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Extended English Abstract

MAGNETIC ANOMALIES AND AGE OF THE SEAFLOOR:
FORTY YEARS AFTER VINE AND MATTHEWS

By interpreting the marine magnetic anomalies as
resulting from seafloor spreading, Vine and Matthews
(1963) gave way to the wide recognition of Plate Tectonics
as the new paradigm of Geosciences. For the last 40 years,
most of the ocean basins has been dated using these
anomalies, allowing the history of these basins and the
surrounding continents to be reconstructed up to 160 Ma.

However, various difficulties have not allowed this
technique to provide a complete age map of the World's
ocean. To be practicable, dating the seafloor using scalar
sea-surface magnetic anomalies requires a magnetisation
vector non collinear with the orientation of the 2D
magnetic lineations;, the absence of external field
perturbation; the frequent occurrence of magnetic
reversals, to offer a sufficient resolution; and a relatively
regular tectonic history, to obtain long continuous
magnetic anomaly sequences. The methodological problem
which wipe out the anomalies in the case of submeridian
lineations near the Equator is related to the very nature of
the scalar magnetic anomalies and can easily be solved by
using vector instead of scalar magnetometers.  The
geomagnetic problem of external field perturbations at both
high latitudes and a narrow band centred on the magnetic
Equator may be solved by the use of magnetic
gradiometers. The paleomagnetic problem of long periods
with a constant polarity, which limits the time resolution of
the method and occasionally makes it totally ineffective
(between 83 and 118 Ma) may find a solution with the
discovery of new geomagnetic markers within these long
periods.  Finally, the geological problem of magnetic
anomaly sequences too short to be unequivocally dated,
observed in tectonically complex ocean basins, back-arc
basins, basins isolated by a ridge jump... generally finds a
solution with the acquisition of high resolution magnetic
data using deep towed magnetometers or vector
magnetometers installed on deep submarine vehicles.
Although the ocean basins which are not satisfactorily
dated so far only represent 20 to 30% of the whole ocean
floor, they often represent key areas to globally understand
the tectonic history of our planet.

As already mentioned, a part of the difficulties finds a
solution through the application of existing technologies,
although such technologies are unfortunately not used as
often as they should. Scalar and vector magnetometers are
indeed cheap instruments, and even the attitude sensors
become more affordable, making possible a variety of
complementary instruments such as shipboard vector
magnetometers,  surface or deep towed  vector
magnetometers coupled to attitude sensors, deep sea vector
magnetometers to be installed on various submarine
vehicles, deep towed scalar magnetometers, combination of
several scalar or vector magnetometers to measure vertical
and horizontal gradients...

Another part of the difficulties can be solved through
the acquisition of high resolution magnetic data, using deep
towed magnetometers or magnetometers installed on a
deep-sea vehicle. As shown by experiments carried out in
areas formed at very different spreading rates, the
magmatic oceanic crust is indeed a good recorder of the
complex geomagnetic field fluctuations. The addition of
temporal markers, either geomagnetic excursions or
intensity variations, lengthens the investigated sequences
and reduces the uncertainty in the identification of these
sequences. Moreover, information on the detailed shape of
each anomaly allows better identifications. How well these
variations appear on deep-sea magnetic anomaly profiles
only depends on the spreading rate and the measurement
altitude. Such deep-sea magnetic anomaly profiles should
therefore allow dating of the seafloor with an
unprecedented resolution.

The concept developed 40 years ago by Vine and
Matthews (1963) to explain the sea-surface scalar magnetic
anomalies is valid in a much wider range of scales. Deep-
sea magnetic data from both deep tow and submersible
surveys reveal seafloor spreading anomalies at a kilometric
resolution, providing access to a time resolution of 10 to
100 ka.  Conversely, long-wavelength (200-2000 km)
seafloor spreading magnetic anomalies, such as those
associated to the Cretaceous Quiet Zones, are observed as
high as 400 km on satellite magnetic anomaly data.



L’approche conventionnelle

Les anomalies magnétiques sont utilisées depuis
quarante ans (Vine & Matthews, 1963) pour dater les fonds
océaniques. Le succeés de cette méthode repose sur le fait
que (1) le champ géomagnétique s’inverse de manicre
irréguliére au cours des temps géologiques; (2) la croite
océanique se forme assez réguli¢rement a I’axe des dorsales
océaniques; et (3) les roches de cette crofite, et notamment
les basaltes extrusifs, acquiérent lors de leur
refroidissement une aimantation rémanente de méme
polarité et de méme direction que le champ magnétique
ambiant. Sous la combinaison de ces trois facteurs, la
crolite océanique se présente sous la forme de bandes
d’aimantation alternativement "normale" (c’est a dire
formées alors que le champ géomagnétique présentait une
configuration similaire a 1’actuelle) et "inverse", qui créent
les anomalies magnétiques enregistrées a la surface des
océans. Quand elle fut proposée par Vine et Matthews en
1963, cette interprétation des anomalies magnétiques
océaniques donna aux théories mobilistes la preuve décisive
qu’il leur manquait, permettant [’acceptation de la
Tectonique des Plaques comme nouveau paradigme des
Sciences de la Terre. Quarante années plus tard, 1’échelle
temporelle des inversions du champ géomagnétique est
connue jusque 160 Ma (Figure 1; Cande et Kent, 1995;
Channel et al, 1995) et la majeure partie des fonds
océaniques est datée (Figure 2; Cande et al., 1989; Royer et
al., 1992; Miiller et al., 1997).
Identifier une série d’anomalies magnétiques revient a y
reconnaitre une séquence de 1’échelle des inversions du
champ pondérée par différents "filtres" (e.g., Schouten et
McCamy, 1972), c’est a dire convoluée par la réponse
d’une source aimantée ponctuelle dans les conditions de
I’expérience. Le "filtre Terre", lié a la géométrie des
sources aimantées et du dispositif d'acquisition, tend a lisser
le signal géomagnétique en renforcant les grandes
longueurs d’onde au détriment des plus courtes; le "filtre
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Fig. 1: Echelle des inversions du champ géomagnétique, d'aprés
Cande et Kent (1995) et Kent et Gradstein (1985). Chaque ligne
représente 20 millions d'années, du plus récent vers le plus ancien
de haut en bas. Les périodes de polarité normale, identique a la
polarité actuelle du champ magnétique terrestre, sont marquées en
noir, et les périodes inverses en blanc.
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Fig. 2: Carte des linéations magnétiques identifiées dans les
bassins océaniques, compilée par Cande et al. (1989). On
remarque l'absence de marqueurs au sein des "zones magnétiques
calmes du Crétacé", dans les régions polaires, ainsi que dans les
parties équatoriales des océans Atlantique et Pacifique

