑙) is maximum 

and 𝑙 = 𝑙𝑚𝑎𝑥
ℎ  (Katz and Thompson, 1986, 1987). 

4. Results 

4.1. Site U1517 

At Site U1517, CEC is very low to low (~0.05–0.20 mol/kg), independent from lithological units 

and averages 0.15 mol/kg (Figure 4c). The range of CEC values suggests that the relatively 

homogeneous (~32%) total clay mineral content across the section (Figure 4b) is composed of a 

mix of smectite, illite and/or kaolinite and or/chlorite. In particular, the comparison of CEC values 

measured in siliciclastic clay-rich samples from the North Sumatra margin (Dutilleul et al., 2020a) 

and other sites from the North Hikurangi margin (e.g. Dutilleul et al., 2020b, forthcoming) with 

the clay mineral assemblage determined by XRD in near-by samples (e.g. Rosenberger et al., 2020; 

Underwood, 2021) suggests that at Site U1517, smectite content in bulk sediment ranges ~5%-

30% (Figure 8). These values are in agreement with the post-cruise XRD characterization of the 

clay mineral assemblage of Underwood and Dugan (in press). This study shows that smectite and 

illite contents in bulk sediment range ~5%-29% and ~5%-21% respectively while chlorite and 

kaolinite contents are <5% and <1% respectively (S. Cardona, pers. comm.). 
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Figure 8. Relation between smectite content in bulk sediment determined by X-ray diffraction and Cation Exchange 

Capacity (CEC) values at different IODP Sites in north Sumatra margin and north Hikurangi margin. Smectite 

content in bulk sediments and CEC are measured on near-by but different samples. Smectite content in bulk 

sediments for Sumatra Sites U1480 and U1481 are calculated from the XRD analysis of the clay fraction of 

Rosenberger et al. (2020) and the total clay mineral content of the nearest sample given in McNeill et al. (2017 a 

and b). Smectite content in bulk sediments for Hikurangi Sites U1520 and U1518 are from Underwood (2021) 

and are from Underwood and Dugan (submitted) and S. Cardona (pers. comm) for Site U1517. 

Consequently, bound water content is low (~2%–8%, 6% on average) and relatively homogeneous 

across the sedimentary section at Site U1517. Hence, total connected porosity and interstitial 

porosity show similar variation across the section drilled, in this case, an overall decrease with 

increasing depth (Figure 4d). However, no general compaction trend cann be defined at Site U1517. 

In detail, interstitial porosity exponentially decreases from ~64% at the seafloor to ~34% at the 

base of the South TLC. The interstitial porosity versus vertical effective stress (𝜎𝑣
′ ) curve 

determined by least-square fitting is 𝜙𝑖 = 45.6𝑒−0.57𝜎𝑣
′
 (R²=0.40 as shown in Figure 7) for the 

South TLC interval. A strong contrast occurs with the top of lithological Unit IV where interstitial 

porosity is ~45% and decreases with increasing scatter following 𝜙𝑖 = 47.6𝑒−0.14𝜎𝑣
′
 (least-square 
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fitting with R²=0.23) down to ~40% at ~185 mbsf. The interstitial porosity tracks the LWD NMR 

porosity very well but it does not track the LWD neutron porosity which shows higher values 

(Figure 4d). Larger neutron porosity values are typically observed in clay-rich sediments (e.g. 

Expedition 314 Scientists, 2009; Expedition 317 Scientists, 2011; Expedition 334 Scientists, 2012a, 

b; Dutilleul et al., 2020b) because of the high hydrogen concentration characterizing the hydroxyls 

of the mineral structure of clays, with a possible additional effect of trace elements acting as thermal 

absorbers (Ellis, 1986; Ellis and Singer, 2007). NMR porosity measured on samples generally 

matches LWD NMR porosity although the latter T2 distribution is truncated to values between 1 

and 1000 ms (Barnes et al., 2019b) contrary to laboratory measurements. An exception is Unit IV 

where NMR porosity tracks LWD neutron porosity. 

Overall, resistivity-derived porosity fits interstitial porosity with 𝑎 =1 and 𝑚=1.7 in the TLC and 

𝑚=1.9 below (Figure 4i) except in some intervals (~20–30, ~96–106, ~106–107, ~135–138, 

~143–146 and ~155–161 mbsf) as discussed below. 

Figure 9 shows the permeability data obtained on cores 17H6 and 29F3 under a constant pore fluid 

pressure of 8 and 8.5 MPa respectively corresponding to their in-situ pore pressure conditions and 

an increasing effective hydrostatic confining pressure from 1 to 20 MPa. The lowest effective 

pressure is slightly higher than the in-situ pressure for sample 17H6 (0.87 MPa) and slightly lower 

for sample 29F3 (1.39 MPa). The decrease of permeability k with effective pressure Peff can be 

interpreted by the progressive closure of cracks. Walsh (1981) proposed a fracture closure model 

that suggests that k1/3 should be linearly related to log Peff. Permeability plotted as k1/3 is shown as 

a function of Peff in a linear-log graph in Figure 10 for samples 17H6 and 29F3. The data are found 

to follow a linear trend, in agreement with Walsh's model, and correspond to the overconsolidation 

of the samples with an initial measured permeability (1.3.10-18 m2 for core 17H6 and 1.4.10-17 m2 

for core 29F3) close to the expected in-situ permeability. 

MICP shows that the average size of pore throats decreases and is homogenised with increasing 

depth from 0.3 µm to 0.1 µm in lithological Units I to IV (Figure 4e). Lithological unit V shows 

contrasted size of pore throat diameters with a general trend toward higher values, with increasing 

values up to ~1.4 µm at ~165 mbsf and that drop in the lower part of the unit down to ~0.4 µm 

(Figures 4e and 11). The corresponding permeabilities determined using the Katz-Thompson 

model are in the order of 10-17 m².  These estimated permeability values are somewhat higher than 

those measured under in-situ conditions (see for example core 17H6). The effective pressure effect 

may explain the difference since the Katz-Thompson estimate holds for zero pressure conditions 

and permeability has  been  shown  to  decrease at  pressures lower  than our minimum of  1 MPa 
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Figure 9. Permeability k as a function of effective confining pressure Peff at in situ pore pressure conditions for 

samples 17H6 (97.43 mbsf; clayey silt) and 29F3 (157.83 mbsf; alternating sand and mud layers) from Site 

U1517. 

 

Figure 10. Permeability data of Figure 8 plotted as k1/3 as a function of Peff in a linear-log graph showing a linear 

trend consistent with the fracture closure model proposed by Walsh (1981) for samples 17H6 (97.43 mbsf; clayey 

silt) and 29F3 (157.83 mbsf; alternating sand and mud layers) from Site U1517. 
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(Screaton et al., 2021). Another possible explanation may be the lower water permeability in clay- 

and silt-rich rocks when compared to gas permeability due to fluid-rock interactions the Katz-

Thompson model does not take into account. 

 

Figure 11: MICP pore-thoat size distribution spanning common lithologies at Site U1517 and U1519 versus 

cumulative porosity and normalized incremental injection volume. 

NMR T2 measured on samples and LWD NMR T2 are both well correlated to the average size of 

pore throats but show contrasting values (Figure 4f). NMR T2 measured on samples are in the 

range of ~1–2 ms. In contrast, LWD NMR T2 decreases from ~20 to ~6 ms from the seafloor to 

the bottom of Unit IV. It increases up to ~30 ms before dropping in the lower part of Unit V. The 

average LWD relaxivity is ~9 µm/s while the average relaxivity measured on samples is ~50 µm/s. 
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4.2. Site U1519 

At Site U1519, CEC is low but in the high range measured at Site U1517 (~0.14–0.20 mol/kg). 

CEC is also independent of lithological units and averages 0.16 mol/kg (Figure 5c). This range of 

values suggests that the clay mineral assemblage, consisting in ~45% of the bulk mineralogy of 

sediments, is homogeneous (Figure 5b). Similarly to Site U1517, the CEC values suggest that the 

clay fraction is composed of a mix of smectite (~5%-30% based on Figure 8), illite and/or kaolinite 

and or/chlorite taking into account that CEC and XRD measurements were not carried on the 

same samples resulting in large scattering (±15%). This cannot be confirmed since no 

characterization of the clay mineral assemblage was undertaken at Site U1519.  

The resulting bound water content is low (~5%–8%) and relatively homogeneous across the 

section, averaging 7%. Hence, as observed at Site U1517, total connected porosity and interstitial 

porosity vary similarly (Figure 5d). Across the limited intervals where coring was attempted, the 

interstitial porosity decreases with increasing depth from 68% below the seafloor to ~33% at the 

bottom of unit I, it shows slightly lower values at the bottom of logging and seismic unit 2 ~31% 

before increasing across unit 3 up to ~ 35% with a maximum ~42% around 605 mbsf. In the first 

unit, a strong contrast of porosity occurs based on grain size, with a general trend of higher porosity 

values (+5% in average) in mudstones than in shallower clayey siltstones/silty claystones.  In 

contrast to Site U1517, the interstitial porosity at Site U1519 better fits the LWD neutron porosity 

than NMR porosity that shows lower values. The NMR porosity measured on samples exceeds the 

LWD NMR porosity and match both the interstitial and LWD neutron porosities. 

The resistivity-derived porosity fits the interstitial and onboard interstitial porosities with 𝑎 =1 and 

𝑚 =1.9 in lithological Unit I, 𝑚 =2.3 in the lower part of seismic and logging unit 2 (top of Unit 

II) and 𝑚 =2.6 in the top of logging and seismic unit 3 (bottom of Unit II) except in a zone ~600–

620 mbsf (Figure 5i). A general compaction trend 𝜙𝑖 = 39.3𝑒−0.03𝜎𝑣
′
 (R²=0.16) can be defined at 

Site U1519 (excluding the washout interval ~148-227 mbsf) based on resistivity-derived porosity 

fitted to onboard interstitial porosity. In detail, three different compaction trends can be defined 

to better match the data per interval (Figure 7): the first one for clayey siltstones/silty claystones in 

lithological Unit I, the second one for mudstones of the same unit, and the third one for Unit II. 

We notice that the compaction trend in shallow Unit I clayey siltstones/silty claystones at Site 

U1519 determined from onboard interstitial porosity is equivalent to that of the TLC at Site U1517 

where the same type of lithology or even coarser lithologies have been identified. 

MICP shows that the average size of pore throats decreases and becomes more homogeneous with 
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increasing depth from ~0.45 µm to ~0.15 µm near the bottom of the hole (Figures 5e and 11). As 

observed at Site U1517, the permeabilities determined using the Katz-Thompson model are in the 

order of 10-17 m². The NMR T2 measured on samples and the LWD NMR T2 show diverging values 

(~10–2.30 ms and ~19–3 ms respectively) although their evolution matches that of the average 

pore throat size measured by MICP (Figure 5e; f). The average LWD relaxivity is ~14 µm/s while 

the average relaxivity measured on samples is ~90 µm/s, both higher than at Site U1517. 

5. Discussion 

5.1. Physical properties of gas hydrate-bearing intervals 

When not directly observed onboard, gas hydrates occurrence (yellow rectangles or shaded zones 

in Figures 4 and 5) was inferred from 1) negative anomaly of pore water content (Figures 4j et 5j) 

due to gas hydrate dissociations during core retrieval (Paull and Ussler, 2001) or 2) positive peaks 

of LWD P-wave velocity (Figures 4g and 5g) and resistivity (Figures 4h and 5h) (Barnes et al., 

2019b). However, there are uncertainties regarding the precise location of gas hydrate-bearing 

intervals estimated from the salinity detection method because other phenomenon including 

change in salinity water mass, diagenetic reactions or the pore water extraction method used 

onboard may also cause negative chloride anomalies (Sultan, 2020; Barnes et al., 2019b, c; Fitts and 

Brown, 1999). At Site U1517, chloride data mark a zone in the preslide interval between ~135 and 

~165 mbsf with gas hydrate saturation ranging 2%–68% (Barnes et al., 2019b) with the BGHS 

occurring at ~162 mbsf (Screaton et al., 2019) (Figure 4). Sultan (2020) reinterpreted chloride 

anomalies and proposed a BGHS between 85 and 128 mbsf, although this is not supported by 

Screaton et al. (2019, 2020). LWD data evidenced three intervals potentially hosting gas-hydrates 

(yellow shaded zones on Figure 4) between ~112–114, ~117–121 and ~128–145 mbsf (Barnes et 

al., 2019b). At Site U1519, chloride data mark a damage zone (Figure 5k) between 520 and 630 

mbsf with elevated gas hydrate concentration with a discrete negative anomaly ~628 mbsf (Figure 

5j) where gas hydrates have been directly evidenced by core IR scanning in silt layers with higher 

CEC at ~627 mbsf.  

Gas hydrate distribution depends on the initial characteristics of the porous medium and the 

effective stress that control the growing space thus porosity and permeability (Dai et al., 2012, He 

et al., 2013) which vary with hydrate formation and dissociation (Misyura, 2016; Wang, 2020). 

When hydrates form in the pore space, the permeability of gas hydrate saturated sediments 

decreases (Nimblett and Ruppel, 2003; Dai and Seol, 2014; Daigle et al., 2015b; Wei et al., 2021) 

while it increases when hydrates dissociate (Wang, 2020). Sediments characterized by elevated initial 
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porosity are particularly sensitive to the permeability changes associated with increasing gas 

hydrates saturation (Shen et al., 2020). 

Although there are uncertainties concerning the precise location of gas hydrate-bearing intervals, 

our core-based dataset shows evidence that the matrix of sediment intervals possibly hosting gas 

hydrates based on chloride anomalies is characterized by general trend of higher interstitial 

porosities associated with an increase of the average pore diameter inferred from NMR and MICP 

and thus higher Katz-Thompson permeability favourable to the growth of gas hydrates (Figures 4 

and 5). This behaviour is more visible at Site U1517 (~135-160 mbsf) than at Site U1519 (~520-

630 mbsf). On LWD data, intervals hosting gas hydrates are typically characterized by elevated 

electrical resistivity (Goldberg et al., 2010) and P-wave velocity (Hornbach et al., 2003) values and 

apparent lower NMR porosity (Kleinberg, 2003). Similar values, for zones thought to host gas 

hydrates, can be observed at Site U1517 in the intervals between ~112–114, ~117–121 and ~128–

145 mbsf or in some intervals at the meter scale between ~135 and 160 mbsf at Site U1517 and 

~520-630 mbsf at Site U1519. 

5.2. Insights of the compaction state on mechanisms behind creeping 

at the South TLC 

At both sites, we note several zones showing anomalous high resistivity-derived porosity values 

compared to the compaction curve or the onboard interstitial porosity. These zones are related to 

artifacts rather than hydrogeological or tectonic events. Two intervals at Site U1517 (~20–30 mbsf 

and ~96–106 mbsf) and one at Site U1519 (~148–227 mbsf) represented by grey shaded zones in 

Figures 4 and 5 with anomalously high resistivity-derived porosity correspond to washout zones 

(Barnes et al., 2019b, c). Peaks of elevated resistivity-derived porosity also occurs in the zone ~135-

165 mbsf expected to host gas hydrates at Site U1517. These peaks are artifacts due to the 

anomalously low chloride content measured onboard in the pore water extracted from cores 

(Barnes et al., 2019b) (Figures 4j and 5j) due to gas hydrates dissociation. These zones excluded, 

interstitial porosity or resistivity-derived porosity can be examined to determine compaction state 

and discuss mechanisms behind creeping at the South TLC. 

At Site U1517, interstitial porosity versus effective vertical stress curve (i.e referred to as 

compaction trend) and cementation factor 𝑚 differs across the TLC (~0-67 mbsf) and in the 

preslide interval beneath (Figure 7). In particular, although Units II and III corresponding to the 

upper and lower units of the landslide are not genetically linked and show variations in lithology 

and emplacement mechanisms (Gross et al., 2018; Couvin et al., 2020; Luo et al., 2020), their 
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porosity values plot on the same compaction trend (Figure 7). This compaction trend is similar to 

that of the upper sedimentary section at Site U1519, at Site U1518 near the deformation front 

(Dutilleul et al., forthcoming) and at Site U1520 in the Hikurangi Trough (Dutilleul et al., 2020b). 

This suggests that although siliciclastic lithology may slightly vary in terms of grain size between 

these different locations, mechanical compaction of shallow poorly consolidated sediments is 

relatively uniform across the margin. The ‘negative polarity intra debris reflector’ at the interface 

between Units II and III identified by Gross et al. (2018) (~37 mbsf, marker D in Figure 4) is not 

associated with an anomalously high interstitial porosity nor resistivity-derived porosity. Such 

anomaly was expected since this reflector has been inferred to represent an excess pore pressure 

zone (Gross et al., 2018) coinciding with the décollement for active creeping (Barnes et al., 2019a, 

b). 

However, a contrast of onboard interstitial porosity of +11% and of resistivity-derived porosity of 

7% occurs at the base of the landslide at Site U1517 (~67 mbsf, marker B in Figure 4). Three 

hypotheses can explain the distinct porosity patterns observed in the landslide and in the preslide 

intervals with a strong porosity shift at the interface:  

 Hypothesis 1: a local excess pore pressure. 

 Hypothesis 2: differences in lithology, emplacement mechanisms and deformation history 

result in distinct compaction trends in the landslide and preslide intervals.  

 Hypothesis 3: a combination of hypotheses 1 and 2. 

Hypothesis 1 is supported by the rapid burial of sediment due to the emplacement of the landslide 

(Screaton et al., 2019); which is likely to the release of fluids by quick compaction of the preslide 

interval. Although our dataset does not clearly evidence a contrast of permeability at the base of 

the landslide, the clay-rich upper part of the preslide interval is prone to the accumulation of the 

released fluids, thus to excess pore pressure development which may also be triggered by focused 

fluid flow (Carey et al., 2019). On the other hand, the lithology contrast between the landslide 

characterized by numerous sand and silt-rich turbidites, and the clay-rich upper part of the preslide 

interval supports hypothesis 2 (Gamage et al., 2011). Hypothesis 2 is also supported by the strong 

differences in emplacement mechanisms and thus the deformation history of the preslide interval 

characterized by a mixed slope sedimentary succession (Barnes et al., 2019b) and the landslide 

interval formed by two depositional events (Luo et al., 2020). As a consequence of the quick 

deposition of the landslide, the preslide interval should be more consolidated than the landslide 

lower unit. In fact, it is less consolidated, which supports hypothesis 1. Hence, we suggest that 

hypothesis 3 is the most plausible hypothesis. 
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IODP Expedition 372 drilling results and Screaton et al. (2019) have shown that gas hydrates are 

not involved in active creeping at the South TLC interval where they are absent. In the preslide 

interval where gas hydrates are expected to occur, the absence of excess pore pressure at the BGHS 

evidenced by our dataset show that neither the hydrate dissociation nor the hydrate pressure valve 

models linking gas hydrates to slow deformation are possible. Our study is a first step in the 

examination of the mechanisms not related to gas hydrates that may explain active creeping in the 

South TLC interval. Our findings support the repeated small-scale failure mechanism associated 

with cycles of excess pore pressure as initially proposed by Mountjoy et al. (2009), since no 

(hypothesis 2) or moderate (hypotheses 1 and 3) excess pore pressure is found at Site U1517 in the 

extensional zone of the South TLC. This mechanism could be validated in the case that a larger 

excess pore pressure is evidenced in the compressional zone of the landslide, that has not been 

drilled yet (Barnes et al., 2019a). 