géomagnétique”, lié aux vecteurs champ géomagnétique
local et aimantation, se traduit essentiellement par un
facteur d’amplitude et un déphasage de 1’ensemble des
anomalies, connu sous le nom de distorsion (skewness des
auteurs anglo-saxons). Le "bruit" d’origine géologique
(irrégularit¢ de la bathymétrie, variations de vitesse de
I’accrétion océanique, complexité tectonique locale, ...),
celui d'origine géomagnétique (superposition de signaux
d’origine externe réguliers, comme la variation solaire
calme, ou irréguliers, liés a I’activité solaire), et enfin celui
inhérent a toute mesure physique, rend difficile la mise en
ceuvre de techniques de reconnaissance automatisées, bien
que certains auteurs s’y soient essay€s avec un succes
mitigé (e.g. Mercuriev et al, 1995). Il est possible
d’améliorer la lisibilité du signal en tentant de déconvoluer
tout ou partie des "filtres" susmentionnés. La réduction au
pole (e.g. Blakely, 1995) permet de s’affranchir du "filtre"
géomagnétique, et notamment de I’effet de I’inclinaison
effective des vecteurs champ géomagnétique et
aimantation, de maniére a éliminer la distorsion des
anomalies et rendre symétrique et positive a 1’aplomb de sa
source une anomalie causée par un corps présentant un
contraste d’aimantation positif par rapport a son encaissant.
On se rameéne ainsi aux conditions géomagnétiques
prévalant aux poles. Cette méthode requiert cependant la
connaissance de la direction du vecteur aimantation, parfois
difficile a estimer. L’inversion des anomalies en
aimantation équivalente (Parker et Huestis, 1974) vise a
¢liminer ’effet du "filtre Terre" en ramenant les anomalies
réduites au pole a une aimantation équivalente, calculée en
supposant que la source aimantée est confinée dans un
niveau d’épaisseur constante se calquant sur la bathymétrie.
Cette hypothese, parfois difficilement acceptable en termes
géologiques, est rendue nécessaire par la non-unicité des
sources aimantées susceptibles de générer un champ
magnétique donné, une limitation inhérente aux méthodes
potentielles. Un autre probléme de cette méthode est la
nécessité de filtrer le signal en fréquence pour assurer la
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Fig. 3: Exemple d'identification d'une longue séquence
d'anomalies magnétiques par comparaison des anomalies

observées (haut) et d'un modéle d'anomalies synthétiques calculé
dans les conditions de l'expérience connues ou estimées (bas). Le
profil choisi a été navigué de maniére a suivre au mieux les
variations de direction d'expansion, dans une région affectée de
nombreuses zones de fracture (Patriat, communication
personnelle; Dyment, 1991)

convergence de I’algorithme. Le choix des paramétres de
ce filtre est crucial pour D’obtention d’un résultat
exploitable, et rend longue et fastidieuse 1’utilisation de
cette méthode pour la simple reconnaissance de formes
requise par I’identification des anomalies magnétiques. A
ces techniques inverses est généralement préférée une
méthode de modélisation directe, dans laquelle on compare
les anomalies observées a des modéles d’anomalies
magnétiques synthétiques calculés dans les conditions de
I’expérience connues (direction du vecteur champ
géomagnétique, profondeur moyenne du fond ou
éventuellement profil bathymétrique) ou estimées (direction
du vecteur aimantation, épaisseur du niveau aimanté,
intensité de 1’aimantation) et en faisant varier le taux
d’expansion et la séquence de I’échelle des inversions
géomagnétiques considérés (Figure 3). De cette maniére, il
est possible d’identifier de maniére plus ou moins certaine
les anomalies magnétiques observées, de repérer géo-
graphiquement la position des transitions de polarité et de
les dater au moyen d’une échelle temporelle des inversion
(e.g., LaBrecque et al.,, 1977; Lowrie et Alvarez, 1981;
Berggren et al., 1985; Kent et Gradstein, 1985; Cande et
Kent, 1992a et 1995; Channel et al., 1995). L’application
de cette méthode sur I’ensemble des profils magnétiques
disponibles dans une méme région permet, en associant les
points de méme Aage, de définir des isochrones de
I’expansion océanique qui permettront ultérieurement des
reconstructions paléogéographiques. Ces reconstructions,

qui consistent a trouver les paramétres (pole et angle) de la
rotation permettant de ramener chaque isochrone sur I’iso-
chrone du méme age dans le bassin conjugué, permettent de
valider la géométrie des isochrones en en confirmant la
cohérence entre bassins conjugués.

Certaines régions océaniques n’ont cependant pas pu
étre datées de manicre satisfaisante pour diverses raisons
d’ordre méthodologique, géomagnétique, paléomagnétique
ou géologique. Ces raisons sont examinées et des solutions
sont proposées dans les parties suivantes.

Un probléme méthodologique: les linéations
subméridiennes en zone équatoriale

Une structure aimantée bi-dimensionnelle d'orientation
subméridienne ne génére pas d'anomalie magnétique dans
les régions voisines de I'Equateur magnétique. Cette
difficulté bien connue est avérée dans la partie équatoriale
des océans Pacifique et Atlantique (Figure 2), méme si des
contrastes d’aimantation significatifs sont mis en évidence
de maniére indirecte —comme par exemple au niveau des
zones transformantes ou la géométrie bi-dimensionnelle
n’existe plus (e.g., Sichler & Hékinian, 2002). Cette
limitation méthodologique tient a la nature de l'anomalie
magnétique mesurée. L'anomalie magnétique scalaire
représente la différence de l'intensit¢ du vecteur champ
magnétique total mesuré (i.e. vecteur champ magnétique
principal plus vecteur anomalie) et l'intensité du vecteur
champ principal, calculé a l'aide des modeles IGRF (e.g.
Mandea et al., 2001). Comme le vecteur anomalie est petit
devant le vecteur champ principal, cela revient a calculer la
projection du vecteur anomalie selon la direction du champ
principal. La difficulté remarquée pour les linéations
subméridiennes proches de 1'Equateur magnétique existe en
fait dans tous les cas pour lesquels le vecteur anomalie est
perpendiculaire au vecteur champ principal. Une solution
consiste a ne plus se limiter & la mesure d'anomalies
scalaires mais a s'intéresser a celle d'anomalies vectorielles.
Il s'agit alors d'effectuer des enregistrements des trois
composantes du champ total, auxquelles on retranche les
trois composantes du champ principal, calculées de
nouveau a l'aide des modéles IGRF, pour disposer in fine
des trois composantes du vecteur anomalie magnétique.

D'un point de vue pratique, les mesures magnétiques

marines sont généralement réalisées a l'aide d'un
magnétometre tracté derriere le navire, ceci pour
s'affranchir des effets magnétiques du navire. Un tel

capteur ne peut étre aisément orienté, ce qui a justifié la
restriction & des mesures d'intensité. Le "magnétometre a
proton" classique, développé durant la seconde guerre
mondiale, et actuellement le magnétometre a effet
Overhauser, plus précis et consommant moins d'énergie,
s'acquittent parfaitement de cette tiche. L'utilisation de
magnétometres vectoriels de bord a été¢ développée par les
géophysiciens japonais a partir des années 1980 (Isezaki,
1986a; Seama et al., 1993; Korenaga, 1995). 1l s'agit
simplement de trois magnétometres a vanne de flux montés
orthogonalement les uns par rapport aux autres et fixés sur
la mature du navire. Cette technique rencontre deux
difficultés, a savoir la correction des effets magnétiques du
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Fig. 4: Exemple d'anomalies magnétiques vectorielles mesurées par un magnétometre de bord a l'axe de la dorsale centrale indienne lors
de la campagne Magofond 2 du N.O. Marion Dufresne (Dyment et al., 1999), avec (haut): composantes de I'anomalie vectorielle suivant
le Nord, I'Est et le bas; (milieu): anomalie scalaire recalculée a partir des trois composantes de I'anomalie vectorielle (& gauche) et
mesurées par le magnétometre scalaire tracté, avec interprétation des anomalies (a droite); (bas): orientation des structures
bidimensionnelles aimantées déduite des anomalies magnétiques vectorielles (a gauche), levé bathymétrique multifaisceaux et isochrones
déduites de l'interprétation des anomalies magnétiques scalaires (a droite). Le bon accord des anomalies scalaires obtenues par les deux
magnétometres d'une part, de la bathymétrie et des isochrones observées avec l'orientations des structures aimantées déduites des
anomalies vectorielles d'autre part, soulignent l'intérét du magnétométre vectoriel de bord dans les régions ou I'anomalie scalaire ou la
bathymétrie ne sont pas aisément accessibles (sédiments abondants, zones équatoriales, ...)



champ mesuré d'un repére lié au navire a un repére
géographique. Les paramétres d'aimantation rémanente et
induite du navire sont estimés grace a la réalisation de
plusieurs "figures huit" au cours de la campagne
océanographique. Ces "figures huit" fournissent la réponse
magnétique du navire selon toutes les orientations possibles
en cap et plusieurs valeurs de gite du navire en des lieux ou
l'anomalie d'origine crustale peut étre considérée comme
constante.  Effectuées sous différentes inclinaisons du
champ géomagnétique, elles permettent d'estimer par
méthode des moindres carrés le vecteur anomalie
magnétique généré par l'aimantation rémanente du navire et
un tenseur dont le produit avec le vecteur champ
géomagnétique principal donnera le vecteur anomalie
magnétique généré¢ par l'aimantation induite du navire.
Pour que les trois composantes du champ mesurées dans le
référentiel local du navire puissent étre transcrites dans le
repere géographique, il est nécessaire de disposer d'une
centrale d'attitude fonctionnant a la cadence d'une dizaine
de Hertz. Ce type de centrale, nécessaire a l'utilisation des
sondeurs multifaisceaux et des gravimeétres, est désormais
disponible sur de nombreux navires océanographiques.

Des données magnétiques ont été acquises a plusieurs
reprises par les navires océanographiques frangais a l'aide
de magnétomeétres vectoriels de bord japonais, dans le cadre
de collaborations bilatérales. Les données présentées en
figure 4 présentent une comparaison des anomalies
scalaires mesurées par le magnétométre a proton et
recalculées a partir des trois composantes du magnétometre
vectoriel le long des routes de la campagne NOFI. Elles
montrent qu'il est possible d'identifier des anomalies
magnétiques océaniques a partir des données du
magnétométre vectoriel de bord. Cependant, les
magnétometres a vanne de flux sont souvent affectés d'une
dérive et ne permettent pas l'obtention de mesures absolues
du champ magnétique. Par ailleurs, les corrections
appliquées restent trés imparfaites, et I'effet des courants de
Foucault sur les surfaces métalliques du navire n'est
notamment pas pris en compte. Le magnétomeétre vectoriel
de bord n'offre donc pas la fiabilité¢ et la précision des
magnétometres scalaires tractés, qui restent donc essentiels
aux travaux de magnétométrie marine. Il est a noter qu'un
magnétometre vectoriel tracté en surface a été récemment
développé et mis en ceuvre (Gee & Cande, 2002). Cet
instrument permet de s'affranchir des corrections de l'effet
magnétique du navire mais requiert l'installation d'une
centrale d'attitude, relativement cofiteuse et fragile, sur la
plate forme tractée. Il est encore trop tot pour évaluer
l'avantage d'un tel magnétometre vectoriel tracté sur la
combinaison d'un magnétomeétre vectoriel de bord et d'un
magnétometre scalaire tracté.

Quelques soient leurs limitations, les magnétomeétres
vectoriels permettent désormais de cartographier les
anomalies magnétiques —et donc de dater les fonds
océaniques- dans des régions jusqu'alors inaccessibles a
cette technique. Leur intérét ne se limite pas a cet aspect,
puisqu'ils permettent aussi de déterminer si une anomalie
est causée par une source bi- ou tridimensionnelle, en
comparant les composantes horizontales et verticales du

vecteur anomalie, déphasées de 90° dans le cas d'une source
bi-dimensionnelle. Dans ce dernier cas, il est alors possible
d'estimer la direction d'allongement de la source a 1'aide des
deux composantes horizontales (Figure 4).