The sedimentary section at Site U1519 is in hydrostatic conditions. However, ~600 mbsf (~5.9 

MPa in Figure 7), there is a zone where onboard interstitial porosity is 4–11% higher than the value 

predicted by the compaction curve of  Unit II. This discrepancy of porosity values could be related 

to an excess pore pressure in the order of ~1.5–5 MPa. The origin of this potential excess pore 

pressure zone is unclear. It could be related to concentrated fluid flow in a high permeability sand-

rich interval sandwiched in between lower permeability MTDs. Another possibility is a relation 

between the presence of free gas and the nearby location of the BGHS. However, the latter is not 

well constrained with, on the one hand, a possible BSR ~560 mbsf or below, and on the other 

hand, gas hydrates sampled in a core at ~627 mbsf (Pecher et al., 2019c). 

6. Conclusions 

We quantify interstitial porosity at south (Site U1517) and north (Site U1519) Tuaheni Landslide 

Complex (TLC) by correcting the total connected porosity measured on core samples for bound 

water content determined from cation exchange capacity. At Site U1517, interstitial porosity 

decreases by ~30% across the TLC (~64–34%), following a different compaction trend than the 

one of the preslide interval beneath. This porosity decrease is associated with a reduction of pore 

throats from ~0.3 to ~0.1 µm. At Site U1519 where coring was limited, we use the interstitial 

porosity to calibrate the high resolution-resistivity-derived porosity. It decreases from ~68% to 

~42% following three different compaction trends, corresponding to a reduction in the average 

size of pore throats from ~0.45 to ~0.15 µm across the sedimentary section. At both sites, the in-

situ permeability measured with a triaxial cell and deduced from pore size measurements ranges 

from 10-18-10-17 m². The dataset shows that the sedimentary intervals suspected to host gas hydrates 
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~112–114, ~117–121 and ~128–145 and ~135 and 160 mbsf at Site U1517 and between ~520-

630 mbsf at Site U1519 exhibit higher interstitial porosity, pore diameter and permeability 

favourable to the growth of gas hydrates. These results suggest hydrostatic conditions across most 

of the two sedimentary sections. However, at Site U1519, excess pore pressure may occur in a zone 

below the base of the gas hydrate stability zone. At Site U1517, a porosity shift of ~+10% occurs 

at the base of the landslide. We suggest that this strong difference in the porosity profile between 

the landslide and preslide intervals results from a combination of 1) contrasted physical properties 

due to differences in lithology, emplacement mechanisms and compaction history and 2) moderate 

excess pore pressure associated with the trapping of fluids at the base of the landslide. The results 

of IODP Expedition 372 and our dataset discredits the role of gas hydrates in active creeping at 

the TLC and pave the way for investigating other mechanisms, potentially repeated small-scale 

failure associated with charge and discharge of excess pore pressure, as originally proposed. Our 

results have global implications for other basins where submarine landslides and gas hydrates 

coexist. Future work, such as the analysis of in-situ pore pressure analysis recorded at Site U1519 

is required to understand the mechanisms behind creeping at the TLC. 
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VII.1. Expédition IODP 358 « NanTroSEIZE Plate Boundary Deep 

Riser 4: Nankai Seismogenic/Slow Slip Megathrust »  

 

 Contexte géodynamique et sismique du Japon 

L’archipel du Japon enregistre la plus forte sismicité avec ~20% des séismes de subduction 

mondiaux de Mw ≥6, certains étant associés à des tsunamis dévastateurs, comme ce fut le cas lors 

des séismes tsunamigéniques de Tonankai (Mw 8,2) en 1944, Nankai (Mw 8,3) en 1946 et de Tōhoku 

(Mw 9,1) en 2011 (Cerchiari et al., 2018).  

 

Figure 89 : Carte tectonique du Japon (Niitsuma, 2004). BT, bounding thrust; ISTL, Itoigawa-Shizuoka tectonic 

line; MSL, Morioka-Shirakawa line; MTL, median tectonic line. 

La sismicité intense de l’arc japonais est contrôlée par la cinématique de quatre plaques tectoniques 

majeures (les plaques Eurasie à l’ouest, Philippine au sud, Pacifique à l’est et Amérique du Nord au 

nord) et de plaques mineures (les plaques Amour et Chine du Sud, à l’ouest) et par l’arc volcanique 

Izu-Bonin (Niitsuma, 2004). De cette configuration tectonique complexe se distinguent deux zones 

de subduction principales (Figure 89). La première correspond à la fosse de Nankai, le long de 
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laquelle la plaque Philippine est subduite sous la partie sud de l’archipel, entre la fosse des Ryūkyū 

à l’ouest et la fosse de Sagami au nord-est. La seconde est la fosse du Japon, où la plaque Pacifique 

est subduite sous la partie est de l’arc, entre la fosse des Kouriles au nord et la fosse d’Izu-Bonin. 

Avec la fosse de Sagami, les fosses d’Izu-Bonin et du Japon forment la jonction triple de Boso. 

Après le séisme de Kobe en 1995, deux réseaux de sismographes (le Hi-net, opéré par le National 

Research Institute for Earth Science and Disaster Resilience) et GPS (GEONET opéré par la Geospatial 

Information Authority of Japan) à haute sensibilité et haute résolution ont été installés sur l’archipel 

(Obara, 2020). Ce système moderne a été complété en 2006, après le méga-séisme tsunamigène de 

Sumatra en 2004, par le déploiment sur le plancher océanique de capteurs sismiques permanents, 

envoyant en direct des informations au continent avec lequel ils sont directement reliés par fibre 

optique avec le Dense Ocean floor Network system for Earthquakes and Tsunamis (DONET). Ce système 

a permis de documenter tous les types de séismes lents et de caractériser les zones fortement 

couplées au large du Japon, dans les marges de Nankai et la fosse du Japon (Figure 90) (Davis et 

al., 2013 ; Obara, 2020 ; Ariyoshi et al., 2021). 

 

Figure 90 : Carte de la sismicité des deux principales zones de subduction du Japon : la marge de Nankai (à gauche) 

et la fosse du Japon (à droite) (Obara, 2020). Les ellipses jaunes indiquent les ETSs profonds et les SSEs peu 

profonds et de courte durée (quelques jours à quelques semaines). Les ellipses vertes indiquent des SSEs à long terme, 

d'une durée de plusieurs mois à plusieurs années. Les ellipses rouges indiquent les zones de fort couplage intersismique, 

qui sont considérées comme les zones sismogéniques des séismes de Mw 7 à 9. Les ellipses bleues avec des pois rouges 

indiquent les zones de glissement quasi-stables avec de nombreux séismes répétés. 
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 La marge de Nankai 

Au niveau de la marge de Nankai, la plaque Philippines est subduite de manière oblique sous l’arc 

japonais et la plaque Eurasie, entraînant la formation d’un prisme d’accrétion de ~200 km de large 

entre Shikoku et la Péninsule de Kii (Figure 91). La convergence s’effectue depuis ~6 Ma (Kimura 

et al., 2014) à un taux actuel de ~4,0 à 6,5 cm/an et selon une direction de ~300° à 315° (Seno et 

al., 1993 ; Miyazaki et Heiki, 2001). L’obliquité de la subduction augmente du sud vers le nord de 

la marge et passe de 3° à 15° (Mazzotti et al., 2001). 

 

Figure 91 : Carte bathymétrique du prisme de Nankai montrant les différents transects forés aux cours des différentes 

missions DSDP, ODP et IODP, modifié d’après Conin (2011) et Underwood et Guo (2018). Les étoiles orange 

montrent la position des séismes de Tonankai (1944) et Nankai (1946). FIB : Fosse d’Izu-Bonin ; RPK : Ride 

de Palau-Kyushu ; COF : Centre d’Ouverture Fossile. 

La marge de Nankai est la zone de subduction la plus documentée et la plus étudiée au monde 

(Underwood et Moore, 2012). Son historique de sismicité, connu sur ~1300 ans, montre que 

l'interface de subduction est fortement couplée pendant la phase intersismique et qu'elle produit 

des méga-séismes qui peuvent être tsunamigènes à des intervalles de 100 à 150 ans, ainsi que de 

nombreux séismes lents (Cerchiari et al., 2018 ; Ariyoshi et al., 2021) (Figure 90). Elle a fait l’objet 
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de campagnes d’acquisition de sismique 2D et 3D (Bangs et al., 2004 ; Moore et al., 2007) et de 

données bathymétriques et de flux de chaleur (Kinoshita et al., 2003). Elle est également la cible 

privilégiée de projets de forage océanique Deep Sea Drilling (DSDP Legs 31 et 87), Ocean Drilling 

Program (ODP Legs 131, 190 et 196), Integrated Ocean Drilling Program (IODP Expeditions 314, 

315 et 316) et International Ocean Discovery Program (IODP Expeditions 319, 322, 326, 332, 333, 

338, 348, 365, 380 et 358 dans le cadre du programme Nankai Trough Seismogenic Zone Experiment 

(NanTroSEIZE)) le long des transversales d’Ashizuri, de Muroto et de Kumano (Figure 91). Ces 

différentes campagnes ont permis d’obtenir des diagraphies et des échantillons essentiellement 

argilo-silteux du bassin d’avant-arc de Kumano, de la partie interne et externe du prisme d’accrétion 

et du bassin entrant de Shikoku. 

L’objectif majeur de NanTroSEIZE, focalisé sur le transect de Kumano (Figure 92), est de mieux 

comprendre les mécanismes impliqués dans la sismogenèse des zones de subduction, en 

caractérisant la composition et les propriétés des roches et des grands systèmes de failles, les 

contraintes accumulées le long des failles majeures et les différents types de glissement. A ce titre, 

la marge de Nankai héberge le système de suivi de l’évolution de la déformation et des conditions 

in-situ au voisinage du méga-chevauchement le plus sophistiqué au monde, avec le Hi-net et le 

GEONET ainsi que plusieurs observatoires de puits comme des CORKs et plus récemment, des 

LTBMSs qui transmettent en temps réel, grâce au DONET, des mesures de haute sensibilité de la 

déformation et de la sismicité, de la pression de fluide et de la température. Les LTBMSs ont été 

installés en 2010 au site C0002 au-dessus de la zone sismogène (première mondiale), dans une faille 

satellitaire et son mur au site C0010 en 2016 et dans la partie frontale du prisme d’accrétion au site 

C0006 en 2018 (Tobin et Kinoshita, 2006 ; Araki et al., 2018). 
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Figure 92 : Ligne sismique composite (a) de la transversale de Kumano interprétée dans (b) sa partie externe, 

montrant les grands domaines tectoniques et les sites IODP (en noir) dont ceux forés lors de l’expédition IODP 358 

(en rouge) (modifié d’après Moore et al., 2009 et Underwood et Guo, 2018). Le tracé rouge continu au Site C0002 

représente le puits C0002P à la fin de l’expédition IODP 348, le segment en pointillé correspond à l’objectif de 

l’expédition IODP 358.  KBEFZ : Kumano Basin edge fault zone, PTZ : protothrust zone. BSR : bottom-

simulating reflector. VE : exagération verticale.
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VII.1.1.2.1. Le bassin entrant de Shikoku 

Le bassin entrant de Shikoku s’est formé lors d’une phase d’extension d’arrière-arc à la fin de 

l’Oligocène et a séparé la ride de Kyushu-Palau de l’arc d’Izu-Bonin (Okino et al., 1994). Il se 

caractérise par de nombreuses hétérogénéités de bathymétrie induites par des chaines de volcans 

sous-marins dont l’activité perdure jusqu’au Miocène, des rides, des zones de failles et des canyons 

sous-marins (Figure 91) qui affectent l’épaisseur et les faciès sédimentaires du bassin de Shikoku 

(Ike et al., 2008b).  

 

Figure 93 : Bloc diagramme montrant les principaux environnements de dépôts associés à la marge de Nankai 

(Underwood et Moore, 2012). 

La séquence sédimentaire entrante présente une forte variation d’épaisseur (entre ~300 et ~2400 

mètres) avec un amincissement marqué vers le sud et au niveau des hauts structuraux de la croûte 

océanique comme les volcans sous-marins (Ike et al., 2008a) et se caractérise par une diversité tri-

dimensionnelle importante (Underwood et Guo, 2018) (Figure 93). Elle se compose d’une 

séquence d’âge Miocène d’épaisseur très variable qui compense les irrégularités de la bathymétrie. 

Cette séquence comprend d’épaisses turbidites issues du delta de Kyushu (Underwood et Guo, 

2018) dans les dépressions, de fines hémipélagites au niveau des hauts structuraux (Underwood, 

2007) et des hémipélagites homogènes peu consolidées avec des lits de cendres volcaniques du 

Pliocène et du Pléistocène d’épaisseur régulière. Les dépôts turbiditiques d’âge Quaternaire à 

proximité de la fosse se caractérisent par une épaisseur variant de 0,5 à 1,3 km avec des apports 

détritiques canalisés par de grands canyons sous-marins à proximité de la fosse de Suruga 
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(Underwood et Moore, 2012). La séquence d’âge Miocène est riche en smectites détritiques issues 

de l’érosion de roches volcaniques felsiques à proximité de la fosse dans la zone externe du Japon 

central alors que la séquence d’âge Pliocène à Quaternaire est riche en illite et chlorite (Underwood 

et Moore, 2012 ; Underwood et Guo, 2018). 

Au niveau du transect de Kumano, la séquence sédimentaire entrante, composée des unités 

inférieures et supérieures du bassin de Shikoku et des dépôts turbiditiques de fosse d’âge 

Quaternaire ont une épaisseur de ~2,4 kilomètres. La séquence sédimentaire entrante a été forée à 

~22 km du chevauchement frontal au Site C0011 où elle présente 6 unités lithologiques : des 

argilites silteuses d’âge Pléistocène à Miocène supérieur de l’unité supérieure du bassin de Shikoku 

(Unité I), des argilites silteuses avec des passées de tuf volcanique ou volcanoclastiques du Miocène 

supérieur (Unité II), des argilites silteuses hémipélagiques du Miocène supérieur à moyen (Unité 

III), des turbidites du Miocène moyen (Unité IV) de l’unité inférieure du bassin de Shikoku, des 

siltites argileuses avec des passées de tuf volcanique, volcanoclastiques et détritriques sableuses ou 

silteuses du Miocène moyen à inférieur (Unité V) et des argilites hémipélagiques du Miocène 

inférieur (Unité VI). L’interface avec la croûte océanique n’a pas été forée mais est estimée à environ 

~950 mbsf (Underwood et al., 2010). La séquence sédimentaire entrante a également été forée au 

Site C0012 qui se trouve au niveau du Kashinosaki Knoll où elle présente une épaisseur plus faible, 

en plus de la partie supérieure de la croûte océanique.  

Une zone de porosité totale connectée anormalement élevée (Hüpers et al., 2015) a été identifiée 

dans l’intervalle d’âge Pliocène de l’Unité I aux Sites C0011 (76-252 mbsf) et C0012 (10-766 mbsf) 

et a été corrélée sur ~300 kilomètres de large jusqu’aux Sites ODP 1173 et 1177 forés dans le bassin 

de Shikoku au niveau des transversales de Muroto et d’Ashizuri respectivement. Celle-ci a été 

atribuée à la présence d’un ciment amorphe de silice aux joints de grains qui empêche 

l’effondrement des pores, et à la présence d’une proportion élevée (~20-30%) de cendres 

volcaniques (Spinelli et al., 2007 ; Hüpers et al., 2015). 

VII.1.1.2.2. Le prisme d’accrétion 

Au niveau de la transversale de Kumano ciblée par le programme NanTroSEIZE (Figure 92), le 

prisme a été subdivisé en cing grands ensembles, qui sont, du plus océanique vers le plus 

continental : la zone du chevauchement frontal, la zone des écailles imbriquées, la zone de la méga-

faille satellitaire et des chevauchements hors séquence, la zone bordière du bassin de Kumano 

(appelée Kumano Basin Edge Fault Zone, ou KBEFZ) et le bassin d’avant-arc de Kumano, déposé 

au-dessus du prisme interne (Underwood et al., 2009). 
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Le prisme externe se caractérise par un nez où se concentre la déformation avec une pente abrupte 

dans sa partie frontale qui varie latéralement, une déformation interne importante associée à des 

chevauchements à vergence océanique et par un décollement asismique (Kimura et al., 2007). Au 

niveau du transect de Kumano, le nez du prisme a un pendage particulièrement élevé (~10°) 

suggérant un couplage important sur le chevauchement frontal (Conin, 2011). Il présente de 

nombreuses failles à fort pendage continental et des rétro-chevauchements (Underwood et Moore, 

2012). Le chevauchement frontal (Site C0007 et C0006) se présente sous la forme d’un détachement 

de ~6 km. Il se branche sur le décollement avec un pendage de ~8° et s’horizontalise à proximité 

du plancher océanique. Ces caractéristiques contrastent avec celles plus généralement documentées 

le long de la marge où il forme un détachement de 1 à 2 km de long avec un pendage de 25° à 35°. 

L’échantillonnage et les diagraphies réalisés aux Sites C0006 et C0007 montrent que son toit se 

compose d’hémipélagites peu consolidées et de turbidites de pente (Unité I) et d’argilites 

hémipélagiques peu consolidées et de turbidites de pente et de fosse (Unité II) corrélées aux 

séquences d’âge Pliocène et Miocène Supérieur du bassin entrant de Shikoku (Cerchiari et al., 2018). 

Au-dessus de l’Unité I, un bassin de pente s’est développé à quelques kilomètres en direction du 

continent du Site C0006. Les caractéristiques atypiques du prisme externe au niveau du transect de 

Kumano sont supposées être induites par la subduction récente d’un mont sous-marin (Moore et 

al., 2009). Une zone de proto-chevauchement bien développée affecte la partie supérieure de l’unité 

supérieure du bassin de Shikoku et la partie inférieure des sédiments de la fosse (Underwood et al., 

2012) suggérant un retour récent à l’accrétion (Screaton et al., 2009a). 