Un probléme géomagnétique:
les effets du champ externe

Les rares données magnétiques marines disponibles
dans les régions polaires, difficiles d’acces pour les navires
océanographiques, sont rendues peu fiables par les signaux
magnétiques d’origine externe qui s'y expriment de maniére
plus intense et plus fréquente qu'en tout autre point du
Globe.  Ces perturbations d'origine externe affectent
également une bande de quelques degrés de latitude centrée
sur I'Equateur magnétique (I'électrojet équatorial).
L'amplitude et la longueur d’onde (aux vitesses des navires)
de ces signaux sont proches de celles des anomalies
magnétiques océaniques. L’effet des «orages magnétiques»
est ainsi particulierement difficile a corriger a distance de
tout observatoire magnétique.

Différentes solutions ont ¢ét€ envisagées pour
s'affranchir de ces perturbations. La premiére consiste a
utiliser a posteriori les séries temporelles d'un observatoire
proche ou, de maniére plus difficile, d'estimer la variation
temporelle géomagnétique d'origine externe par l'analyse
des erreurs aux points de croisement (e.g. Sander &
Mrazek, 1982) ou par d'autres techniques mathématiques
plus complexe (e.g. le krigeage trigonométrique, Séguret et
Huchon, 1990). Ces techniques sont cependant rarement
satisfaisante, et il est préférable de mouiller un
magnétomeétre fixe au centre de la zone d'étude, qui fait
ainsi office d'observatoire temporaire durant l'acquisition
des données. Une technique plus performante encore bien
que requérant un céble électroporteur adapté consiste a
dupliquer le magnétometre scalaire conventionnel: le
gradiometre magnétique ainsi obtenu, constitu¢ de deux
magnétomeétres placés sur le méme cable a des distances
différentes du navire, mesurent l'intensité du champ au
méme point & des instants différents, permettant de séparer
le champ d'anomalies, statique, des perturbations externes.

Un probléme paléomagnétique: les longs
intervalles de polarité constante

Une limitation intrinséque a la méthode de datation des
fonds océaniques par les anomalies magnétiques tient a la
longueur de certaines périodes de polarité constante, qui en
réduit considérablement la résolution temporelle. Certaines
périodes (corresponfdant par exemple aux anomalies 12r,
20, 20r, 21, 24r, 26r, 30, 31r, 32, 33, 33r... voir figure 1) ne
présentent pas d'inversion, et n'offrent donc pas de
possibilité de déterminer un age fiable, sur une durée de
quelques millions d'années. La principale difficulté de cet
ordre est néanmoins liée a l'intervalle de polarité normale
connu sous le nom de "période magnétique calme du
Crétacé", qui s'étend sur une durée de 35 millions d'années.
Pour toute région située dans une "zone magnétique calme
du Crétacé", il est actuellement impossible de proposer une
datation meilleure que "comprise entre 83 et 118 Ma", sauf
a se risquer a des interpolations souvent hasardeuses.



Malgré quelques tentatives (e.g. Tarduno, 1990), aucune
inversion n'a clairement ét¢ mise en évidence dans ce long
intervalle, durant lequel la géométrie des centres
d’accrétion et les taux d’expansion ne sont donc pas bien
contraints.  Cette période correspond pourtant a des
événements majeurs dans I’océan mondial, avec notamment
une réorganisation importante des centres d’accrétion de
I’océan Indien, qui voit I’individualisation de cinq
frontiéres d’accrétion, mais aussi 1’ouverture de 1’océan
Atlantique équatorial et la jonction des dorsales centrale et
sud atlantique, ainsi que 1’ouverture initiale du Pacifique
sud-ouest et de la mer de Tasman.

Les profils magnétiques acquis sur les bassins créés
pendant la période magnétique calme du Crétacé présentent
le plus souvent des anomalies de faible amplitude (<
100 nT), dont I’origine n’est pas clairement élucidée. La
profondeur des bassins est élevée (4 a 5 km), profondeur a
laquelle s’ajoute une épaisseur importante de sédiments en
raison de 1’age des bassins et souvent de leur proximité des
marges continentales. Certains profils révélent parfois des
anomalies magnétiques de plusieurs centaines de nanoteslas
d’amplitude, mais qui paraissent souvent coincider avec des
accidents topographiques locaux, parfois apparents dans la
bathymétrie ou le plus souvent enfouis sous les sédiments.
La corrélation entre profils provenant d’un méme bassin, de
bassins conjugués, ou de différents océans est rendue
difficile par le peu de données sismiques a 1’aplomb des
profils magnétiques dans des bassins présentant une épaisse
couverture sédimentaire.

L’identification de marqueurs géomagnétiques durant la
période magnétique calme du Crétacé, qui fournirait donc la
clé a de nombreux problémes géodynamiques, reste donc
un probléme ouvert.

Un probléme géologique: les
enregistrements courts

Dans certaines régions, les séquences d'anomalies
magnétiques sont difficilement déchiffrables du fait d'une
tectonique complexe, plus ou moins bien comprise. Tel est,
par exemple, le cas de la majeure partie des bassins
conjugués d'Arabie et de Somalie oriental, qui —malgré
l'existence de nombreuses données magnétiques- n'ont été
que trés récemment datés de maniére satisfaisante (Chaubey
et al., 1998; Dyment, 1998; Chaubey et al., 2002; Royer et
al., 2002). Les séquences d'anomalies enregistrées le long
de profils paralléles a la direction de l'accrétion océanique y
sont interrompues a nombreuses reprises par des structures
obliques, traces de la propagation systématique des
segments de la paléo-dorsale de Carlsberg. Ces séquences,
trop courte, sont difficiles a identifier sans ambiguité, sauf a
disposer de marqueurs temporels additionnels (Figure 5).
Plus généralement, toute séquence d'anomalies magnétiques
courte est difficile a dater, différentes parties de 1’échelle
des inversions expliquant convenablement ces anomalies.
Outre le cas de complexités tectoniques qui interrompent la
succession normale des anomalies magnétiques, de telles
séquences courtes se rencontrent systématiquement dans
certains types de bassins. Ainsi sont dans ce cas de
nombreux bassins d’arriére arc anciens, comme la mer du
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Fig. 5: Exemple illustrant la difficulté d'identifier des séquences
d'anomalies magnétiques dans une zone tectoniquement complexe,
ici le bassin d'Arabie. Bien que le contexte suggére que les
anomalies marquées par plusieurs arches soient trés probablement
des anomalies 24, celles ci ne sont identifiées formellement que
grace a l'adjonction d'un criteére d'identification supplémentaire, la
micro-anomalie positive systématiquement observée dans d'autres
régions entre les deux arches principales de l'anomalie 24
(marquée par une fleche). L'aide de cette micro-anomalie permet
de reconnaitre les séquences d'anomalies continues des arches
juxtaposées par les effets de la tectonique, et par conséquent de
reconnaitre les structures héritées de celle-ci, a savoir les
décalages obliques qui correspondent aux pseudo-failles externes
de plusieurs propagateurs (d'aprés Dyment, 1998).

Japon (Isezaki et Uyeda, 1973; Isezaki, 1986b; Isezaki and
Shevaldin, 1996) ou certains bassins des archipels
indonésien (e.g. Hinsberger et al., 2000, 2001) et philippins
(e.g. Hilde & Lee, 1984; Deschamps & Lallemand, 2002).
D'autres bassins plus ou moins étroits ont €té isolés par un
saut de dorsale, comme le bassin de Lakshmi, a 1'Est de
I’Inde, ou des anomalies sont reconnues mais restent a
identifier (Bhattacharya et al., 1994), ou le plus vaste bassin
de Somalie occidental, dont 1’dge Mésozoique a longtemps
fait I’objet d’une polémique (Ségoufin et Patriat, 1980;
Rabinowicz et al., 1983; Cochran, 1988). Enfin, le cas
d'éventuelles dorsales fossiles proches de la subduction est
assez similaire, la difficulté consistant a identifier sans
ambiguité la séquence d'anomalies séparant la dorsale
fossile supposée de la zone de subduction pour y retrouver
la séquence conjuguée du flanc complet. Divers exemples
de ce cas sont observés dans 'océan Pacifique, comme celui
de la dorsale fossile de Magdalena au large de la Basse
Californie (Lonsdale, 1991; Michaud et al., 2002; Dyment
et al., 2003).

Le probléme des séquences d'anomalies trop courtes
pour en permettre la reconnaissance univoque ne peut &tre
résolu qu'a 1'aide de marqueurs temporels supplémentaires,
permettant de lever les ambiguités rencontrées. Une
analyse fine de nombreux profils magnétiques de surface
peut permettre en partie d'accéder a une telle information.
En effet, la pratique du magnétisme marin permet de
constater que l'interprétation de chaque anomalie est basée
non seulement sur la séquence des anomalies voisines mais
aussi, souvent, sur la forme de détail de cette anomalie.
Ainsi, une certaine expérience, non formalisée, permet
depuis longtemps de distinguer certaines anomalies par



l'existence d'anomalies de second ordre ou d'inflexions du
signal caractéristiques. A titre d'exemples, I'anomalie 24
présente une anomalie secondaire positive entre les deux
anomalie positive principales qui la composent; I'anomalie
22 inverse est caractérisée par un haut secondaire qui
n'apparait pas dans les anomalies inverses voisines, et qui
permet donc sa reconnaissance sans ambiguité (Patriat,
1987). Ces deux caractéristiques ont été exploitées pour
réinterpréter avec succes les bassins d'Arabie et de Somalie
oriental (Figure 5; Dyment, 1998). Diverses tentatives ont
été effectuées pour incorporer de telles informations a
I'échelle des inversions du champ géomagnétique sous
forme d'inversions supplémentaires, mais les échelles
complexes obtenues (e.g. Patriat, communication
personnelle, 2002) n'ont souvent qu'une validité¢ limitée a
une gamme donnée de taux d'expansion. Le résultat mitigé
de ces tentatives souligne le caractére réducteur de
l'approche qui ne retient de I'évolution du champ
géomagnétique que les seules inversions de polarité, et
plaide pour une approche plus large, incluant non seulement
le signe mais aussi I'amplitude des variations d'intensité du
champ.

Un signal géomagnétique complexe

Les mesures effectuées depuis plus d'un siecle dans les
observatoires magnétiques montrent clairement que le
champ géomagnétique varie continuellement, tant en
intensité qu'en orientation. A 1'échelle géologique, si
I'hypothése d'un champ dipolaire dont les poles coincident
avec l'axe de rotation de la Terre représente
raisonnablement la géométrie de ce champ, au moins pour
les 5 derniers millions d'années (Carlut et Courtillot, 1998),
il est avéré que l'intensité du champ a considérablement
vari¢ a l'intérieur des épisodes de méme polarité
géomagnétique. Les carottes de sédiments pélagiques, qui
offrent un enregistrement continu des variations relatives
d'intensité du champ géomagnétique, présentent un signal
cohérent sur l'ensemble du Globe, corroboré par les
enregistrements volcaniques les mieux datés (e.g. Valet et
Meynadier, 1993; Roberts et al., 1997; Guyodo et Valet,
1999).

L'existence de telles variations d'intensité explique
certaines des anomalies de second ordre observées sur les
enregistrements marins. Elles seraient a l'origine des
formes d'anomalie caractéristiques mentionnées ci-dessus,
ainsi que de la plupart des micro-anomalies (tiny wiggles
des auteurs anglo-saxons), anomalies magnétiques de faible
amplitude et de courte longueur d'onde superposées au
anomalies principales, qui apparaissent systématiquement
dans tous les bassins océaniques de méme 4dge (Blakely &
Cox, 1972; Blakely, 1974; Cande & LaBrecque, 1974,
Cande & Kent, 1992b). Les anomalies axiales prédites par
un modéle d'aimantation épousant les variations d'intensité
déduites des enregistrements sédimentaires permettent
d'expliquer de facon trés satisfaisante la forme des
anomalies réelles dans toute la gamme des taux d'expansion
observés, avec bien sir une meilleure résolution de ces
variations aux taux les plus élevés (Gee et al., 1996). La
figure 6 présente le résultat d'un levé magnétique détaillé

effectué a l'axe de la dorsale centrale indienne a 19°S,
exprimé en aimantation équivalente. Outre les anomalies
principale, elle montre clairement 1'existence de linéations
supplémentaires correspondant aux micro-anomalies, bien
que le taux d'expansion ne soit que de 45 km/Ma (taux
double).