En arrière de la zone du chevauchement frontal, le prisme externe se caractérise par une pente 

faible d’environ 4° et est constitué de nombreuses écailles imbriquées. Des failles normales à fort 

pendage probablement inactives viennent se brancher sur le décollement inactif. En bordure 

continentale de cette zone d’écailles imbriquées se trouve un système de failles hors séquence 

majeur extensif communément appelé la méga-faille satellitaire (Park et al., 2000 ; 2002b, Moore 

etal., 2007), composée de plusieurs branches qui atteignent le plancher océanique à proximité des 

Sites C0001, C0003, C0004/C0010 et C0008. La méga-faille satellitaire converge en profondeur 

vers le méga-chevauchement sismogène à ~5000 ± 200 mbsf sous le bassin d’avant-arc de 

Kumano. Le glissement le long de la méga-faille satellitaire aurait commencé il y a 1,95 Ma sous la 

forme d’un chevauchement hors séquence à proximité du nez du prisme, qui aurait été réactivé 

sous la forme d’une méga-faille satellitaire il y a ~1,55 Ma (Strasser et al., 2009). Elle serait impliquée 

dans des LFEs, VLFEs et la propagation de la rupture co-sismique de méga-séismes (Cummins 

and Kaneda, 2000 ; Cummins et al., 2001 ; Ito et Obara, 2006 ; Araki et al., 2017) et présenterait 

une relation avec le remplissage du bassin d’avant-arc de Shikoku, bien que le détail de cette relation 
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soit encore mal compris et que des hypothèses contradictoires aient été proposées (Park et al., 

2002b ; Underwood et Moore, 2012 ; Ramirez et al., 2015 ; Moore et al., 2015 ; Mannu et al., 2016). 

La zone bordière du bassin de Kumano (appelée Kumano Basin Edge Fault Zone, ou KBEFZ) 

correspond à la limite entre le prisme externe et le prisme interne et correspond à une zone 

complexe avec des failles normales et décrochantes (Martin et al., 2010 ; Moore et al., 2015). Le 

prisme interne se caractérise par une lithologie uniforme et par un pendage élevé, avec une 

déformation hétérogène et localement intense (Boston et al., 2016). Il est surmonté du bassin 

d’avant-arc de Kumano (Moore et al., 2009), dont la partie océanique a été forée au Site C0002. Le 

bassin d’avant-arc de Kumano est encadré, du côté continental, par un prisme d’accrétion plus 

ancien et par les plutons de la ceinture Shimanto, et du côté océanique, par la zone bordière du 

bassin de Kumano et une crête dans le prisme d’accrétion actif (Moore et al., 2015). 

 

L’expédition IODP 358 est la dernière des 13 campagnes de forage océanique du programme 

NanTroSEIZE. La cible principale de l’expédition IODP 358 (07 Octobre 2018 – 31 mars 2019) 

est le site C0002, situé dans le bassin de Kumano (Figure 92), à l’aplomb d’une zone où le méga-

chevauchement est intersismiquement bloqué et capable de générer des séismes majeurs. L’objectif 

initial de l’expédition IODP 358 était d’approfondir le site C0002 jusqu’à atteindre le réflecteur 

sismique de forte amplitude interprété comme l’interface de subduction à profondeur sismogène, 

à environ 5000 ± 200 mbsf (Kitajima et al., 2020). Pour ce faire, il était prévu de forer avec riser 

un nouveau puits par déviation à partir du puits C0002P préexistant. Précédemment, le site C0002P, 

avait permis d’obtenir des diagraphies, des cuttings et des carottes à travers le bassin de Kumano 

et la partie supérieure du prisme d’accrétion jusqu’à 3058,5 mbsf avec les expéditions IODP 326 

en 2010, 338 en 2012-2013 et 348 en 2014. 

Ces expéditions ont permis d’identifier 3 unités lithologiques dans le bassin d’avant-arc de Kumano 

(Unités I à III), et 2 unités lithologiques (Unités IV et V) dans la partie supérieure du prisme 

d’accrétion interne. L’Unité I (~0-136 mbsf) correspond à des siltites argileuses grises foncées à 

verdâtres, des turbidites sableuses ou silteuses avec des passées de cendres volcaniques interprétées 

comme des dépôts de plaine abyssale avec des turbidites canalisées par des canyons sous-marins. 

La partie inférieure du bassin de Kumano se compose d’argilites hémipélagiques et des turbidites 

distales (Unité II, ~136-826 mbsf) et des argilites silteuses (Unité III, 826 à 921-1025 mbsf). La 

partie supérieure du prisme d’accrétion correspond à des argilites silteuses grises à verdâtres avec 

de rares passées sableuses (Unité IV, ~921-1025 à 1740 mbsf) interprétées comme des dépôts 

hémipélagiques du bassin de Shikoku accrétés où des dépots de fosse. L’Unité V (~1740 - 3257 
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mbsf, au moins)  comprend des argilites silteuses grises à verdâtres interprétées comme des dépôts 

hémipélagiques du bassin de Shikoku accrétés où à des dépots de fosse d’âge Miocène. 

L’acquisition de données inédites et historiques dans le cadre de l’expédition IODP 358, à savoir 

les mesures de diagraphies et la collecte de cuttings dans la partie inférieure du prisme sur 

l’ensemble du forage et le carottage d’un intervalle restreint autour de l’interface de subduction 

active, visait à répondre aux questions fondamentales suivantes : 

- Comment évoluent la lithologie, les propriétés physiques et hydrogéologiques ou encore 

les caractéristiques mécaniques et géochimiques du prisme d’accrétion en profondeur, au-

delà de ~3058 mbsf ? 

- Quelles sont les propriétés physiques, mécaniques, géochimiques et hydrogéologiques du 

méga-chevauchement à profondeur sismogène (5000 ± 200 mbsf) et de la roche encaissante 

? Quelles sont les relations avec la sismogenèse ? 

- Quelles propriétés favorisent son expression sous la forme d’un réflécteur sismique de forte 

amplitude (Park et al., 2002a) ? 

Un objectif secondaire de l’expédition était de laisser le puits dans un état favorable à l’installation 

ultérieure d’un système de surveillance à long-terme de type LTBMS dans la zone sismogène. 

Dans l’optique d’atteindre l’interface de subduction à profondeur sismogène à ~5000± 200 mbsf, 

plusieurs puits ont été forés au site C0002 (Figure 94) : le puits C0002Q (18 novembre – 14 

décembre 2018) par déviation depuis le puits C0002P foré jusqu’à 3048,5 mbsf lors de l’expédition 

348, et le puits C0002R (15 décembre 2018 – 3 février 2019) par déviation depuis le puits C0002Q. 

Le forage des puits C0002Q/R à travers le prisme interne se révèle plus complexe que prévu. La 

roche est naturellement endommagée, si bien qu’il est difficile de conserver la même orientation 

lors des différentes tentatives de forage. Ainsi, à chaque essai, un trou différent est créé à l’extrémité 

du puits (C0002Q#1/#2/#3 et C0002R#1/#2). L’abandon du puits C0002R début février 

implique qu’il ne sera plus possible d’atteindre l’interface de subduction dans le temps imparti pour 

l’expédition. Le 03 février, un nouveau puits, le puits C0002S est entamé par déviation à partir du 

puits C0002R, avec pour objectif d’aller aussi loin que possible dans le prisme d’accrétion, en trou 

ouvert, pour obtenir cuttings et diagraphies.  Malheureusement, alors que les outils diagraphiques 

sont remontés pour récupérer les données acquises, une partie de ceux-ci reste bloquée au fond du 

puits malgré plusieurs tentatives de récupération. Le puits C0002S est cimenté et abandonné le 13 

février. Un dernier puits, le puits C0002T (15 février – 02 mars), permet de récupérer 3 carottes de 

2836,5 à 2848,5 mbsf, record du monde de carottage océanique scientifique, mais avec un taux de 

récupération très faible. Des échantillons issus de ces carottes ont été analysés lors de cette étude. 
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Figure 94 : Evolution du Site C0002 au cours du projet NanTroSEIZE (Kitajima et al., 2020) : 1) Etat du 

site C0002 avant l’expédition IODP 358 ; 2) Site C0002 à la fin de l’expédition IODP 358. 

Au total, en plus des carottes, des cuttings ont été échantillonnés et des diagraphies ont été acquises 

de manière continue sur les puits C0002Q/R/S/T sur des intervalles de profondeur en partie 

redondants. La profondeur maximale atteinte est de 3262,5 mbsf (puits C0002Q#2). Les intervalles 

avec cuttings sont 2902,5-3257,5 mbsf au puits C0002Q, 2812,5-3077,5 mbsf au puits C0002R, 

2842,5-2933,5 mbsf au puits C0002S et 2817,5-2848,5 mbsf au puits C0002T (où des carottes sont 

également disponibles).
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Dans le cadre du plan de contingence et dans le délai restant (28 jours), deux nouveaux sites ont 

été forés sans riser : le site C0024 au niveau du chevauchement frontal sur la transversale de 

Kumano et le site C0025 dans le bassin d’avant-arc de Kumano, hors transversale de Kumano, 

avec de nouveaux objectifs associés (Figure 95). 

 

Figure 95 : Carte bathymétrique au sud de la péninsule de Kii, montrant les 3 sites forés lors de l’expédition IODP 

358 (Tobin et al., 2020). 

 Site alternatif C0024  

Grâce aux expéditions IODP 314, 316 et 380 (Expedition 314 Scientists, 2009 ; Expedition 316 

Scientists, 2009 ; Kinoshita et al., 2018a), des données de qualité variable ont pu être acquises au 

niveau de l’extrémité du prisme d’accrétion externe, aux Sites C0006 et C0007 (Figure 92). Au Site 



Chapitre VII 

288 

C0006, des diagraphies ont été acquises à travers le prisme d’accrétion externe, le chevauchement 

frontal (~657 mbsf) et son mur jusqu’à 885,5 mbsf lors de l’expédition IODP 314 (2007) et des 

carottes ont été prélevées dans le prisme d’accrétion externe jusqu’à 603 mbsf lors de l’expédition 

IODP 316 (2007-2008) au site C0006. En 2018, un système de surveillance à long-terme (LTBMS) 

a été installé pendant l’expédition 380. Au site C0007, des carottes ont été prélevées de 0 à 166,59 

mbsf et de 175 à 493,5 mbsf (incluant le chevauchement frontal) lors de l’expédition IODP 316. 

Les principales découvertes de ces expéditions aux Sites C0006 et C0007 sont : 

- Une croissance rapide du prisme d'accrétion externe depuis ~2,2 Ma (Screaton et al., 2009b 

; Strasser et al., 2009) ; 

- Une anomalie de réflectance de la vitrinite correspondant à une anomalie thermique le long 

du décollement frontal interprétée comme dûe à un chauffage par friction (Sakaguchi et al., 

2011 ; Fulton et Harris, 2012) lors d’un glissement suffisament rapide pour générer un 

tsunami à proximité de la fosse (Hamada et al., 2015), similaire à celui observé lors du 

séisme de Tōhoku de Mw 9,1 en 2011 ; 

- Un glissement rapide et potentiellement tsunamigénique est également suspecté le long du 

décollement frontal au site C0007. 

Les progrès réalisés depuis les années 2007-2008 en termes d’acquisition de diagraphies et de 

carottage et les récents travaux qui documentent la propagation jusqu’à proximité de la fosse de 

SSEs, tremors et VLFEs induits (Wallace et al., 2016b ; Araki et al., 2017 ; Nakano et al., 2018) ou 

non (Yokota et Ishikawa, 2020), avec notamment des SSEs corrélés à des pulses de pression de 

fluide (Araki et al., 2017 ; Kinoshita et al., 2018b ; Ariyoshi et al., 2021) motivent le forage du site 

C0024 dans le bassin de pente du prisme externe (jusqu’alors non foré), à ~1 km du site C0006 et 

à ~2 km du site C0007 (Figure 96). Les objectifs du Site C0024 sont de (Yamaguchi et al., 2020) :  

- Caractériser les propriétés du prisme externe qui compose le toit du décollement 

(notamment l’unité sismique A (Figure 96) absente aux sites C0006 et C0007) à proximité 

de la fosse où des SSEs semblent pouvoir se propager ; 

- Caractériser l'architecture et les propriétés du décollement à proximité de la fosse. 

Sept puits ont été forés au site C0024 (Yamaguchi et al., 2020).  Des diagraphies ont été acquises 

au puits C0024A de 0 à ~868 mbsf à travers les unités sismiques A à E, donc à travers le 

chevauchement frontal (Figure 96). En revanche, les intervalles échantillonnés sont plus restreints : 

~7-128 mbsf (C0024D), ~100-319 mbsf (C0024G) et ~510-621 mbsf (C0024E) (Figure 96).
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Figure 96 : Profil de sismique réflexion au niveau du chevauchement frontal interprété en unités sismiques (A à E) 

et détail des différents intervalles avec diagraphies (trait jaune fin) et avec carottes (trait jaune épais) pour les sites 

C0024 (expédition IODP 358), C0006 et C0007 (expéditions IODP 314 et 316). L’Unité sismique A 

correspond au bassin de pente du prisme externe, foré uniquement au Site C0024 (modifié d’après Yamaguchi et 

al., 2020). Les failles sont représentées en rouge.  Le chevauchement frontal  correspond au trait rouge épais entre E 

et D2.
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 Site alternatif C0025 

L’objectif du Site C0025 est de carotter jusqu’à ~600 mbsf (Bassin de Kumano et partie supérieure 

du prisme d’accrétion) pour comprendre, en comparant les résultats avec ceux des campagnes de 

forage aux Sites C0002 et C0009, les modalités tectoniques et physico-chimiques de la mise en place 

rapide (~6 Ma selon Kimura et al., 2018) de la zone sismogène de la marge de Nankai.  

 

Figure 97 : Localisation du site C0025 sur a) le profil de sismique réflexion montrant le bassin d’avant-arc Kumano 

et le prisme d’accrétion (Tsuji et al., 2015) et b) une interprétation de ce profil basée sur les âges estimés au site 

C0009 (Kimura et al., 2018). 

Le forage a pour objectif de répondre aux questions suivantes (Kimura et al., 2020) : 

- Quand s’est mis en place le bassin d’avant-arc Kumano et le prisme d’accrétion ? 

- Quelles sont les conditions physico-chimiques favorables à la transformation diagénétique 

rapide des sédiments en roches consolidées, aux propriétés élastiques et donc au potentiel 

sismogène dans le hanging wall du système de faille majeure ? 

- Quelle est l’origine de la forme en dôme du prisme d’accrétion sous le site C0025 (Figure 

97) ? Deux hypothèses ont été proposées : 1) développement d’un anticlinal dans le prisme 

avant le dépôt du bassin de Kumano (Kimura et al., 2018) ; 2) diapirisme de boue pouvant 

s’exprimer en surface par la formation d’un volcan de boue (Morita et al., 2004). 
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Au site C0025A, 18 carottes ont été échantillonnées de manière continue de ~400 à 580 mbsf. Pour 

notre étude, nous disposons d’un échantillon par carotte. Aucune diagraphie n’a été acquise à ce 

site. 

VII.2. Caractérisation pétrophysique et hydrogéologique 

préliminaire 

 

Les cuttings et carottes prélevés lors de l’expédition IODP 358 sont très peu déformés et 

correspondent à l’unité lithologique V d’après les observations faîtes au puits C0002P lors de 

l’expédition IODP 348 (Figure 98). Cette unité V présente quelques fossiles et bioturbations et est 

composée en majorité d’argilites fines silteuses grises, argilites silteuses grises à vert olive, siltites et 

grès gris très fin à fin. Les propriétés physiques et les diagraphies sont également cohérentes avec 

les résultats de l’expédition IODP 348, excepté dans une section où les diagraphies mettent en 

évidence une roche naturellement endommagée expliquant les difficultés relatives à l’avancée du 

forage.  

Dans le cadre de la recherche post-campagne sur les échantillons du Site C0002, la porosité totale 

connectée et la CEC ont été mesurées sur des cuttings non triés (dits bulk) des puits S et T entre 

sur l’intervalle ~2848-2933 mbsf et sur deux échantillons de carottes (C0002T-1K-CC WR à ~2837 

mbsf et C0002T-3K-CC W à ~2843 mbsf). Les porosités totales connectées des carottes (~20%) 

diminuent de manière mono-exponentielle avec la profondeur z selon la relation ∅𝑡 =

58,75𝑒−0.0004153𝑧  (R² = 0.88) sur l’ensemble du forage (Figure 98). Selon cette relation, la porosité 

totale connectée au niveau de l’interface de subduction à profondeur sismogène (~5 200 mbsf) 

serait de 6 à 7%, ce qui est cohérent avec la synthèse des profils de compaction réalisée par Mondol 

et al. (2007). Les CEC mesurées varient entre 0,17 et 0,22 mol/kg pour les cuttings et entre 0,11 et 

0,19 mol/kg pour les carottes. Ces valeurs sont de l’ordre de celles qui ont été mesurées à Nankai 

sur les sites C0024 et C0025 ainsi que sur d’autres sites forés lors des précédentes expéditions 

(Conin et al., 2011 ; Henry et Bourlange, 2004). Avec 𝑛=15, la teneur en eau liée varie entre 6% et 

10%, et entre 5% et 8% avec 𝑛=12. Les porosités interstitielles seraient donc de l’ordre de 10% à 

15% aux puits C0002Q, R, S et T.  
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Figure 98 : Synthèse des données lithologiques et de la porosité obtenues au site C0002 lors des expéditions IODP 

315, 338, 348 et 358. La composition minéralogique et la porosité totale connectée ont été déterminées à bord par 

DRX et pycnométrie hélium respectivement. Les mesures de rayon médian des seuils d’accès par porosimétrie par 

injection de mercure ont été réalisées par Dugan (2015) suite à l’expédition IODP 338. Les données de porosité 

totale connectée et de rayon médian des seuils d’accès entourées en rouge ont été acquises dans le cadre de cette étude à 

partir des échantillons de carottes (C0002T-1K-CC WR et C0002T-3K-CC W). Les données de sismique 

réflexion sont issues de Kitajima et al. (2020). 
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Seul l’échantillon C0002T-1K-CC WR a pu être analysé par MIP. La porosité au mercure est de 

14,7%. Une famille principale de seuils d’accès (~44% de la porosité) a été mise en évidence pour 

des diamètres compris entre ~9 nm et ~0,0327 µm. Une seconde famille minoritaire (~7% de la 

porosité) de seuils d’accès compris entre ~47 et ~55 µm de diamètre semble se distinguer sur la 

courbe d’injection, mais il s’agit vraisemblablement d’une anomalie liée à la phase de basse pression. 