Ces observations suggeérent que la crolte océanique
n'est pas seulement un excellent enregistreur des inversions
de polarité du champ géomagnétique mais pourrait aussi
restituer les variations d'intensité de ce champ.

La croiite océanique, un bon enregistreur
a priori des fluctuations magnétiques

Une premiere contrainte tient a la nature méme du
support de Il'enregistrement magnétique, la crolte
océanique. Le mod¢le simpliste d'une crolite uniforme
constituée, de haut en bas, de basaltes extrusifs (laves) et
intrusifs (dykes), puis de gabbros surmontant les péridotites
du manteau proposé lors de la Penrose Conference de 1972,
a fait place & une vision plus réaliste mais aussi plus
complexe. Si ce modele représente assez bien la crofte
océanique générée aux dorsales rapide, il ne s'applique a
celle créée aux dorsales lentes qu'au centre des segments
d'accrétion, ou la crolte océanique se construit par
combinaison de phénomeénes magmatiques et tectoniques.
A linverse, les extrémités de segment sont généralement
caractérisées par la présence a l'affleurement de roches
profondes, gabbros ou péridotites serpentinisées, qui y
soulignent la prédominance des phénoménes tectoniques
(Juteau et al., 1990; Cannat, 1993; Cannat et al., 1995;
Gente et al., 1995). La réponse magnétique de la crotte
créée aux dorsales lentes est par conséquent complexe,
notamment aux extrémités de segment (Pockalny et al.,
1995; Ravilly et al., 1998). Ainsi, les anomalies axiales
observées sur les dorsales lentes ne présentent de micro-
anomalies bien exprimées qu'au centre des segments, alors
que les extrémités ne montrent aucun détail a l'intérieur
d'une large zone de polarité normale (Ravilly, 1999; voir
aussi Figure 06).

Dans le cas d'une crolite magmatique "normale", la
majeure partie de I'aimantation responsable des anomalies
magnétiques marines observées a la surface des océans
provient de l'effet des basaltes extrusifs, trés aimantés (3 a
10 A/m selon l'dge de la crolte considérée). La
contribution des roches plus profondes, non négligeable
(Kent et al., 1978; Dunlop et Prévot, 1982; Banerjee, 1984;
Harrison, 1987; Nazarova, 1994; Pariso & Johnson, 1993a,
b; Oufi et al., 2002), influe notamment sur la forme des
anomalies: la distorsion résiduelle, qui varie inversement
avec le taux d'expansion (Roest et al., 1992; Dyment et al.,
1994), s'explique en termes de contribution plus ou moins
faible de l'aimantation des roches profondes (Dyment &
Arkani-Hamed, 1995), et probablement en terme de
serpentinisation plus importante aux dorsales lentes qu'aux
dorsales rapides (Dyment et al., 1997). La contribution des
aimantations des gabbros et péridotites serpentinisés serait
de l'ordre de 40% de celle des basaltes pour un taux de 10
km/Ma (demi-taux), et décroitrait progressivement jusqu'a
devenir négligeable pour les taux supérieurs ou égaux a
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Fig. 6: Carte de 1'aimantation équivalente calculée a partir des anomalies magnétiques scalaires de surface acquises sur la dorsale centrale
indienne & 19°S au cours des campagnes Magofond 2 (Dyment et al., 1999) et Gimnaut (Dyment et al., 2000). On remarque bien la
période magnétique normale de Brunhes (anomalie 1 ou axiale) formant une bande de couleurs "chaudes" oblique au centre de la figure,
suivie de la période inverse de Matuyama en couleurs "froides", et enfin de la période normale de Gauss (ou anomalie 2A) de nouveau en

couleurs "chaudes", sur chaque flanc.

Au sein de la période de Matuyama, les événements magnétiques normaux de Jaramillo et

d'Olduvai (anomalie 2) apparaissent clairement. Diverses micro-anomalies plus ou moins continues, mieux exprimées au centre des
segments, sont aussi visibles sur toute la carte. Le trait blanc épais indique le profil présenté Figure 9.

50 km/Ma (Dyment et al., 1994; Dyment & Arkani-Hamed,
1995). L'aimantation des roches profondes affecte surtout
la forme d'ensemble et I'amplitude des anomalies, et n'a pas
d'influence notable sur les éventuelles micro-anomalies.

De la structure du niveau basaltique extrusif dépend
donc la qualité des enregistrements magnétiques marins.
Le principal trait géométrique sur lequel tous les modéles
s'accordent est le pendage des coulées de lave —et donc des

inversions de polarité— vers l'axe de la dorsale, sous les
effets conjugués de l'empilement de ces laves et de leur
¢loignement progressif de l'axe. Le modéle simple de Kidd
(1977), qui suppose la mise en place des laves en un seul
épisode, ou dans une moindre mesure le modéle bi-modal
de Hooft et al. (1996), qui suppose l'occurrence de deux
épisodes volcaniques distincts, conduisent a une géométrie
réguliére susceptible de restituer la succession temporelle



des variations d'intensité du champ géomagnétique ou tout
au moins la partie de plus longue période de ces variations.
Un niveau d'extrusifs complexe comme celui proposé¢ par
Schouten et Denham (1982), qui permet a peine de
reconnaitre les principaux intervalles de polarité, n'est pas
capable de restituer cette succession temporelle. Les
observations les plus spectaculaires sont rapportées par
Tivey (1996) et Tivey et al. (1998), qui ont réalisé des
enregistrements magnétiques lors de plongées des
submersibles grands fonds Nautile et Alvin le long de la
faille transformante de Blanco, dans le Pacifique Nord-Est,
et ont mis en évidence des structures inclinées vers 1'axe de
la dorsale, relativement simple, de pendage moyen 7°. Ces
observations sont en accord avec le pendage de 12° déduit
du décalage de la transition Brunhes-Matuyama observée
sur le fond, par submersible, et 200 m au dessus du fond,
par magnétomeétre tracté deep tow, sur la dorsale est
pacifique a 23°N (Macdonald et al., 1983). Un exercice
semblable mené entre données magnétiques de surface et de
fond donne un pendage de l'ordre de 12° sur la dorsale
médio-atlantique a 21°40'N (Honsho, 1999) et de 8° sur la
dorsale centrale indienne a 19°S (Drévillon, 2001). Ces
pendages similaires, en dépit de taux d'expansion différents
(respectivement 30 km/Ma, 30 km/Ma, 12 km/Ma et
22 km/Ma demi-taux pour les dorsales Juan de Fuca, est
pacifique a 23°N, médio-atlantique a 21°40N, et centrale
indienne a 19°S), suggére un méme mode de mise en place
du niveau extrusif et donc une structure semblable, I'apport
magmatique plus faible (caractérisé par une occurrence
moins fréquente des éruptions) au dorsale plus lente étant
compensé par un temps de résidence plus important. Dans
I'état actuel de nos connaissance, la structure magnétique du
niveau basaltique extrusif observée sur l'escarpement de
Blanco (Tivey, 1996; Tivey et al., 1998) peut étre considéré
comme représentative, et sa relative simplicité permet
d'envisager la crofite océanique magmatique comme un bon
enregistreur des fluctuations d'intensité du champ
géomagnétique.

Un dernier point essentiel est la capacité des basaltes
océaniques a acquérir une aimantation proportionnelle a
l'intensité du champ ambiant. Il est difficile de répondre a
priori sur ce point, tant l'aimantation des pillow lava parait
complexe a petite échelle. Il est démontré que l'intensité
d'aimantation varie entre le centre et la bordure des pillow
lava, mais cette variation n'est pas systématique, certains
présentant une décroissance vers le centre, d'autres une
augmentation (Gee & Kent, 1997)! L'aimantation portée
est généralement une aimantation thermo-rémanente, mais
la transformation rapide d'une fraction de titanomagnétite
en titanomaghémite permet d'envisager aussi la présence
d'une aimantation chimique, secondaire ou pas, l'altération
a haute température pouvant précéder l'acquisition de
l'aimantation (Ravilly et al., 2001). L'intérieur du pillow
lava est généralement considéré comme inadéquat pour les
études de paléointensité du champ géomagnétique (Prévot
et al., 1981, 1983), bien que des cas positifs aient aussi été
reportés (Grommé et al. 1979; Kent & Gee 1996). Enfin, la
bordure vitreuse du pillow lava présente aussi une
aimantation thermo-rémanente, portée par des grains

magnétiques tres petits, qui semble favorable a la mesure
des paléointensités (Pick et Tauxe, 1993 a, b; Carlut &
Kent, 2000, 2002) bien que des difficultés méthodologiques
ne soient la aussi pas a exclure (Chauvin et al., 2003).

Seules des investigations directes peuvent permettre de
valider ou d'infirmer I'hypothése d'une crolite océanique
magmatique restituant fidélement les variations d'intensité
du champ géomagnétique.

Le magnétisme de haute résolution: magnétométre
deep tow et submersible

Pour évaluer si la crote océanique enregistre
effectivement les wvariations d'intensit¢ du champ
géomagnétique, il est nécessaire de réaliser des
enregistrements magnétiques marins de haute résolution.
Dans un premier temps, ces levés doivent étre effectués a
l'axe des dorsales, afin de comparer le signal obtenu aux
enregistrements de paléointensité issus des carottes
sédimentaires pélagiques, dont la grande majorité ne
dépasse pas quelques millions d'années. Un autre avantage
a travailler aux dorsales consiste & pouvoir lever facilement
les flancs conjugués, permettant ainsi de disposer de deux
enregistrements a priori semblables ou — s'il ne 1'était pas —
de détecter d'éventuelles complexités tectoniques (saut de
dorsale...). L'intensité du champ magnétique décroissant
de maniére inversement proportionnelle a la distance a cette
source ¢levée au cube dans le cas de sources de forme
quelconque (tridimensionnelles), au carré dans le cas de
sources allongées (bidimensionnelles), il convient de placer
le magnétométre a proximité immédiate des sources
aimantées — prés du fond. Un tel objectif peut étre atteint
de deux maniéres, soit en tractant un magnétomeétre au
dessus du fond, soit en associant ce magnétomeétre a un
engin submersible d'exploration du fond.

Les enregistrements deep tow

Un magnétométre deep tow est un magnétometre
scalaire conventionnel qui a ét¢ marinisé pour résister aux
fortes pressions. Il est généralement associé a un lest et
tracté a petite vitesse pour lui permettre de s'approcher du
fond. Différents types de systeme sont rencontrés. Les
systémes autonomes, qui disposent d'énergie et de mémoire,
sont mis en marche avant immersion et fournissent les
données au retour. Ils n'imposent aucune exigence autre
que mécanique quant au cable qui les tracte. Leur pilotage
requiert néanmoins l'adjonction d'un systetme de
positionnement indépendant, acoustique ou autre, et leur
autonomie est limitée. Les systémes reliés par cable
¢électroporteur sont moins contraignants, au dela de la
nécessité de disposer d'un tel cable: 1'énergie est fournie par
le navire, les données sont envoyées en temps réel (ce qui
permet un controle de leur qualité et une réaction rapide en
cas de besoin), et leur pilotage utilise l'information de
profondeur fournie par l'instrument en sus des éventuelles
données de positionnement acoustique. Les opérations
s'effectuent entre 1,5 et 2,5 nceuds, pour une altitude variant
entre 200 et 1000 m au dessus du fond.

Des profils magnétiques deep tow ont €té réalisés a
travers différents types de dorsales. Ainsi, une série de



8 profils de fond ont été acquis sur l'anomalie axiale
(période magnétique de Brunhes) de la dorsale est pacifique
a 19°S, dorsale active la plus rapide de notre planéte (taux
double de 140 km/Ma) (Gee et al., 2000). L'addition de ces
profils conduit a un signal quasi-identique a la courbe de
paléointensit¢ de Guyodo et Valet (1999), courbe qui
combine de nombreux enregistrements continus de
paléointensité relative mesurés sur carottes sédimentaires
calés sur des valeurs discrétes de paléointensité absolue
mesurées sur des laves. Un résultat semblable est obtenu
sur la méme dorsale a 18°S a l'aide d'un magnétométre deep
tow trois composante (Yamamoto, 2000) et des traitements
sophistiqués (Yamamoto & Seama, Geophys. J. Int., sous
presse). Ces résultats montrent clairement que la crofite
créée a l'axe d'une dorsale ultra-rapide enregistre trés
fidélement les variations de paléointensité.