La famille principale de seuils d’accès identifiée est cohérente avec les analyses de Dugan (2015) 

dans les unités lithologiques II, III, IV et VA (Figure 98) et permet de déterminer une relation entre 

le rayon médian des seuils d’accès 𝑟50 défini par Dugan (2015) et la profondeur z : 𝑟50 =

0,218𝑒− 
𝑧

702 (𝑅2 = 0.86). En supposant que cette relation soit valide au niveau du méga-

chevauchement à profondeur sismogène, la micro-porosité serait dominante. La famille principale 

de seuils d’accès correspond à une perméabilité de ~2,7.10-19 m² selon le modèle de Katz-

Thompson. Cette valeur est inférieure et cohérente avec les travaux de Guo et al. (2011) sur des 

échantillons du puits C0002B entre ~550 et ~850 mbsf avec des perméabilités comprises entre 

~2,5.10-18 et ~2,7.10-17 m² et les travaux de Song et Underwood (2017) sur des échantillons du puits 

C0002P compris entre ~2175 et ~2210 mbsf pour des perméabilités comprises entre ~3,8. 10-18 et 

~2,7.10-17 m². Le retour d’expérience de la réalisation de petites carottes de 8 millimètres de 

diamètre pour les mesures RMN au Site C0024 a incité à ne pas essayer de carotter les échantillons 

reçus du Site C0002, ceux-ci étant beaucoup trop indurés pour le carottier manuel et trop argileux 

pour le carottier rotatif, même à sec. 

 

Quatre unités lithologiques ont été identifiées à bord sur des carottes au Site C0024 (Figure 99). 

L’Unité I ne fait que 4 m d’épaisseur et correspond à des hémipélagites de pente d’âge Holocène, 

discordantes sur l’Unité II. Les Unités II à IV sont d’âge Pléistocène. L’Unité II (~4-519 mbsf, 

avec une lacune d’échantillonnage entre ~319 et 510 mbsf) correspond à des faciès de fosse accrétés 

comprenant des argilites/siltites avec une alternance de lits de sable fin à grossier et de cendres 

volcaniques, associés à un environnement de dépôt de type pente et fosse avec des courants de 

turbidité. L’Unité III (~519-555 mbsf), se distingue de l’Unité II par l’absence de lits sableux, et 

correspond à un environnement de dépôt transitionnel entre la fosse et le bassin. Enfin, l’Unité IV 

(~555 mbsf jusqu’à la fin de l’intervalle carotté ~621 mbsf), correspond à des hémipélagites argilo-

silteuses du bassin Shikoku avec quelques lits de tufs volcaniques. D’un point de vue structural, des 

failles normales à pendage nord-est/sud-ouest (respectivement, nord-ouest/sud-est) ont été 

identifiées de 0 à 40 mbsf (respectivement, >100 mbsf), ainsi que des failles non cohésives et des 

structures d’injection dans les Unités III et IV. La porosité totale décroît de manière exponentielle 
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dans les Unités I à III de ~75% à ~35% et augmente jusqu’à 50% à l’interface entre les Unités III 

et IV. La concentration en chlore interstitiel augmente dans les Unités I et II, probablement en 

raison de l’altération des cendres volcaniques. Elle diminue ensuite progressivement dans les Unités 

III et IV, ce qui suggère la présence en profondeur d’un fluide de composition adoucie par rapport 

à celle de l’eau de mer, produit par exemple par la déshydratation des argiles. 

Les analyses réalisées sur 59 échantillons lors de ce travail de thèse (Figure 99) dans le cadre de la 

recherche post-campagne montrent que les unités lithologiques ont des propriétés pétrophysiques 

et hydrogéologiques hétérogènes avec des signatures similaires à celles observées aux Sites C0006 

et C0007 voisins (Figure 102, Figure 103). Néanmoins, les intervalles carottés restreints ne 

permettent de caractériser que la partie supérieure du forage (<621 mbsf avec une lacune 

importante entre ~319 et 510 mbsf, soit les unités sismiques A1, A2, B, les parties supérieure et 

inférieure de l’unité sismique C et la partie supérieure de l’unité sismique D1), et ne permettent pas 

de caractériser les zones de décollement identifiées à 813 et 852 mbsf à partir des diagraphies, ni 

leur mur (Pwavodi et al., 2020). Quelques hypothèses sont néanmoins présentées ci-dessous en 

extrapolant les mesures réalisées sur l’intervalle carotté. 

Les valeurs de CEC mesurées sur les échantillons est faible à modérée (0.08 à 0,26 mol/kg) avec 

des variations qui semblent davantage corrélées aux unités sismiques qu’aux unités lithologiques 

(Figure 99). Ces valeurs diminuent de 0,11 à 0,08 mol/kg dans l’unité A1, augmentent dans l’unité 

A2 jusqu’à 0,16 mol/kg avec une dispersion importante à la base de l’unité et des valeurs 

relativement constantes et dispersées sont mesurées dans l’unité B (en moyenne, 0,12 mol/kg) avec 

une transition progressive vers des valeurs plus élevées à l’interface avec l’unité C (~0,20 mol/kg). 

Peu de valeurs ont pu être mesurées dans l’unité C mais cette tendance à une légère augmentation 

semble se poursuivre avec des valeurs ~0,22 mol/kg à la base de l’unité et dans la partie supérieure 

de l’unité D1 (~0,25 mol/kg), où la teneur totale en minéraux argileux mesurée par DRX augmente. 

Les valeurs de CEC ont été extrapolées à partir du gamma ray (𝐺𝑅) dans les intervalles peu ou non 

carottés (unité C et D1-D2 au-delà de 621 mbsf). Deux lois différentes ont été utilisées : 𝐶𝐸𝐶 =

−0,0008 ∗ 𝐺𝑅 + 0,1677 pour les unités A1, 2 et B et 𝐶𝐸𝐶 = 0,048 ∗ 𝐺𝑅 − 0,1179 pour les 

unités C, D1 et D2. Cette extrapolation prédit l’augmentation de la CEC (~0,25-0,4 mol/kg) avec 

la profondeur dans l’unité D1 avec un maximum à l’interface avec l’unité D2 ce qui est cohérent 

avec les valeurs déterminées au Site C0006 (Conin et al., 2011). Dans l’unité D2, la CEC présente 

une tendance à la diminution avec de fortes variations (0,1-0,4 mol/kg).  
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Figure 99 : Synthèse des propriétés lithologiques, minéralogiques, pétrophysiques, hydrogéologiques, structurales et 

chimiques du site C0024 mesurées sur échantillon.
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Une nette augmentation de la CEC (0,12 mol/kg à 0,35 mol/kg) intervient néanmoins entre ~810 

et~850 mbsf, ce qui correspond à la position des deux décollements. 

En conséquence, la teneur en eau liée augmente avec la profondeur sur le forage. Elle est de ~3% 

en moyenne dans l’unité A1, ~4% dans l’unité A2, ~5% dans l’unité B, ~8% dans l’unité C, et 

~9% dans l’unité D1. 

La porosité totale connectée présente des variations mieux corrélées aux unités lithologiques qu’aux 

unités sismiques. Les mesures de porosité totale connectée réalisées à bord et lors de cette étude 

montrent une tendance générale à la diminution avec la profondeur dans les unités lithologiques I 

à III soit dans les unités sismiques A1 à C, de ~76% à proximité du plancher océanique jusqu’à 

~35% à la base de l’unité lithologique III, avec une dispersion de ~10%. Un saut de porosité de 

+5% en moyenne est observable dans l’unité lithologique II à ~40 mbsf. L’interface à ~555 mbsf 

entre les unités lithologiques III (faciès de transition) et IV (faciès hémipélagiques de l’unité 

supérieure du bassin de Shikoku) est marquée par un net saut de porosité totale connectée de +8% 

en moyenne. L’unité lithologique IV (qui correspond à peu près à l’unité sismique D1) présente 

des valeurs de porosité avec une tendance légère à l’augmentation comprises entre ~44% et ~49%. 

Ce saut de porosité totale connectée au toit de l’unité IV au Site C0024 correspond au saut de 

porosité observé aux Sites C0006 et C0007 au toit de l’unité lithologique III (faciès hémipélagiques 

de l’unité supérieure du bassin de Shikoku) (Figure 102), équivalente à l’unité lithologique IV du 

Site C0024 (Figure 103). 

Avec l’augmentation de la teneur en eau liée avec la profondeur, la porosité interstitielle « à bord » 

(i.e. extrapolée à partir de la teneur en eau liée mesurée sur les 59 échantillons) suit le même 

comportement que la porosité totale connectée, mais est plus faible dans l’unité lithologique IV. 

Elle diminue avec la profondeur de ~74% à proximité du plancher océanique à ~30% à la base de 

l’unité lithologique III selon la loi ∅𝑖 = 49,12𝑒(−0,00122𝑧) (𝑅2 = 0,59). Elle présente un saut de 

+5 à 10% à l’interface etre les unités lithologiques III et IV et augmente légèrement de ~35% à 

~39% dans l’unité lithologique IV. 

La porosité interstitielle « à bord » a été utilisée pour calibrer la porosité-dérivée de la résistivité en 

utilisant 𝑚=1,8 à 2,1 dans les unités lithologiques I à III et 𝑚=2,7 dans l’unité lithologique IV et 

par extrapolation, dans les unités D1 et D2. La porosité-dérivée de la résistivité présente trois zones 

avec des valeurs anormalement élevées dans l’unité D2 entre 1) ~725 et ~760 mbsf, 2) ~810 et 

~845 mbsf et 3) >850 mbsf (Figure 99). Les zones d’anomalie 2) et 3) correspondent aux 

décollements en duplex et à leur zone d’endommagement asymétrique (plus développée dans le 

mur que le toit) (Pwavodi et al., 2020). Elles suggèrent que le mur du décollement correspond à 
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une zone sous-compactée présentant une pression de fluide élevée dûe à un toit imperméable, 

comme proposé par les Pwavodi et al. (2020) à partir des données de forage et diagraphiques. 

En ce qui concerne la structure du réseau poreux, les mesures de MIP réalisées montrent que les 

échantillons des unités A1, A2 et B se caractérisent par une large distribution de seuils d’accès de 

macropores avec un diamètre moyen dispersé (de 0,3 à 4,6 µm) qui tend à augmenter avec la 

profondeur. Les mêmes observations peuvent être faites à partir des valeurs du T2 mesuré par RMN 

à 20 MHz (~1,5-6,1 ms) et 10 MHz (~2,1-7,8 ms), qui sont par ailleurs bien corrélées entre elles 

(Figure 100).  

 

Figure 100 : Corrélation entre les T2 mesurés à 20 MHz avec le Minispec mq20 et à 10 MHz avec le Minispec 

mq10 pour les échantillons de l’Unité II du Site C0024. 

Dans les unités sismiques C et D1 peu échantillonnées, la distribution de la taille des seuils d’accès 

est beaucoup plus homogène et une famille principale de macropores se distingue avec un diamètre 

qui varie entre ~0,16 µm dans la partie supérieure de l’unité C à ~0,05 µm (Figure 101) dans la 

partie supérieure de l’unité D1. Le T2 mesuré par RMN à 10 MHz varie entre ~1,4 et 2,8 ms. La 

combinaison des résultats de MIP et de RMN suggère que la taille des pores diminue avec la 

profondeur dans l’unité C et tend à augmenter dans la partie supérieure de l’unité D1. D’autre part, 

l’analyse d’adsorption/désorption d’azote sur l’échantillon E10R3W (~595 mbsf) suggère que les 

échantillons de la partie supérieure de l’unité D1 sont également mésoporeux (Figure 101), avec 

par exemple une famille de fins mésopores ~3-4 nm non détectables par MIP pour l’échantillon 

E10R3W. L’échantillon E10R3W présente une surface spécifique de 28,9 m²/g d’après l’analyse 

BET, ce qui est de l’ordre des valeurs mesurées sur 3 échantillons proches (E4R3W, E8R1W et 

E11R1W) pour une surface spécifique moyenne de ~37,3 m²/g (M.-L. Doan, communication par 

courriel, 12 septembre 2019), suggérant que ce comportement est généralisable aux unités 
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lithologiques III et IV. 

 

Figure 101 : Comparaison des résultats des courbes incrémentales de l’analyse MIP et du modèle BJH sur 

l’échantillon E10R3W du Site C0024 (~595 mbsf). 

La forte dispersion de la taille des pores mise en évidence par MIP et RMN dans les unités A1, A2 

et B a pour conséquence une perméabilité selon le modèle de Katz-Thompson dispersée ente 

~2,2.10-17 m² et ~2,2.10-14 m². Dans les unités C et D1, la perméabilité selon le modèle de Katz-

Thompson diminue globalement avec la profondeur entre ~1,4.10-17 m² et ~1,3.10-18 m². Ces 

valeurs sont cohérentes avec les mesures de perméabilité réalisées à la presse triaxiale en condition 

in situ de l’ordre de 1.10-18 m² à 2.10-18 m² Reuschlé et al. (2011) sur des échantillons du Site C0006 

dans des échantillons de fosse accrétés de l’unité lithologique II, dans la partie supérieure de l’unité 

C. 
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Figure 102 : Comparaison des faciès sédimentaires, de la minéralogie, de la CEC (Conin et al., 2011 pour C0006) 

et de la porosité dans la partie frontale du prisme. Les unités lithologiques ne sont pas équivalentes d’un site à l’autre. 
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Figure 103 : Comparaison des faciès sismiques, de la minéralogie, de la CEC (Conin et al., 2011 pour C0006) 

et de la porosité dans la partie frontale du prisme. Les unités lithologiques ne sont pas équivalentes d’un site à l’autre.
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L’analyse des carottes à bord a permis d’identifier deux unités lithologiques au Site C0025 (Figure 

104). L’Unité I (~400-441 mbsf) date du début du Pléistocène (phase initiale de remplissage du 

bassin de Kumano) constituée d’hémipélagites argilo-silteuses à silto-argileuses avec des turbidites 

sableuses horizontales. L’Unité II correspondant à des hémipélagites bioturbées est subdivisée en 

deux sous-unités et se distingue par la présence de failes cohésives et non-cohésives. La sous-unité 

IIA (~441-543 mbsf) correspond à des faciès de pente et de fosse avec quelques zones riches en 

cendres volcaniques, tandis que la sous-unité IIB (~543 mbsf jusqu’à la fin du puits ~575 mbsf) 

correspond à des sédiments non stratifiés et d’égale proportion en argiles, silts et sable. La porosité 

totale évolue de manière constante avec la profondeur et est dispersée entre ~38% et 54%. Une 

anomalie de type « adoucissement » avec une diminution de la concentration en chlore de l’eau 

interstitielle a été identifiée à ~450 mbsf, au niveau d’un réflecteur sismique interprété comme la 

base de la zone de stabilité des hydrates de gaz. Celle-ci est associée à un maximum de concentration 

du bore. 

Les analyses réalisées sur 18 échantillons lors de la thèse dans le cadre de la recherche-post 

campagne montrent que ces deux unités ont des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques 

homogènes. La CEC est modérée (0,11-0,25 mol/kg) et augmente avec la profondeur, valant en 

moyenne 0,14 mol/kg dans l’Unité I, 0,17 mol/kg dans la sous-unité IIA et 0,20 mol/kg dans la 

sous-unité IIB. En conséquence, la teneur en eau liée (déterminée avec 𝑛=15) est modérée et 

augmente avec la profondeur : en moyenne 5% dans l’Unité I, 6% dans la sous-unité IIA et 7% 

dans la sous-unité IIB. La porosité totale connectée mesurée (44-53%, en moyenne 47%) est 

cohérente avec celle mesurée à bord (41-54%, en moyenne, 47%). Elle est relativement constante 

dans l’Unité I (~47,0%) et la sous-unité IIA (~46,5%) mais présente une diminution de ~4% au 

toit de la sous-unité IIB où elle est en moyenne plus faible (~45%). La porosité interstitielle « à 

bord » (i.e. déterminée en extrapolant la teneur en eau liée mesurée sur les 18 échantillons) présente 

un comportement similaire mais exacerbé vers la base du forage en raison de la légère augmentation 

de la teneur en eau liée avec la profondeur. Elle vaut en moyenne 42,2% dans l’Unité II, 40,5% 

dans la sous-unité IIA et 38,3% dans la sous-unité IIB. 
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Figure 104 : Synthèse des propriétés lithologiques, pétrophysiques, hydrogéologiques, structurales et chimiques du site 

C0025. 

Cette diminution de la porosité avec la profondeur s’accompagne d’une diminution globale de la 

taille des pores suggérée par les analyses MIP et RMN, malgré des variations locales. Les analyses 

MIP montrent que les échantillons de l’Unité I (en particulier 1R, 3R et 4R) se caractérisent par 1) 

une distribution de taille des seuils d’accès très hétérogène sans famille dominante et 2) par une 

porosité au mercure piégée à ~83% (Figure 105). A partir de l’échantillon 5R2W (base de l’Unité 

I), les échantillons présentent au contraire une distribution de seuils d’accès avec une famille 

principale dont le diamètre tend à diminuer avec la profondeur passant de ~0,22 µm au toit de la 

sous-unité IIA à ~0,16 µm à la partie la plus profonde de la sous-unité IIB échantillonnée. La 

porosité piégée correspond à une part de moins en moins importante de la porosité totale au 

mercure, passant de >60% au toit de la sous-unité IIA à ~50% à la partie la plus profonde de la 

sous-unité IIB échantillonnée. Les T2 moyens mesurées par RMN à 20 MHz varient entre ~1,8 et 
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3,3 ms et sont cohérentes avec les mesures de MIP, excepté dans l’Unité I caractérisée par une large 

distribution de seuils d’accès. Les perméabilités estimées à partir du modèle de Katz-Thompson 

varient entre 9,6.10-18 m² et 3,10.10-17 m². 

 

Figure 105 : Courbes a) incrémentales et b) cumulées de MIP sur les 18 échantillons du Site C0025. 
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Chapitre VIII : Discussion générale et 

perspectives 
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VIII.1. Composition, propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques des sédiments entrant dans les zones de 

subduction et influence sur le développement de surpression de 

fluide 

 

 Relations entre composition, propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques de la séquence sédimentaire entrante 

Dans la marge nord de Sumatra, la séquence sédimentaire entrante échantillonnée en totalité au 

Site U1480 du delta du Nicobar (Figure 106) présente jusqu’à ~1250 mbsf (Unités I et II) une 

lithologie silicoclastique de granulométrie hétérogène (sables, silts, argiles ou un mélange) qui se 

caractérise par 1) une proportion en minéraux argileux élevée notamment dans les sous-unités IIB 

et IIC (~59%) avec principalement des illites (~65%) et des smectites (~24%), 2) une CEC faible 

à modérée (entre 0,04 et 0,25 mol/kg, en moyenne, 0,15 mol/kg), 3) une consolidation normale 

homogène associée à une homogénéisation et à une réduction de la taille des seuils d’accès des 

pores (Figure 107) et de la perméabilité (~6,1.10-17 m²  à ~3,3.10-18 m²).  La consolidation est estimée 

à partir de la porosité interstitielle à bord (∅𝑖 = 43,11𝑒− 
𝑧

1875 avec R²=0,67) en excluant les 

échantillons non consolidés au niveau du plancher océanique car ils sont souvent endommagés par 

le forage. L’unité lithologique III se distingue des séquences argilo-silteuses à sableuses du delta du 

Nicobar par une forte hétérogénéité de composition, avec une minéralogie plus fine de type argilite 

et par la présence de débris biosiliceux et d’intervalles de craies et de tufs volcaniques. L’unité III 

se caractérise également par une composition plus riche en minéraux argileux (en moyenne, 72%) 

essentiellement de type smectite et illlite dans la sous-unité IIIA et exclusivement de type smectite 

dans la sous-unité IIIB.  Malgré cette hétérogénéité de faciès (non échantillonnée de manière 

représentative) et de fortes différences de composition avec les Unités I et II, l’Unité III semble 

s’inscrire sur la courbe de compaction moyenne du site (∅𝑖 = 43,88𝑒− 
𝑧

1606  avec  R²=0,72, les 

échantillons non consolidés à proximité du plancher océanique étant exclus), très proche de celle 

des séquences du delta du Nicobar. L’Unité III correspond ainsi, dans l’ensemble, au maximum de 

la consolidation normale, et à un minimum de porosité interstitielle, de diamètre de seuil d’accès et 

de perméabilité (~8,7.10-20 m²). En revanche, les unités lithologiques IV, V et VI volcaniques et 

incluant localement des  intervalles carbonatés semblent présenter  des porosités  interstitielles, des 
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Figure 106 : Comparaison des données de composition minéralogique, des propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques des séquences sédimentaires entrantes des marges nord d’Hikurangi et de Sumatra aux Sites 

U1520 et U1480. Les courbes de compaction excluent les sédiments superficiels non consolidés.
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distributions de  diamètres  de seuil  d’accès  et  des  perméabilités qui  ne  semblent pas suivre les 

tendances des unités I à III essentiellement silicoclastiques (Figure 106 et Figure 107). Les 

propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques de ces unités n’ont cependant pas été caractérisées 

dans le détail, faute d’échantillonnage représentatif. 

 

Figure 107 : Synthèse de l’évolution du diamètre moyen des seuils d’accès avec la profondeur dans les séquences 

sédimentaires entrantes des marges de Nankai (données de Daigle et Dugan, 2014), nord Sumatra et nord 

d’Hikurangi (cette étude). Les courbes théoriques sont : 𝑑50 = 0,436𝑒− 
𝑧

702 (R²=0,86) pour le site C0002 (voir 

paragraphe VII.2.1), 𝑑50 = 0,075𝑒− 
𝑧

210 (R²=0,97) pour le site C0011, 𝑑50 = 0,228𝑒− 
𝑧

1392 (R²=0,16 

avec peu de données) pour le site U1480 et 𝑑50 = 0,550𝑒− 
𝑧

547 (R²=0,74) pour les Unités I à IV du Site 

U1520. 

Les relations entre la porosité interstitielle, la perméabilité et le diamètre moyen des seuils d’accès 

pour les unités silicoclastiques, s’inscrivent dans une partie de l’enveloppe définie par Gamage et 

al. (2011) (Figure 108). 
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Figure 108 : Relations entre porosité interstitielle et diamètre moyen des seuils d’accès (à gauche) et 

perméabilité (à droite) pour des échantillons de différentes lithologies issus des trois zones de subduction 

étudiées. 

 Sources de fluides 

Les résultats de l’étude pétrophysique et hydrogéologique de la séquence sédimentaire entrante de 

la marge Nord de Sumatra viennent conforter le modèle de production de fluides d’Hüpers et al. 

(2017) publié à la suite de l’expédition IODP 362. Selon ce modèle, la production de fluide 

interstitiel et de fluide lié au niveau de l’unité III (considérée comme le futur proto-décollement) 

est considérée complète bien avant que les sédiments n’entrent en subduction (Figure 109). En 

particulier, l’essentiel de la compaction mécanique des sédiments interviendrait au cours de leur 

transport depuis l’Himalaya jusqu’au bassin de Nicobar en plusieurs phases. D’autre part, des 

fluides liés seraient expulsés dans un premier temps de manière minoritaire par déshydratation de 

l’opale en quartz au niveau du Site U1480, puis, à moins de 200 km de la fosse, en grande quantité 

par la déshydratation de la smectite en illite (Figure 109). Ces résultats sont en accord avec 1) 

l’identification à bord d’une anomalie de la concentration interstitielle en chlore de type 

adoucissement au niveau de l’Unité III du Site U1480, expliquée par la déshydratation de l’opale 



Discussion générale et perspectives 

309 

exclusivement et 2) les CEC élevées mesurées qui indiquent une composition riche en smectite, 

comme mesuré par Rosenberger et al. (2020). Ces CECs élevées impliquent une teneur en fluide 

lié aux smectites élevée qui indique que pour le Site U1480, la déshydratation des smectites n’a pas 

encore eu lieu, mais que le potentiel de production de fluides par illitisation est très élevé. 

 

Figure 109 : Résultats du modèle d’Hüpers et al. (2017) sur la production de fluides par l’unité III depuis le dépôt 

dans le bassin de Nicobar jusqu’à l’entrée en subduction par A) compaction mécanique des sédiments et B) réactions 

de déshydratation de la smectite et de l’opale. 

A partir d’observations réalisées sur des sites DSDP et ODP forés antérieurement au large de 

l’Indonésie (Figure 36), Geersen et al. (2013) suggèrent qu’en plus de la partie basale de la 

couverture sédimentaire de la plaque inférieure, la partie supérieure de la croûte océanique supposée 

composée de basalte altéré pourrait être une source majeure de fluide par déshydratation des 

smectites d’origine hydrothermale (Seyfried et Bischoff, 1979). Ce potentiel de production de fluide 

reste à investiguer car l’échantillonnage réalisé au cours de ce travail de thèse était focalisé sur la 

couverture sédimentaire. De plus, Rosenberger et al. (2020) n’ont pas caractérisé la minéralogie des 

argiles dans les unités lithologiques IV à VI où elle est difficile à définir. A partir des échantillons 

reçus pour ce travail de thèse, quelques lames minces ont été réalisées et leur analyse préliminaire 
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au microscope optique et au microscope électronique à balayage confirme la forte altération de la 

croûte océanique avec présence d’argiles hydrothermales et de zéolites. Une demande 

d’échantillonnage supplémentaire visant à étudier dans le détail les caractéristiques pétrophysiques 

et hydrogéologiques de la croûte océanique ainsi que sa minéralogie par DRX et CEC devrait être 

faite. 

 Potentiel de développement de surpression de fluide 

Les résultats de l’étude pétrophysique et hydrogéologique montrent une consolidation normale des 

sédiments argilo-silteux du delta du Nicobar (unités lithologiques I et II) et de l’unité lithologique 

III accrue avec la profondeur qui implique une réduction de la porosité interstitielle, du diamètre 

des pores et de la perméabilité. L’unité lithologique III correspond ainsi à des valeurs minimales de 

la porosité interstitielle, du diamètre des pores et de la perméabilité. Ces résultats sont supportés 

par les travaux de Kawamura et al. (2020) qui montrent une évolution de la micro-fabrique des 

sédiments avec la profondeur à partir d’analyses au microscope électronique à balayage. D’une part, 

le passage d’un assemblage de grain non orientés dans l’Unité I macroporeuse à un assemblage de 

grains plus orientés avec une fabrique essentiellement de type bookhouse dans les sous-unités IIA et 

IIB à une fabrique de type cardhouse dans la sous-unité IIC puis à une fabrique horizontale ondulée 

dans l’Unité III reflète l’effet graduel de la consolidation associée à un enfouissement conséquent 

des sédiments. D’autre part, la fabrique horizontale ondulée qui caractérise l’Unité III peut être 

induite par la teneur importante en smectite, bien que très hétérogène, mise en évidence par les 

valeurs élevées de CEC mesurées dans cette unité et ultérieurement confirmée par l’analyse DRX 

de Rosenberger et al. (2020). L’étude pétrophysique et hydrogéologique du Site U1480 et l’étude 

de la micro-fabrique de Rosenberger et al. (2020) montrent que l’unité la plus favorable à la 

rétention des fluides est l’Unité III, à la base de la couverture sédimentaire. 

Les travaux de Geersen et al. (2013) sur des profils de sismique réflexion suggèrent que la croûte 

océanique est une source importante de fluides qui peuvent circuler vers la partie inférieure de la 

couverture sédimentaire, où ils se retrouveraient piégés. Si le potentiel de production de fluides de 

la croûte océanique altérée reste à quantifier, l’étude de ses propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques (notamment la perméabilité, la structure du réseau poreux et l’analyse de la 

micro-fracturation) pourraient permettre de préciser les modalités de cette circulation de fluide vers 

la partie inférieure de la couverture sédimentaitre, comme en utilisant une fracturation importante 

(Spinelli et Harris, 2011). Geersen et al. (2013) font également l’hypothèse que les hauts structuraux 

ou les monts sous-marins de la croûte océanique, couplés aux failles satellitaires imperméables qui 

délimitent des blocs dans la séquence sédimentaire entrante, pourraient également favoriser le 



Discussion générale et perspectives 

311 

développement local de surpressions de fluide dans la partie basale de la séquence sédimentaire 

entrante (Figure 31). Des suggestions similaires ont été faites dans d’autres zones de subduction 

comme la marge nord d’Hikurangi (Bell et al., 2014 ; Ellis et al., 2015) où des surpressions de fluide 

plus élevées pourraient se former au voisinage des flancs des monts sous-marins (Morgan et Bangs, 

2017 ; Sun et al., 2020). 

Les analyses réalisées dans le cadre de cette étude, mises en perspective avec le modèle de 

production de fluides d’Hüpers et al. (2017), avec les analyses de la micro-frabrique de Kawamura 

et al. (2020) et les interprétations de profils de sismique réflexion de Dean et al. (2010), Gulick et 

al. (2011) et Geersen et al. (2013) suggèrent que l’unité lithologique III, à la base de la séquence 

sédimentaire entrante, possède un fort potentiel de développement de surpressions de fluide à 

proximité de la fosse. Celui-ci résulte, d’une part, du fort potentiel de production de fluides par 

déshydratation de l’Unité III et la partie supérieure de la croûte océanique comme les smectites, 

l’opale et les zéolites. D’autre part, la faible perméabilité de l’Unité III est favorable à la rétention 

de ces fluides, notamment au voisinage des failles satellitaires imperméables et des hauts structuraux 

de la croûte océanique (Figure 31). 

 

  Relations entre composition, propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques de la séquence sédimentaire entrante 

A la différence de la séquence sédimentaire entrante de la marge nord de Sumatra très homogène, 

celle de la marge nord d’Hikurangi est très hétérogène et chaque lithologie présente sa propre 

signature pétrophysique et hydrogéologique (Figure 106). 

Les unités lithologiques silicoclastiques I à III sont beaucoup plus homogènes que dans la marge 

nord de Sumatra. Elles sont composées de faciès de fosses argilo-silteux avec des turbidites. Ils se 

caractérisent par des valeurs de CEC modérées (entre 0,09 et 0,19 mol/kg, en moyenne 0,14 

mol/kg) du même ordre que celles mesurées dans les séquences du delta du Nicobar au Site U1480. 

La proportion de minéraux argileux est plus faible (entre 20% et 55% pour 43% en moyenne) avec 

également une majorité d’illites (~50%) mais une plus forte proportion de smectites (~37%).  Ces 

unités sont caractérisées par une diminution de la porosité interstitielle de ~70% à proximité du 

plancher océanique à ~40% à la base de l’Unité III selon la loi ∅𝑖 = 46,6𝑒− 
𝑧

4144 (R²=0,27) 

traduisant une consolidation normale moins marquée que dans la marge nord de Sumatra. La 

diminution rapide du diamètre des seuils d’accès avec la profondeur suggère que les unités 

lithologiques silicoclastiques I à III au Site U1520 sont plus sensibles à la compaction que celles de 
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la séquence du delta du Nicobar au Site U1480. Cette comparaison peut néanmoins être biaisée par 

le plus grand nombre d’analyses MIP réalisées sur les échantillons du Site U1520 que sur ceux du 

Site U1480. En conséquence, la partie silicoclastique de la séquence sédimentaire entrante de la 

marge nord d’Hikurangi est plus perméable (valeurs de l’ordre de 10-17 m², cohérentes avec les 

mesures de Screaton et al. (2021) comprises entre ~1.10-16 et ~7.10-17 m²) que celle de la marge 

nord de Sumatra (de l’ordre de 10-17 à 10-18 m²). Elle montre néanmoins une relation avec la porosité 

interstitielle très similaire, tout comme la relation entre la porosité interstitielle et le diamètre moyen 

des seuils d’accès (Figure 108). 

L’unité lithologique IV est composée de faciès carbonatés pélagiques très variés avec un intervalle 

supérieur de marnes (fraction en minéraux argileux : ~18%-47%) et d’un intervalle inférieur de 

craies (fraction en minéraux argileux : ~0-15%). La signature pétrophysique des craies est 

homogène et se caractérise par une augmentation des valeurs de porosité (jusqu’à ~46%) et de 

perméabilité (de ~10-16 à 10-17 m²) avec la profondeur. Les valeurs de perméabilité estimées sont 

cohérentes avec les mesures de Screaton et al. (2021), comprises entre 1.10-16 m² et ~9.10-17 m². Au 

contraire, l’intervalle supérieur montre deux comportements différents. Entre ~510 et ~690 mbsf, 

il se caractérise par une consolidation normale avec réduction du diamètre des pores et de la 

perméabilité proche de celle des unités lithologiques silicoclastiques I à III. Plus en profondeur, cet 

intervalle (qui comporte localement des intervalles de type mudstone et de debris flow) n’est plus affecté 

par la consolidation normale et sa porosité interstitielle reste constante ~25% avec la profondeur. 

Bien que davantage d’analyses seraient nécessaires pour le confirmer, le diamètre moyen des pores 

(~0,07-0,08 µm) et la perméabilité (10-18 m² selon le modèle de Katz-Thompson, ~6.10-19 m² selon 

les mesures de Screaton et al., 2021) semblent également rester contants. Ce changement pourrait 

s’expliquer par la présence locale de lits de cendres volcaniques (voir Dutilleul et al., 2020b) dont 

la dissolution pourrait favoriser la formation d’un ciment siliceux amorphe qui empêcherait 

l’effondrement des pores comme observé dans la séquence sédimentaire entrante de la marge de 

Nankai (Spinelli et al., 2007 ; Hüpers et al., 2015). 

Les deux unités lithologiques correspondant à des faciès volcanoclastiques très hétérogènes (Unité 

V) et volcaniques mixtes (Unité VI), essentiellement mésoporeux à microporeux mais localement 

macroporeux sont caractérisées par de très faibles porosités interstitielles et perméabilités (~10-19 à 

10-20 m²) par rapport à la partie supérieure de la séquence sédimentaire entrante. Bien que ces 

matériaux ne soient pas équivalents à ceux de l’unité V (diorite) de la marge nord de Sumatra non 

étudiés, ils présentent, comme la partie supérieure de la croûte océanique, la caractéristique 

commune d’être très altérés. Ainsi, les échantillons des unités lithologiques volcaniques à 

volcanoclastiques des marges nord d’Hikurangi et de Sumatra semblent présenter des relations 
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entre la porosité interstitielle, la perméabilité et le diamètre moyen des seuils d’accès similaires 

(Figure 108). 

 Sources de fluides 

Comme pour la marge nord de Sumatra, la séquence silicoclastique (unités lithologiques I à III) de 

la séquence sédimentaire entrante dans la marge nord d’Hikurangi développe un fort potentiel de 

production de fluide essentiellement par compaction mécanique, et par déshydratation de la 

smectite en illite, la smectite étant présente en proportions similaires à la marge nord de Sumatra 

(~5-25%, voir Figure 88). Néanmoins, la plus faible épaisseur de la séquence sédimentaire entrante 

et le gradient géothermique plus faible (38,0°C/km, par rapport à 44,4°C/km dans la marge nord 

de Sumatra) implique que la production de fluide intervient à plus forte profondeur, plus 

tardivement au cours du processus de subduction, au-delà de la fosse sous la marge.  

En plus des séquences silicoclastiques, la partie supérieure de l’intervalle de marnes de l’unité 

lithologique IV (jusqu’à ~690 mbsf) est également affectée par la consolidation normale et a donc 

également un potentiel de production de fluides par compaction mécanique. Cet intervalle est 

moins riche en minéraux argileux et en smectite que les unités lithologiques I à III, mais possède 

un potentiel de production de fluide lié. La partie inférieure de l’unité IV carbonatée (marnes >690 

mbsf et craies) est résistante à la compaction et présente par comparaison un potentiel de 

production de fluide par compaction mécanique moindre, mais conserve son potentiel de 

production de fluides par illitisation. 

Enfin, les unités lithologiques très hétérogènes volcanoclastique V (très altérée) et la partie 

supérieure de l’unité lithologique volcanique mixte VI (altérée), se caractérisent par un très fort 

potentiel de production de fluides par déshydratation de smectites, de zéolites et d’opale présentes 

en quantité importantes comme montré par les analyses DRX réalisées. Comme proposé par 

Geersen et al. (2013) dans la marge Nord de Sumatra, les faciès volcanoclastiques très altérés et la 

partie supérieure de la croûte océanique altérée pourrait correspondre à une source majeure de 

fluides, en communication avec la partie basale de la séquence sédimentaire entrante. Néanmoins, 

ces échantillons, comme les échantillons carbonatés pélagiques de l’Unité lithologique IV, n’ont 

pas été caractérisés par Underwood et al. (2021). Seule une étude préliminaire de la nature des 

minéraux hydratés dans ces unités a été menée dans le cadre de cette étude (Dutilleul et al., 2020b). 

 Ellis et al. (2015) proposent que la migration des fluides depuis la partie supérieure de la croûte 

océanique vers la partie inférieure de la séquence sédimentaire entrante puisse être facilitée au 

niveau du mont sous-marin subduit au niveau duquel une importante perméabilité de fracture 
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pourrait se développer (Spinelli et Harris, 2011). La subduction de la croûte océanique à fort relief 

pourrait également endommager la partie inférieure de la séquence sédimentaire entrante, à savoir 

l’unité lithologique volcanoclastique V, et favoriser le développement d’une perméabilité de 

fracture favorable à la migration des fluides vers l’unité IV de carbonates pélagiques. 

Selon le modèle de production de fluides d’Ellis et al. (2015) réalisé préalablement aux expéditions 

IODP 372-375, la production de fluide (toutes unités lithologiques confondues) par compaction 

mécanique serait dominante et interviendrait entre ~5 et ~17 km et ~20 et ~37 km de la fosse c’est 

à dire sous la partie externe de la marge et au niveau du mont sous-marin subduit respectivement. 

La production de fluide serait, comme à Sumatra, essentiellement issue de l’illitisation, qui 

commencerait à partir de ~20 km de la fosse au niveau du mont sous-marin subduit. Les données 

quantitatives de porosité et de perméabilité présentées dans cette thèse et éventuellement les 

analyses DRX réalisées dans les unités VI, V et VI (en complément des travaux d’Underwood, 

(2021) disponibles uniquement sur les unités I à III) pourraient permettre de réviser le modèle de 

production de fluides dans la marge nord d’Hikurangi d’Ellis et al. (2015) qui est déjà à une mise à 

jour des précédents modèles. En effet, ce modèle ne prend pas en compte l’hétérogénéité 

lithologique, pétrophysique et hydrogéologique de la séquence sédimentaire entrante de manière 

représentative. De plus, il utilise des paramètres d’entrée comme le gradient géothermique (12-

15°C/km), la proportion totale en minéraux argileux (20%) et la porosité des sédiments avant 

accrétion ou subduction (27%) sous-estimés (même en moyenne sur l’ensemble de la séquence 

sédimentaire) par rapport aux résultats des expéditions IODP 372-375 et de cette étude, avec pour 

conséquence une production de fluide sous estimée et une diagenèse retardée. Le modèle de 

perméabilité utilisé peut également être perfectionné bien qu’il propose le bon intervalle de 

variation (10-16 à 10-20 m²). Une amélioration supplémentaire pourrait être de distinguer la 

production de fluides des unités I-III, IV et V-VI. 

 Potentiel de développement de surpression de fluide 

La caractérisation de la séquence sédimentaire entrante et de la partie supérieure de la croûte 

océanique forée au Site U1520 met en évidence deux intervalles susceptibles de développer une 

pression de fluide élevée de manière hétérogène, en raison de fortes hétérogénéités de composition 

et de propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques. Le premier intervalle correspond aux unités 

lithologiques volcanoclastique très altérée V et volcanique mixte altérée VI avec un fort potentiel 

de production de fluide lié et des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques très hétérogènes, 

avec globalement une matrice de très faible porosité et perméabilité dans laquelle se trouvent des 

lentilles de de fortes porosité et perméabilité qui pourraient localiser les surpressions de fluide. La 
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deuxième zone correspond à la partie inférieure de l’unité de carbonates pélagiques IV. Celle-ci 

comprend les marnes, calcaires de type mudstone et debris flow riches en smectites et caractérisés par 

des valeurs de porosité et de perméabilité minimales, au-dessus de craies de fortes porosité et 

perméabilité.  

Au-delà de la fosse, sous la marge, le développement de surpressions de fluide serait également 

affecté par les hétérogénéités géométriques et structurales de la croûte océanique ainsi que par la 

récurrence de SSEs qui pourraient impliquer une variation cyclique de la pression de fluide où les 

SSEs coïncident avec une décharge et une migration des fluides vers la plaque supérieure (fault-valve 

model, voir paragraphe II.3.3.3.3).  

VIII.2. Relations entre composition, propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques de la séquence sédimentaire entrante et mise en 

place du décollement 

 

Il a été mis en évidence que l’unité lithologique III échantillonnée au Site U1480 présente un fort 

potentiel de développement de surpressions de fluide à moins de ~200 kilomètres du front de 

déformation dans la marge nord de Sumatra. Dans cette zone, l’Unité III coïncide avec 

l’extrapolation stratigraphique du réflecteur HANP de forte polarité et d’amplitude négative 

observé par Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011) et Geersen et al. (2013), interprété comme un 

décollement mécaniquement faible, très poreux et riche en fluides. C’est sur la base de cette 

corrélation, aussi réalisée par Hüpers et al. (2017) à partir de leur modèle de production de fluides, 

que nous proposons dans Dutilleul et al. (2020a), que l’unité lithologique III échantillonnée au Site 

U1480 présente des conditions favorables à la mise en place du futur décollement lorsque celle-ci 

sera arrivée à proximité de la fosse, dans moins de 5 millions d’années. Cette hypothèse est 

également celle proposée plus tard par Kawamura et al. (2020) qui observent dans l’Unité III une 

fabrique horizontale ondulée, des marqueurs d’altération de cendres volcaniques et la présence de 

zéolites qui sont également très favorables à la mise en place du décollement dans cette unité. 

 

A partir des caractéristiques lithologiques, minéralogiques, pétrophysiques et hydrogéologiques de 

la totalité de la séquence sédimentaire et de la partie supérieure de la croûte océanique 

échantillonnée au Site U1520, nous proposons deux candidats pour la mise en place du décollement 
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dans la marge nord d’Hikurangi, en accord avec les observations de Barnes et al. (2020) sur le profil 

de sismique réflexion de la Figure 58. Ces deux intervalles se trouvent dans la partie inférieure de 

la séquence sédimentaire entrante, comme dans la partie nord de la marge de Sumatra. Le premier 

correspond à la base de l’Unité IV de carbonates pélagiques. Il est équivalent à l’intervalle de 

calcaires pélagiques et de craies coïncidant avec le décollement dans la partie sud de la marge 

(« séquence Y », Barnes et al., 2010, 2018 ; Plaza-Faverola et al., 2012, 2016 ; Crutchley et al., 2020). 

La continuité du décollement entre les parties nord et sud de la marge où la séquence sédimentaire 

entrante est bien plus épaisse est en cours d’investigation dans le cadre de la recherche post-

campagne à partir de profils de sismique réflexion (Figure 42). Le deuxième correspond à l’unité 

lithologique V volcanoclastique hétérogène et très altérée. 

Barnes et al. (2020) soulignent la rugosité importante de la partie supérieure de la croûte océanique, 

avec notamment le mont sous-marin subduit sous la partie externe de la marge au niveau de la 

transversale des expéditions IODP 372-375 (Figure 58). Celle-ci est fortement susceptible 

d’influencer la position du décollement sous la marge en ajoutant une composante géométrique 

aux hétérogénéités lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques déjà importantes de la base 

de la séquence sédimentaire entrante. Premièrement, il a été montré que les surpressions de fluide 

se développent préférentiellement à la base de hauts structuraux ou de monts sous-marins (Sun et 

al., 2020). En particulier, au niveau de la transversale des expéditions IODP 372-375, Ellis et al. 

(2015) proposent que la subduction du mont sous-marin sous la partie externe de la marge à ~20-

30 km de la fosse pourrait induire des surpressions de fluides à sa base sur plusieurs kilomètres en 

direction du continent (Bell et al., 2014) en favorisant la compaction de la partie inférieure de la 

plaque supérieure par underplating ou en provoquant une forte réduction de l’épaisseur et de la 

perméabilité des sédiments entrants subduits. Deuxièmement, les simulations de Morgan et Bangs 

(2017) montrent que la subduction de monts sous-marins peut entrainer une migration du 

décollement vers un intervalle mécaniquement faible aux propriétés compatibles et moins profond.  

VIII.3. Relations entre composition, propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques de la séquence sédimentaire entrante et le risque 

sismique et de tsunami 

 

Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011) et Geersen et al. (2013) signalent que le réflecteur HANP 

interprété comme le décollement riche en fluides et mécaniquement faible dans la partie nord de la 
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marge de Sumatra présente de fortes variations spatiales d’amplitude. D’une part, ils remarquent 

une diminution d’amplitude du réflecteur HANP sous le nez du prisme d’accrétion qui comporte 

des failles satellitaires de forte réflectivité. Ces caractéristiques suggèrent que ces failles sont 

perméables et favorisent le drainage des fluides depuis le décollement vers la surface dans la partie 

externe du prisme, contribuant à la consolidation de ce dernier (Hüpers et al., 2017). Dans la partie 

centrale de la marge, où à eu lieu le séisme de 2005 avec un tsunami plus restreint et où la 

composition des sédiments est supposée équivalente à celle des échantillons prélevés dans la partie 

nord de la marge, la disparition du réflecteur HANP est associée à la diminution de l’épaisseur de 

la séquence sédimentaire entrante qui ne permettrait pas de développer des conditions de pression 

et de température favorables à la deshydratation de la smectite et de l’opale de manière aussi précoce 

que dans la partie nord de la marge, ce qui empêcherait la formation du réflecteur HANP. 

Les résultats de l’expédition IODP 362, de cette étude (Dutilleul et al., 2020a) et des travaux 

d’Hüpers et al. (2017) et de Kawamura et al. (2020) confirment ainsi les hypothèses de Dean et al. 

(2010), Gulick et al. (2011) et Geersen et al. (2013), selon lesquelles la propagation de la rupture 

co-sismique du méga-séisme tsunamigène de 2004 jusqu’à la fosse serait induite par la consolidation 

précoce de la séquence sédimentaire entrante dont la forte épaisseur est dûe au taux de 

sédimentation élevé des séquences du delta du Nicobar (voir paragraphe III.1.2.2.1) (Figure 110). 

Cette forte épaisseur est à l’origine d’une déshydratation mécanique et diagénétique importante à 

la base de la séquence sédimentaire entrante et dans la partie supérieure de la croûte océanique 

plusieurs centaines de kilomètres avant la fosse. En conséquence, l’unité lithologique III, 

caractérisée par un fort potentiel de production de fluide lié en raison de sa composition (argilites 

hémipélagiques riches en smectite et localement en débris biosiliceux et en tuf volcanique) 

correspond à la zone de formation d’un décollement riche en fluide et mécaniquement faible qui 

coïncide, au niveau de la fosse, avec un réflecteur HANP. La lithification de la séquence 

sédimentaire entrant en subduction au niveau de la fosse est accrue par la structure du prisme 

externe, où des failles satellitaires perméables favorisent le drainage vers la surface des fluides 

emmagasinés dans le décollement. Ces conditions favorisent ainsi l’acquisition de propriétés de 

frottement favorables au glissement sismique instable par le méga-chevauchement jusqu’à 

proximité de la fosse. En conséquence, la rupture co-sismique peut se propager sur une importante 

surface jusqu’à proximité du plancher océanique, d’où le risque élevé de production de méga-séisme 

tsunamigène par la marge nord de Sumatra. 

La comparaison des Sites U1480 et U1481 met en évidence des variations latérales d’épaisseur et 

de faciès, en particulier en ce qui concerne l’unité lithologique III qui est plus profonde de ~110 

m, moins riche en smectites et plus riche en illites, kaolinites et/ou chlorites  au Site U1481  qu’au  
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Figure 110 : Synthèse des relations entre les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques de la marge nord 

de Sumatra et le risque sismique et de tsunami, d’après Dean et al. (2010), Gulick et al. (2011), Geerseen 

et al. (2013), Hüpers et al. (2017) et ce travail de thèse. 
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Site U1480. Cela pourrait impliquer des variations latérales de production de fluides par compaction 

mécanique et illitisation et donc de surpression de fluide. Cette distribution hétérogène latérale des 

surpressions de fluide serait accentuée par les variations de topographie de la croûte océanique qui 

présente de nombreuses hétérogénéités comme des hauts structuraux, des monts sous-marins, des 

zones de fractures ou des rides fossiles qui pourraient expliquer les hétérogénéités de couplage dans 

la partie nord de la marge qui comprend plusieurs aspérités sismiques. 

Dans la partie centrale de la marge, où l’épaisseur de la séquence sédimentaire entrante est plus 

faible, la production de fluides par déshydratation interviendrait plus tardivement, à plus forte 

profondeur, sous la zone d’avant-arc. Dans cette zone, des fluides profonds joueraient un rôle dans 

la nucléation de séismes majeurs d’amplitude de moment plus modérée que dans la partie nord de 

la marge et de tsunami earthquakes dans la région de Mentawai (Singh et al. ; 2011c ; Huot et Singh, 

2018). 

 

A la différence de la marge nord de Sumatra, la marge nord d’Hikurangi se caractérise par un faible 

couplage pendant la période intersismique, associé à une sismicité de magnitude de modérée (Mw 

<7,2), et des séismes lents, notamment des SSEs superficiels récurrents et des tsunami earthquakes. 

Les séismes lents sont considérés comme l’expression d’un méga-chevauchement en régime 

conditionnellement stable, généralement attribué à 1) des propriétés de friction favorisant le 

glissement lent asismique, 2) une pression de fluide élevée induisant une faible contrainte normale 

effective, 3) une faille peu résistante ou 4) à une combinaison des trois (Saffer et Wallace, 2015 ; 

Barnes et al., 2020). 

Les résultats de ce travail de thèse, mis en perspective avec les travaux préalablement menés dans 

la marge, les résultats des expéditions IODP 372-375 et les travaux de recherche post-campagne 

(e.g. Barnes et al., 2020) suggèrent que le faible couplage intersismique de la marge nord d’Hikurangi 

s’explique par une combinaison de 1) propriétés de friction hétérogènes favorisant le glissement 

lent asismique et les séismes modérés plutôt que les séismes majeurs et 2) d’une distribution 

hétérogène de la pression de fluide, localement élevée et induisant une faible contrainte normale 

effective au niveau des zones sources et de propagation de SSEs. 

L’analyse de données de sismique réflexion ou de magnétotellurique ont permis de montrer, dans 

un premier temps, qu’une teneur élevée en fluides et des pressions de fluide élevées pourraient être 

à l’origine du faible couplage intersmisique et de la formation de SSEs superficiels dans la marge 

nord d’Hikurangi (Bell et al., 2010 ; Bassett et al., 2014 ; Saffer et Wallace, 2015 ; Heise et al., 2013, 
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2017 ; Wallace, 2020). Les premiers éléments de contrainte sur les conditions in situ associées ont 

été apportées par les expéditions IODP 372-375. En particulier, la caractérisation minéralogique, 

pétrophysique et hydrogéologique de la plaque inférieure menée dans le cadre de cette étude 

(Dutilleul et al., 2020b) confirme les fortes hétérogénéités remarquées à bord entre les différentes 

unités lithologiques qui composent la séquence sédimentaire entrante. Celles-ci sont amplifiées par 

les hétérogénéités géométriques de la croûte océanique (comme la subduction de monts sous-

marins) et aboutissent à la formation d’un méga-chevauchement à la composition, aux propriétés 

géométriques, structurales, physiques, hydrogéologiques, de friction et mécaniques très 

hétérogènes, ce qui, selon Barnes et al. (2020), favoriserait la formation de séisme lents comme des 

SSEs et des tremors tectoniques (Bell et al., 2014 ; Barker et al., 2018 ; Shaddox et Schwartz, 2019) 

et la micro-sismicité sous la partie externe de la marge (Figure 111, Figure 112). 

 

Figure 111 : Coupe schématique (i.e. pas à l’échelle) de Barnes et al. (2020) de la partie externe de la marge nord 

d’Hikurangi reliant ses propriétés physiques, hydrogéologiques, structurales et sismiques. Dans l’encart en bas à 

droite, le numéro 1 correspond aux sédiments silicoclastiques d’âge Pliocène à Quarternaire (équivalents aux unités 

lithologiques I à III du Site U1520) 2, aux sédiments pélagiques carbonatés d’âge Paléogène à Miocène (équivalents 

à l’unité lithologique IV) avec potentiellement des séquences plus silicoclastiques vers le continent, et 3) à des 

formations d’âge Mésozoïque à Paléogène. Les numéros entre parenthèses correspondent aux références, voir Barnes 

et al. (2020) pour plus de détails. 

Premièrement, la séquence sédimentaire entrante présente un potentiel de production de fluides 

élevé dès ~10 kilomètres de la fosse en direction du continent (Ellis et al., 2015), mais hétérogène 
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selon les lithologies et accrue à la base de la séquence sédimentaire entrante. En conséquence, la 

séquence sédimentaire entrante subduite sous la partie externe de la marge se caractériserait par 

une distribution de pression de fluide hétérogène, avec des valeurs localement élevées au delà du 

mont sous-marin subduit où ont été identifiées les zones sources de SSEs. La production de fluide 

de la partie externe de la marge a vraisemblablement été sous estimée par le modèle le plus récent 

(Ellis et al., 2015). La production d’eau liée par déshydratation des smectites pourrait également 

intervenir de manière moins tardive que dans le modèle d’Ellis et al. (2015) (Figure 112). Faute de 

forage à proximité du mont sous-marin subduit, ce travail de thèse ne permet pas de caractériser 

l’influence de la subduction d’un mont sous-marin sur l’évolution des propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques des sédiments voisins. Néanmoins, les hypothèses d’Ellis et al. (2015) et les 

simulations de Morgan et Bangs (2017) et Sun et al. (2020) suggèrent que la subduction du mont 

sous-marin sur la transversale des expéditions IODP 372-375 favoriserait le développement d’une 

pression de fluide élevée et d’une contrainte normale effective réduite à la base de son flanc 

continental et sur plusieurs kilomètres, ainsi que la formation de SSEs à proximité (Bell et al., 2014 ; 

Barker et al., 2018 ; Shaddox et Schwartz, 2019) (Figure 111, Figure 112). Comme proposé par 

Warren-Smith et al. (2019), les SSEs de la marge nord d’Hikurangi pourraient être la manifestation 

de la dissipation d’un pulse de fluide qui s’accumulent dans la zone de méga-chevauchement 

(modèle de faille-valve, voir paragraphe II.3.3.3.3). En ce qui concerne la propagation de ces SSEs 

jusqu’à la fosse, la comparaison des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques des sédiments 

accrétés au niveau du chevauchement de Pāpaku au Site U1518 avec ceux de la séquence 

sédimentaire entrante (Site U1520, Dutilleul et al., 2020a) suggèrent qu’à l’heure actuelle, la faille 

de Pāpaku, de lithologie homogène (Fagereng et al., 2019) est normalement consolidée et ne 

présente pas de condition favorable au développement d’un régime conditionnellement stable. En 

conséquence, les SSEs se propageraient à l’heure actuelle à proximité de la fosse soit le long de 

l’interface de subduction, soit le long d’autres failles satellitaires. Toutefois, la consolidation 

normale apparente de la faille de Pāpaku pourrait être temporaire et indiquer que celle-ci a 

récemment glissé sous la forme d’un SSE, permettant la libération de la pression de fluide 

accumulée au sein de son mur. Dans ce cas, les CORKs installés pendant l’expédition IODP 375 

dans la zone de faille et son mur devraient enregistrer une augmentation progressive de la pression 

de fluide (phase de recharge du fault-valve model), et une chute brutale associé à un SSE proche (phase 

de décharge) (Warren-Smith et al., 2019). Les failles satellitaires pourraient également être associées 

à la formation de tsunami earthquakes (voir paragraphe II.2.4.2). 

Deuxièmement, la diversité des lithologies subduite implique de forts contrastes de propriétés 

physiques, rhéologiques et mécaniques qui aboutissent à une distribution hétérogène des propriétés 



Chapitre VIII 

322 

de friction. Les travaux de Rabinowitz et al. (2018) et de Boulton et al. (2019) sur les propriétés de 

friction des matériaux du Site ODP 1124 montrent que les sédiments riches en argiles, ont un 

régime conditionnellement stable à sismique instable entre ~25°C et 75°C et asismique au-delà de 

150°C, alors que les craies, plus résistantes, ont au contraire un régime asismique stable entre ~25°C 

et ~75°C et sismique instable au-delà (Figure 11). Rabinowitz et al. (2018) et Boulton et al. (2019) 

concluent que des surpressions de fluide ne sont pas nécessaires pour que le méga-chevauchement 

produise des SSEs sous la partie externe de la marge, ce qui pourrait expliquer la large gamme de 

température dans laquelle ils se produisent (Figure 52). Ces travaux considèrent néanmoins un 

gradient géothermique (10-15°C/km) bien inférieur à celui déterminé lors des expéditions IODP 

372/375, ce qui réduit l’intervalle de profondeur où les surpressions de fluide ne sont pas 

nécessaires à la formation de SSEs. De plus, de nouvelles mesures des propriétés de friction sont 

en cours dans le cadre de la recherche post-campagne sur les échantillons du Site U1520, mais n’ont 

pas encore été publiés. La distribution hétérogène des propriétés de friction au niveau de l’interface 

de subduction (par exemple, par juxtaposition au niveau de la zone de décollement de carbonates 

pélagiques résistants et de faciès volcanoclastiques très altérés riches en argiles plus faibles) 

favoriserait la formation à la fois de séismes lents et de séismes normaux (Skarbek et al., 2012 ; Luo 

et Ampuero, 2018), en particulier de SSEs plutôt que de méga-séismes (Wang et Bilek, 2014 ; 

Barnes et al., 2020). 

 

Figure 112 : Synthèse des relations entre les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques de la marge nord 

d’Hikurangi et le risque sismique et de tsunami, d’après Ellis et al. (2015), Barnes et al. (2020), Leah 

et al. (2020) et ce travail de thèse. 

Ainsi, la forte hétérogénéité lithologique, pétrophysique, hydrogéologique et mécanique qui 

caractérise la séquence sédimentaire entrante dans la marge nord d’Hikurangi couplée à la rugosité 
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de la croûte océanique seraient favorables à l’acquisition de propriétés de friction hétérogènes par 

le méga-chevauchement qui accomoderait essentiellement la convergence des plaques, dans cette 

zone, par des séismes lents superficiels caractérisés par des conditions de température (Saffer et 

Wallace, 2015, voir paragraphe III.2.3.2.3), des magnitudes de moment et des temps de récurrence 

variés (Wallace, 2020). En contribuant à libérer périodiquement une partie de la contrainte élastique 

accumulée par le méga-chevauchement (Araki et al., 2017), ces séismes lents récurrents favorisent 

un faible couplage intersismique caractérisé par une sismicité modérée contrairement à la marge 

nord de Sumatra par exemple. Enfin, la subduction d’hétérogénéités topographiques de la croûte 

océanique pourrait contribuer à la migration du décollement vers des horizons plus superficiels, 

faibles et aux propriétés compatibles, contribuant à maintenir un chevauchement frontal superficiel 

avec un risque de tsunami accru, qui, couplé à un régime conditionnellement stable, est favorable 

à la formation de tsunami earthquakes (Han et al., 2017 ; Morgan et Bangs, 2017). 

 

L’expédition IODP 358 menée dans la marge nord de Sumatra avait pour but initial de comprendre, 

avec JFAST, les mécanismes et conditions in situ à l’origine de la nucléation de séismes de Mw ≥ 9 

au large de Sumatra, en 2004, puis au large de Tōhoku, en 2011, avec propagation de la rupture co-

sismique jusqu’à proximité de la fosse ayant provoqué la formation de tsunamis catastrophiques. 

JFAST a permis de montrer que la richesse en smectite du décollement, associée à un très faible 

coefficient de frottement, avait facilité la propagation de la rupture co-sismique jusqu’à proximité 

du plancher océanique lors du méga-séisme de Tōhoku (Ujiie et al., 2013). A la différence, dans la 

marge nord de Sumatra, l’expédition IODP 358 et la recherche post-campagne dans laquelle 

s’inscrit ce travail de thèse ont montré que c’est la déshydratation par compaction mécanique et 

diagenèse avant son entrée en subduction de la séquence sédimentaire entrante, particulièrement 

épaisse, qui a favorisé l’acquisition d’un régime sismique instable de manière précoce, à proximité 

de la fosse. La marge nord de Sumatra contraste ainsi avec les autres zones de subduction les plus 

étudiées comme la fosse du Japon (Fulton et al., 2013), les marges du Costa Rica (Spinelli et Saffer, 

2004 ; Bangs et al., 2015), de Nankai (Saffer et al., 2008), de la Barbade (Tribble, 1990 ; Underwood, 

2007) ou nord d’Hikurangi (Ellis et al., 2015) où la déshydratation des sédiments intervient en 

totalité ou en quasi-totalité plus tardivement au cours de la subduction. Dans le détail, un début de 

diagenèse pré-subduction a été mise en évidence au niveau de la transversale de Muroto de la marge 

de Nankai en lien avec le gradient géothermique élevé de la chaine de volcans sous-marins de 

Kinan, bien que l’essentiel de la déshydratation se produise plus en profondeur (Saffer et al., 2008 ; 

Hüpers et al., 2017). Néanmoins, certaines marges moins étudiées à l’historique de sismicité mal 
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documenté présentent des séquences sédimentaires entrantes incluant d’épaisses séries deltaïques 

et une thermicité qui pourraient, de manière similaire à la marge nord de Sumatra, leur octroyer la 

capacité de propager un glissement co-sismique à faible profondeur, comme les marges des 

Cascades au large de Washington (2,5-4), du sud d’Hikurangi (> 5 km), du sud des Petites Antilles 

(1,5-5 km) et des Makrans (jusqu’à 7,5 km) (Smith et al., 2013 ; Han et al., 2017 ; Hüpers et al., 

2017 ; McNeill et al., 2017a ; Peterson et Keranen, 2019 ; Olsen et al., 2020). 

A contrario, la région d’Hyuga-Nada, qui correspond à la transition entre la partie ouest de la marge 

de Nankai et la fosse des Ryūkyū est faiblement couplée pendant la phase intersismique et est l’hôte 

des séismes lents (SSEs superficiels, tremors et VLFEs) bien documentés qui se produisent de 

manière cyclique tous les 1 à 2 ans (Yamashita et al., 2015 ; Yokota et Ishikawa, 2020 ; Kano et 

Kato, 2020). Ces séismes lents présentent une migration spatio-temporelle (Asano et al., 2015 ; 

Takemura et al., 2019) qui pourrait être liée à la subduction de monts sous-marins (comme Toi de 

la ride Kyushyu-Palau) (Nakata et al., 2020). La région d’Hyuga-Nada semble ainsi représenter un 

bon analogue de la marge nord d’Hikurangi où des observations similaires ont été réalisées (Bassett 

et al., 2014 ; Bell et al., 2014 ; Wallace et al., 2016a ; Todd et al., 2018 ; Barker et al., 2018). Elle 

devrait faire prochainement l’objet d’une campagne de forage en mer visant à comprendre les 

relations entre la genèse de séismes lents aux caractéristiques variées et les hétérogénéités 

structurales, géomécaniques et hydrogéologiques de l’interface de subduction en lien avec la 

subduction de monts sous-marins. Cette campagne comprendra des forages, des échantillonnages 

et des sondages LWD, ainsi que l’installation d’observatoires au voisinage du mont sous-marin 

subduit sous la partie externe de la marge (Nakata et al., 2020). Bien que les expéditions IODP 372-

375 n’avaient pas pour objectif scientifique principal d’investiguer ces relations dans la marge nord 

d’Hikurangi, la comparaison des résultats de la campagne en mer qui pourrait avoir lieu 

prochainement dans la région d’Hyuga-Nada avec ceux des expéditions IODP 372-375 devrait 

permettre de comprendre comment les caractéristiques des monts sous-marins (comme par 

exemple leur taille, leur composition ou leur profondeur) affectent 1) l’état de contrainte, la pression 

de fluide, l’état de compaction des sédiments (Sun et al., 2020) et 2) les propriétés thermiques et 

hydrogéologiques (Saffer et al., 2008 ; Spinelli et Haris, 2011) de l’interface de subduction, et donc 

les caractéristiques des séismes lents qui y sont générés (par exemple leur durée, leur magnitude, 

leur récurrence ou leur localisation) (Nakata et al., 2020). Une comparaison est également possible 

dans un contexte de marge en érosion avec la Péninsule Nicoya, au large du Costa Rica, où les 

expéditions IODP 334 et 344 ont mis en évidence une activité paléosismique en lien avec la 

subduction d’hétérogénéités topographiques de la croûte océanique sous la marge érosive 

(Hamahashi et al., 2017). 
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VIII.4. Autres perspectives  

 

Les Sites U1480 et U1520 forés lors des expéditions IODP 362 et 372-375 montrent que les 

séquences sédimentaires entrant dans les systèmes de subduction sont riches en minéraux hydratés 

comme la smectite, mais aussi l’opale et les zéolites qui leur procurent un potentiel de production 

de fluide lié par déshydratation diagénétique ou métamorphique. L’expédition IODP 362 dans la 

marge nord de Sumatra a montré que la base de la séquence sédimentaire entrante où le décollement 

est susceptible de se former peut correspondre à des hémipélagites riches en smectites, ainsi qu’en 

débris biosiliceux et cendres volcaniques consolidées formant des tufs volcaniques. Les expéditions 

IODP 372-375 dans la marge nord d’Hikurangi ont quant à elles mis en évidence des faciès 

carbonatés palagiques riches en smectite avec, localement, des lits de cendres volcaniques, ainsi que 

d’épaisses séquences volcanoclastiques très altérées et riches en smectite, opale et zéolites. 

Similairement, le Leg ODP 110 a échantillonné des argilites riches smectites et en radiolaires 

siliceux au Site 672 au niveau du décollement (Moore et al., 1998). A la Barbade, cet intervalle 

correspond à des argilites riches en smectites et en radiolaires. Au Costa Rica, le décollement 

correspond à des argilites hémipélagiques riches en smectites et diatomées (Underwood, 2007 ; 

Ikari et al., 2018). Ces minéraux hydratés présentent des CECs théoriques différentes (voir 

paragraphe IV.4.1.1) et bien que des relations aient été proposées pour déterminer les proportions 

en zéolites (Garcia et al., 1993) ou en minéraux argileux (Cheng et Heidari, 2018) à partir de la 

CEC, il n’est, en pratique, pas possible de déconvoluer la composition des minéraux hydratés à 

partir de la CEC dans le cas d’un mélange complexe comme c’est communément le cas dans les 

faciès altérés par exemple. Or, dans le cadre de cette étude, la teneur en eau liée aux argiles a été 

calculée à partir de la CEC selon Henry (1997), en considérant que la CEC mesurée sur l’échantillon 

total est uniquement attribuable à la présence de smectite, ce qui n’était pas toujours le cas (par 

exemple, unité lithologique III du Site U1480 dans la marge nord de Sumatra ou unités V-VI du 

Site U1520 dans la marge nord d’Hikurangi). La porosité interstitielle déduite pourrait donc être 

biaisée de quelques pourcents dans les faciès présentant une diversité de minéraux hydratés. Si pour 

l’étude de Sumatra, le biais induit sur l’estimation de la teneur en eau liée au smectite semble faible 

(Figure 84), l’erreur pourrait être plus importante dans le cas de la partie inférieure de la séquence 

sédimentaire entrante de la marge d’Hikurangi où la corrélation entre la CEC et la composition des 

minéraux hydratés est améliorée en prenant les zéolites en considération (Dutilleul et al., 2020b). 
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A l’heure actuelle, aucune méthode n’a été proposée pour quantifier la teneur en eau liée à l’opale 

et aux zéolites à partir de la CEC. Cela s’avère néanmoins nécessaire pour déterminer efficacement 

la porosité interstitielle qui permet de caractériser l’état de compaction des sédiments de manière 

représentative. De plus, bien que la déshydratation de l’opale contribue de manière minoritaire au 

bilan de fluide (Ellis et al., 2015 ; Hüpers et al., 2017) par rapport à la déshydratation de la smectite 

dans la partie externe des zones de subduction et que les zéolites se déshydratent à de plus fortes 

profondeurs, le développement de formules permettant de déterminer précisément la contribution 

de l’opale et des zéolites au bilan de fluide semble nécessaire dans la mesure où ces minéraux sont 

presque ubiquistes dans les séquences sédimentaires entrant dans les systèmes de subduction. 

 

Les analyses menées dans le cadre de cette étude ont permis de produire un jeu de données 

conséquent et détaillé concernant la porosité, la structure et la géométrie du réseau poreux, ainsi 

que la perméabilité dans les marges nord de Sumatra et d’Hikurangi essentiellement (voir Annexe 

1).  

Ces données peuvent être utilisées pour améliorer la définition de certaines corrélations utilisées 

pour prédire le comportement des sédiments dans les zones de subduction, comme par exemple 

les lois entre la vitesse de propagation des ondes P et la porosité interstitielle (plutôt que la porosité 

totale connectée) (Brown et Ransom, 1996 ; Hashimoto et al., 2010 ; Jeppson et Kitajima, 2019).  

Ces données peuvent également être intégrées dans des modèles de production de fluides à l’échelle 

de la marge (Ellis et al., 2015 ; Hüpers et al., 2017) pour réaliser un bilan de fluides fiable et 

déterminer la distribution des pressions de fluide et leur relation par rapport au couplage 

intersismique et au type de glissement exprimé. En particulier, le modèle d’Ellis et al. (2015) sur la 

marge nord d’Hikurangi pourrait être révisé en tenant compte des propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques du Site U1520 déterminées dans cette étude. Ces données peuvent également 

être utilisées pour modéliser la déformation poro-élastique de la marge au cours du cycle sismique 

dans une démarche de réduction du risque sismique et de tsunami. Ce type de modélisation pourrait 

être menée dans la marge d’Hikurangi où l’activité sismique (séismes normaux et séismes lents) est 

bien documentée (même au large des côtes) par cGPS, où les propriétés physiques, 

hydrogéologiques, structurales et thermiques de la marge ont été contraintes par les expéditions 

IODP 372-375 et cette étude, et où des observatoires de type CORKs, mesurant la pression de 

fluide, la composition chimique du fluide interstitiel et la température ont été installés aux Sites 
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U1518 et U1519. Les résultats pourraient être comparés avec ceux de la marge de Nankai (région 

de Kumano fortement couplée, et éventuellement région d’Hyuga-Nada faiblement couplée) où de 

manière similaire, l’activité sismique à faible profondeur est encore mieux documentée (GEONET, 

DONET, etc) et où un dispositif de monitorage des conditions in-situ plus perfectionné existe 

(LTBMSs et CORKs, voir paragraphe VII.1.1.2). Cela permettrait, par exemple, d’appréhender les 

relations entre les variations spatiales et temporelles des propriétés in situ (par exemple, les pulses 

de fluide) et la formation de séismes lents, puis, dans un deuxième temps, d’investiguer les relations 

entre les séismes lents et les méga-séismes à l’échelle du cycle sismique pour mieux le comprendre, 

et, à long terme, prévoir l’imminence d’un évènement majeur (voir paragraphe II.2.4.1.2). 

 

 Au cours de l’accrétion 

Dans le cadre de cette étude, les propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques de sédiments 

accrétés ont été caractérisées au Site U1518 au niveau du chevauchement de Pāpaku et comparées 

avec celles de la séquence sédimentaire entrante du Site U1520. Cette étude (Dutilleul et al., 20201a) 

a mis en évidence de forts contrastes de propriétés pétrophysiques indiquant un toit surconsolidé 

et une zone de faille et un mur (du moins, sa partie supérieure) normalement consolidée, comme 

observé dans d’autres prismes d’accrétion actifs comme la Barbade (Saito et Goldberg, 1997) ou 

fossiles (Hamahashi et al., 2013).  

Dans la marge de Nankai, de nombreuses zones de failles ont été identifiées au niveau des Sites 

C0006 et C0007 dans le chevauchement frontal, y compris récemment lors d’une nouvelle étude 

des données des différentes expéditions menées à ces sites (Cerchiari et al., 2018). Au niveau de ces 

sites, comme au Site C0024, les contrastes de propriétés physiques semblent davantage liés aux 

unités lithologiques ou sismiques. Les diagraphies montrent néanmoins des contrastes de part et 

d’autre du décollement, mais celui-ci n’a pas été échantillonné pour les Sites C0024 et C0006. Une 

comparaison de l’état de compaction des failles satellitaires du chevauchement de Pāpaku de la 

marge d’Hikurangi et du chevauchement frontal de la marge de Nankai pourrait être réalisée pour 

évaluer leur capacité ou non à propager la rupture co-sismique ou les séismes lents à proximité du 

plancher océanique (e.g. Cummins et Kaneda, 2000 ; Tsuji et al., 2014 ; Araki et al., 2017 ; Fagereng 

et al., 2019) et les implications en termes de sismogenèse et tsunamigénèse (voir paragraphe II.2.4). 

Cette comparaison implique une caractérisation précise de l’état de compaction des Sites C0024, 
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C0006 et C0007 par comparaison avec celui de la séquence sédimentaire entrante au Site C0011 et 

nécessite donc de mener la démarche méthodologique de cette étude sur les Sites C0007 et C0012 

où la porosité interstitielle n’a pas été déterminée. 

 Au cours de la subduction  

Au cours de ce travail de thèse, l’évolution des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques 

initiales de la plaque inférieure depuis le bassin entrant jusqu’à la fosse puis au cours du processus 

de subduction n’a pas pu être caractérisée. D’une part, le site principal SUMA-10A (Figure 36) à 

proximité de la fosse de la marge nord de Sumatra n’a finalement pas été foré. Ce site aurait pu 

permettre de caractériser l’évolution des propriétés de l’épaisse séquence sédimentaire entrante 

dans la marge nord de Sumatra depuis le Site U1480 à la fosse et de comparer l’avancement réel de 

l’illitisation avec la modélisation d’Hüpers et al. (2017). D’autre part, l’objectif initial de l’expédition 

IODP 358, à savoir atteindre la zone sismogène du méga-chevauchement de la marge de Nankai 

au Site C0002 n’a pu être atteint, ce qui n’a pas permis de comparer les caractéristiques de la 

séquence sédimentaire dans le bassin entrant (Sites C0012 et C0011), sous le chevauchement frontal 

(Sites C0006 et C0007) et sous le prisme interne, à profondeur sismogène (Site C0002).  

Dans le cas où une nouvelle expédition IODP reprenant les objectifs principaux de l’expédition 

IODP 358 se présenterait, il serait essentiel d’obtenir des échantillons du méga-chevauchement à 

profondeur sismogène pour caractériser leurs propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques selon 

la méthodologie proposée dans le cadre de cette étude. Ces propriétés seraient à comparer avec 

d’une part, celles des échantillons des Sites C0007, C0006 et C0024 où des données sur le 

décollement sont disponibles, et, d’autre part, avec celles du Site C0012, dans le bassin entrant, sur 

lesquels la même démarche reste à appliquer car si la perméabilité et le réseau poreux ont été étudiés 

(Daigle et Dugan, 2014), la porosité n’a pas été caractérisée dans le détail. En particulier, la 

correction de porosité totale connectée à partir de la CEC pour déterminer le profil de compaction 

n’a pas été réalisée, bien que l’état de compaction des sédiments ait été étudiée par Kitajima et 

Saffer (2014). Ce profil est pourtant indispensable à l’estimation d’une éventuelle surpression de 

fluide par la méthode des porosités au niveau du chevauchement frontal aux Sites C0024, C0006 

et C0007 ainsi qu’au niveau du méga-chevauchement à profondeur sismogène. Des échantillons du 

méga-chevauchement permettraient également d’investiguer le rôle de la transformation 

smectite/illite dans la transition d’un régime asismique stable à sismique instable, via des analyses 

1) de DRX visant à caractériser finement le type d’argile, 2) de microscopie électronique à balayage 

pour l’analyse des fabriques et 3) des mesures de CEC et de la composition des cations 

échangeables car celle-ci influe sur la distance interfoliaire (Salles, 2006). 
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La marge de Nankai reste, à l’heure actuelle, la zone la plus susceptible de fournir des échantillons 

et des diagraphies de la zone sismogène, indispensables à la caractérisation des propriétés in situ qui 

conditionnent l’architecture mécanique du méga-chevauchement et contrôlent de ce fait le risque 

sismique et de tsunami associé. 
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A partir de plus de 400 échantillons issus de récentes expéditions IODP menées dans 1) la marge 

nord de Sumatra (expédition IODP 362, en 2016) caractérisée par une séquence sédimentaire 

entrante très épaisse et une sismicité dominée par les méga-séismes tsunamigènes, 2) la marge nord 

d’Hikurangi (expéditions IODP 372-375, en 2017-2018) où ont été recensés de rares séismes 

modérés, des séismes lents superficiels fréquents et des tsunami earthquakes et 3) la marge en 

accrétion de Nankai (expédition IODP 358, 2018-2019) où ont été documentés des méga-séismes 

tsunamigènes, des séismes lents et des tsunami earthquakes, cette étude avait pour but  de déterminer 

l’influence des propriétés lithologiques, physiques et hydrogéologiques des sédiments entrant dans 

les systèmes de subduction et de l’évolution de ces propriétés au cours de la subduction et de 

l’accrétion sur le risque sismique et de tsunami. 

Les analyses réalisées au laboratoire pour caractériser les propriétés pétrophysiques et 

hydrogéologiques, et dans certains cas le détail de la composition minéralogique de ces échantillons 

sont complémentaires des données de diagraphies et des analyses réalisées lors des expéditions, et 

incluent :  

- Des mesures de capacité d’échange cationique, de la composition des cations échangeables 

et de la concentration en chlore soluble, qui, couplées à des analyses de diffraction des 

rayons X, apportent des informations sur la nature et la teneur en eau liée des minéraux 

argileux abondants dans ces échantillons ; 

- Des mesures visant à quantifier la macro- à microporosité et à caractériser la structure du 

réseau poreux à partir de mesures de pycnométrie à hélium, porosimétrie par injection de 

mercure, adsorption/désorption d’azote et résonnance magnétique nucléaire, également 

utilisées pour estimer la perméabilité ; 

Les résultats de ces analyses ont permis de corriger les valeurs de porosité totale connectée mesurée 

au laboratoire, puis, par extrapolation, celles mesurées lors des campagnes en mer ou issues de 

diagraphies, de manière à tenir compte de la teneur en eau liée aux minéraux hydratés comme les 

smectites afin de déterminer un profil de porosité interstitielle représentatif de l’état de compaction 

des sédiments. Les anomalies présentes sur ces profils ont été interprétées en fonction des 

conditions hydrogéologiques (par exemple, une surpression de fluide) ou tectoniques susceptibles 

de les avoir provoqués. Ces analyses sur échantillons ont ainsi permis de mettre en évidence les 

intervalles sources de fluide interstitiel par compaction mécanique et sources de fluide lié par 

déshydratation diagénétique ainsi que les intervalles présentant un potentiel de développement de 

surpression de fluide au regard des structures géométrique, thermique et de porosité-perméabilité 

de la marge. Des relations entre la déformation de la partie externe de la marge et la distribution 

des propriétés pétrophysiques et hydrogéologiques, des fluides et des surpressions de fluide ont 
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enfin été proposées, en particulier en ce qui concerne les caractéristiques et les modalités de mise 

en place du décollement, la localisation et les types de glissement exprimés et leur influence sur le 

risque sismique et de tsunami. 

Dans la marge nord de Sumatra, cette étude met en évidence à la base de l’épaisse séquence 

sédimentaire entrante essentiellement argilo-silteuse, aux Sites U1480 et U1481, un intervalle riche 

en smectites hydratées correspondant à, proximité de la fosse, à la zone de formation d’un 

décollement mécaniquement faible où s’accumulent les fluides produits par la déshydratation pré-

subduction de la partie inférieure la séquence sédimentaire entrante et de la partie supérieure de la 

croûte océanique altérée. Ce décollement coïncide avec un réflecteur sismique de forte amplitude 

et la polarité négative, repéré préalablement à l’expédition (Dean et al., 2010 ; Gulick et al., 2011 ; 

Geersen et al., 2013). La déshydratation pré-subduction par compaction mécanique, déshydratation 

de l’opale et des smectites de la séquence sédimentaire entrante favorise sa lithification précoce 

(Hüpers et al., 2017). Cette déshydratation est exacerbée sous la partie externe du prisme par la 

présence de failles satellitaires drainant les fluides du décollement. Ces conditions favorisent 

l’acquisition par l’interface de subduction d’un régime favorable à la propagation de la rupture co-

sismique du mégaséisme de 2004 jusqu’à la fosse, à l’origine du tsunami catastrophique associé. 

Dans la marge nord d’Hikurangi et probablement comme dans d’autres zones de subduction où la 

croûte océanique présente de fortes hétérogénéités topographiques, le décollement se formerait 

dans des carbonates pélagiques ou dans des faciès volcanoclastiques altérés riches en fluides, à la 

base de la séquence sédimentaire entrante échantillonnée au Site U1520. Les contrastes de 

composition et de propriétés hydrogéologiques et pétrophysiques de la séquence sédimentaire 

entrante impliquent une distribution de fluides hétérogène le long de l’interface de subduction, avec 

des pressions de fluide élevées susceptibles de se développer localement sous la partie externe de 

la marge, à la base de la séquence sédimentaire entrante, notamment au voisinage d’une 

hétérogénéité topographique de la croûte océanique correspondant à un mont sous-marin, zone 

source de séismes lents (SSEs, temors tectoniques) et de micro-sismicité. Combinées, ces 

hétérogénéités lithologiques, pétrophysiques, hydrogéologiques et structurales seraient à l’origine 

d’une distribution hétérogène des propriétés de friction le long du méga-chevauchement, 

favorables à une sismicité variée, caractérisée par des séismes, de séismes lents aux caractéristiques 

très variées et des tsunami earthquakes. En particulier, les séismes lents, superficiels et récurrents, 

permettraient de libérer régulièrement une partie de la déformation accumulée par le méga-

chevauchement ce qui expliquerait la sismicité modérée de la région, contrairement à ce qui est 

observé dans la marge nord de Sumatra. D’autre part, la caractérisation du chevauchement de 

Pāpaku au Site U1518 à proximité du chevauchement frontal, montre de forts contrastes de 
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propriétés pétrophysiques entre un toit surcompacté et une zone de faille et son mur normalement 

consolidés. Ces résultats suggèrent qu’actuellement, cette faille satellitaire présente des conditions 

non favorables à la propagation de séismes lents jusqu’à la fosse. Ceux-ci se propageraient ainsi 

plutôt le long de l’interface de subduction. Les conditions in situ actuelles pourraient néanmoins 

correspondre au début de la phase de recharge d’un cycle de surpression de fluide dont la phase de 

décharge serait associée à un séisme lent. Dans ce cas, cette faille satellitaire aurait pu par le passé, 

et pourrait, dans le futur, contribuer à la propagation de séismes lents où éventuellement de tsunami 

earthquakes jusqu’à la fosse. Cette hypothèse devrait pouvoir être prochainement être infirmée ou 

confirmée par l’analyse de la pression de fluide enregistrée au cours du temps par l’observatoire 

installé sur le site U1518. Enfin, la caractérisation du glissement de terrain et du bassin Tuaheni aux 

Sites U1517 et U1519 suggère qu’une surpression de fluide à la base du glissement de terrain 

pourrait expliquer la déformation lente de ce dernier par fluage plutôt que la présence d’hydrates 

de méthane sous le glissement. 

Les analyses préliminaires réalisées suite à la réorientation des objectifs scientifiques de l’expédition 

IODP 358 au cours de celle-ci montrent que l’intervalle de la partie inférieure du prisme foré au 

Site C0002 se caractérise par une porosité, un diamètre de pore moyen et une perméabilité controlés 

par la consolidation normale, selon une loi valable à la fois sur le bassin d’avant-arc de Kumano et 

la partie supérieure du prisme.  La partie frontale du prisme au Site C0024 présente des propriétés 

pétrophysiques et hydrogéologiques similaires à celles observées à proximité du front de 

déformation aux Sites C0006 et C0007, avec une potentielle surpression de fluide au niveau du 

décollement. 

Enfin, cette étude a permis d’apporter des améliorations méthodologiques concernant notamment 

la détermination de profils de compaction et la caractérisation de la micro- à macroporosité dans 

les sédiments argileux. Ce travail de thèse représente une étape essentielle à l’amélioration de la 

gestion du risque sismique et de tsunami en contexte de subduction en apportant les premières 

données quantitatives détaillées concernant la structure hydrogéologique et pétrophysique des 

marges nord de Sumatra et d’Hikurangi, ainsi que des données complémentaires à celles déjà 

disponibles sur la marge de Nankai. Ces données, disponibles en Annexe 1, sont à intégrer pour 

améliorer la définition de corrélations entre propriétés pétrophysiques, ainsi que la fiabilité des 

modèles de production de fluide ou de couplage mécanique et sismique à l’échelle de ces marges.  
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A.1. Accès aux données de la thèse via OTELo Research Data Repository 

 

Marge Nord de Sumatra, expédition IODP 362 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables et chlore soluble des Sites U1480 et U1481 

: https://doi.org/10.24396/ORDAR-25 

  

Marge Nord d’Hikurangi, expéditions IODP 372-375 

 Mesures de DRX du Site U1520 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-39 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP et RMN du Site 

U1520 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-37 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP et RMN du Site 

U1519 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-40 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP et RMN du Site 

U1518 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-31 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP et RMN du Site 

U1517 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-41 

  

Marge de Nankai, expédition IODP 358 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP, RMN et adsorption 

d’azote du Site C0024 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-83 

 Mesures de porosité, CEC, cations échangeables, chlore soluble, MIP et RMN du Site 

C0025 : https://doi.org/10.24396/ORDAR-84 

 

  

https://doi.org/10.24396/ORDAR-25
https://doi.org/10.24396/ORDAR-39
https://doi.org/10.24396/ORDAR-37
https://doi.org/10.24396/ORDAR-40
https://doi.org/10.24396/ORDAR-31
https://doi.org/10.24396/ORDAR-41
https://doi.org/10.24396/ORDAR-83
https://doi.org/10.24396/ORDAR-84
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A.2. Echantillons de la marge nord de Sumatra, expédition IODP 362, Site U1480 
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A.3. Echantillons de la marge nord de Sumatra, expédition IODP 362, Site U1481 
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A.4. Echantillons de la marge Nord d’Hikurangi, expéditions IODP 372-375, Site U1520 
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A.5. Echantillons de la marge Nord d’Hikurangi, expéditions IODP 372-375, Site U1519 
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Résumé : Etude pétrophysique et hydrogéologique des sédiments entrant dans les zones de 
subduction 

Cette étude explore l’influence sur le type de sismicité exprimé par le méga-chevauchement des propriétés 
lithologiques, pétrophysiques et hydrogéologiques des sédiments entrant dans les systèmes de subduction, et de 
l’évolution de ces propriétés, à partir d’échantillons et de diagraphies issus d’expéditions du Programme International 
de Découverte des Océans (IODP) dans 1) la marge nord d’Hikurangi caractérisée par une sismicité modérée, des 
séismes lents et des tsunami earthquakes, 2) la marge de Nankai où ont été documentés des méga-séismes 
tsunamigènes, des séismes lents et des tsunami earthquakes et 3) la marge nord de Sumatra surépaissie, où des méga-
séismes tsunamigènes ont principalement été enregistrés. 

Dans la marge nord de Sumatra, un intervalle riche en smectites est interprété comme la zone de formation du futur 
décollement. Celui-ci coïncide au voisinage de la fosse avec un réflecteur sismique de forte amplitude et de polarité 
négative, lié à la présence de fluides produits par la déshydratation pré-subduction de la partie inférieure de l’épaisse 
séquence sédimentaire entrante. Le mégaséisme tsunamigène de 2004 aurait été favorisé par la lithification avancée 
des sédiments entrant ainsi que par le drainage des fluides du décollement par des failles du prisme externe. A 
contrario, dans la marge nord d’Hikurangi, le décollement se formerait dans des carbonates pélagiques ou des faciès 
volcanoclastiques altérés riches en fluides. Les contrastes de composition et de propriétés hydrogéologiques et 
pétrophysiques de la séquence sédimentaire entrante impliquent une distribution hétérogène des fluides le long de 
l’interface de subduction, avec des pressions de fluide potentiellement exacerbées au voisinage d’un mont sous-marin 
subduit sous la partie externe de la marge, dans une zone source de séismes lents. Combinées, ces hétérogénéités 
seraient à l’origine de propriétés de friction hétérogènes favorables à la formation de séismes lents et de tsunami 
earthquakes. Les séismes lents sont supposés 1) se propager jusqu’à la fosse le long de l’interface de subduction ou de 
failles satellitaires et 2) libérer régulièrement une partie de la déformation accumulée par le méga-chevauchement, ce 
qui expliquerait la sismicité modérée de la région. 

L’intégration de ces résultats dans des modèles de production de fluide ou de couplage mécanique et sismique est une 
étape essentielle à l’amélioration de la gestion du risque sismique et de tsunami en contexte de subduction. 

Mots clés : subduction ; fluide ; sédiment ; argile ; porosité ; perméabilité ; décollement ; IODP ; capacité d’échange cationique 

Abstract: Petrophysical and hydrogeological study of sediment inputs to subduction zones 

This study explores how earthquake and tsunami risks are controlled by compositional, petrophysical and 
hydrogeological properties of sediment inputs to subduction zones and how these properties evolve based on samples 
and logging data from recent expeditions of the International Ocean Discovery Program (IODP) at: 1) north 
Hikurangi margin hosting moderate seismicity, shallow slow earthquakes and tsunami earthquakes, 2) the Nankai 
margin where megathrust tsunamigenic earthquakes, slow earthquakes and tsunami earthquakes have been 
documented, and the 3) north Sumatra margin, characterized by an extremely thick input sedimentary section, where 
megathrust tsunamigenic earthquakes have been mostly recorded so far.  

At the north Sumatra margin, we evidence that a clay-rich zone showing high smectite-bound water content will form 
a weak decollement corresponding to a high-amplitude negative polarity seismic reflection seaward of the trench that 
traps fluids produced by pre-subduction dehydration of the bottom of the thick input section. Shallow co-seismic slip 
propagation, thus mega-earthquake and catastrophic tsunami, are promoted by the strengthened thick input section 
and splay faults draining fluids from the decollement beneath the prism. In contrast, at the north Hikurangi margin, 
the decollement may form in fluid-rich pelagic carbonates or altered volcaniclastics above a rough altered oceanic 
crust. There, the heterogeneous compositional, hydrogeological and petrophysical properties of the input section 
trigger contrasted fluid distribution and potential for excess pore pressure generation along the plate boundary. Excess 
pore pressure might be exacerbated in the vicinity of a SSE source zone landward of a seamount subducted beneath 
the outer wedge. The combination of these heterogeneities likely induces heterogeneous frictional properties at the 
plate boundary fault, favorable to the occurrence of shallow slow and tsunami earthquakes. Slow slip is suspected to 
1) propagate all the way the trench along the plate boundary fault or alternatively along splay faults, and 2) to cyclically 
release part of the strain accumulated at the plate boundary, resulting in moderate seismicity in the region.  

This study also provides 1) essential quantitative inputs for advanced fluid-budget and seismo-mechanical modeling 
that are essential steps toward earthquake and tsunami hazard assessment and 2) methodological improvements 
including a workflow for porosity and compaction state characterization in clay-rich sediments. 

Keywords: subduction; fluid; sediment; clay; porosity; permeability; decollement; IODP; cation exchange capacity 
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