Une étude semblable a été menée sur une dorsale
beaucoup plus lente (45 km/Ma taux double), la dorsale
centrale indienne a 19°S. Trois profils magnétiques de fond
s'étendant entre les anomalies 2A de part et d'autre de l'axe
ont été réalisés, offrant donc six enregistrements des
périodes de Brunhes et de Matuyama. De nouveau,
l'addition de ces six profils montre que la croiite océanique
de cette région (qui pourrait étre marquée par un manteau
chaud et une production magmatique plus abondante que la
plupart des autres dorsales lentes) restitue convenablement
les variations de paléointensité (Pouliquen et al., 2001 a &
b). Pour pallier le faible nombre de profils magnétiques de
fond, longs et difficiles a acquérir, et rendre statistiquement
plus significative les variations observées, les données de
surface de bonne qualité sont prolongées vers le bas, de
maniére a en amplifier la composante de plus courte
longueur d'onde et se ramener dans des conditions proches
de celles d'un profil de fond. La difficulté de l'opérateur de
prolongement est 1'amplification du bruit haute fréquence
qui altére tout enregistrement physique, ou plutét le choix
des fréquences de coupure du filtre qui permet d'éviter cet
effet indésirable. Nous utilisons les profils pour lesquels
des données de surface et de fond ont été acquises
simultanément pour prolonger les données de surface a
l'altitude des données de fond en ajustant le filtre passe-bas
de maniére a ce que le signal de surface prolongé refléte au
mieux celui de fond. Une fois le filtre optimal calibré dans
les conditions d'une expérience, il est aisé de l'appliquer a
toutes les données de surface acquises lors de cette
expérience ou d'expériences analogues dans la méme
région. Cette méthode permet d'augmenter la quantité de
données disponible. Les fluctuations obtenues par cette
méthode sur 14 profils de surface de la dorsale centrale
indienne sont en accord avec les trois profils de fond
réalisés (Pouliquen et al., 2001 a & b). Sur la dorsale
centrale indienne a 19°S, la crolite restitue donc assez
fidélement les variations de paléointensité.

Les enregistrements par submersible

Les magnétomeétres deep tow ne peuvent pas étre pilotés
avec suffisamment de précision pour envisager de
s'approcher sans risque a une altitude moindre que 200 m
du fond, sauf a pénaliser considérablement la vitesse

d'acquisition du profil. Pour se rapprocher des sources
aimantées et obtenir une résolution plus grande encore, il
est nécessaire d'utiliser les véhicules prévus pour cet usage:
ainsi, des magnétomeétres de fond ont été installés avec
succés sur des submersibles grands fonds habités
(notamment 1'Alvin américain, le Nautile frangais, le
Shinkai japonais), sur des ROV (Remotely Operated
Vehicle, ou véhicule piloté a distance, notamment le Victor
frangais), et sur des AUV (Autonomous Underwater
Vehicle, ou véhicule sous-marins autonomes, notamment
I'ABE américain). Si le véhicule porte lui-méme une
aimantation induite et rémanente non négligeable, le
magnétomeétre utilisé est un magnétometre vectoriel qui
permet d'estimer les effets de ces aimantations parasites et
de les corriger. Ainsi, les "boucles" effectuées par le
Nautile lors de sa descente sont utilisées comme les
"figures huit" des navires pour déterminer les coefficients
correctifs a apporter aux données acquises. Quelque soit sa
finalité premiére, tout véhicule sous-marin doit disposer
d'une centrale d'attitude, qui permet sans difficulté de

replacer les composantes mesurées dans un repére
géographique et d'en retrancher les composantes
correspondantes du champ principal.

Les anomalies ainsi déterminées  reflétent

essentiellement la topographie locale et les wvariations
d'altitude du submersible. Seule les plus grandes longueurs
d'onde de ce signal peuvent étre directement interprétée en
termes géologiques. Les courtes longueurs d'onde peuvent
cependant étre utilisées pour estimer de maniére absolue
l'aimantation de la partie la plus superficielle de la crofte.
Pour cela, les composantes de l'anomalie sont replacées
dans un repere lié au profil (supposé linéaire), i.e. la
composante horizontale se décompose en une composante
le long du profil et une composante orthogonale. Si les
sources aimantées sont bidimensionnelles, cette derniére
composante doit &tre nulle; sa valeur donne donc une
estimation de I'écart a cette hypothése. On suppose alors
une géométrie bi-dimensionnelle basée sur la topographie le
long de la plongée (la topographie en dehors du trajet de la
plongée est trop mal connue pour autoriser toute autre
hypothése) et une aimantation unitaire normale de 1 A/m,
pour calculer les composantes verticale et horizontale
générées par cette source le long de la trajectoire réelle du
submersible, en prenant en compte ses variations d'altitude.
Les anomalies observées et synthétiques sont alors
comparées le long du profil, sur une fenétre glissante de
quelques centaines de métres. Si la cohérence des deux
signaux est bonne, cela signifie que les hypothéeses utilisées
sont acceptables. Le déphasage entre les deux signaux
offre aussi un moyen d'apprécier leur cohérence et
d'appréhender la polarité¢ de l'aimantation rencontrée. Le
facteur multiplicatif permettant de passer des anomalies
synthétiques aux anomalies observées donne une estimation
de l'aimantation de la partie superficielle de la crofte
océanique de maniére absolue: contrairement aux
aimantations équivalentes obtenues par inversion des
anomalies (Parker et Huestis, 1974), ces valeurs peuvent
directement étre comparées aux aimantations déterminées
sur les échantillons.
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Fig. 7: Anomalies magnétiques submersible Tammar (haut)
comparée a deux exemples de courbes de paléointensité relative
du champ géomagnétique déduite des carotte sédimentaires.
Les signaux originaux (traits fins) ont été filtrés (traits épais) de
manicére a laisser apparaitre la composante de plus grande
période, trés semblable sur les deux types d'enregistrements.

Lors de la campagne Tammar du N.O. Nadir et du
submersible Nautile, trois traverses de la dorsale médio-
atlantique a 21°40'N ont été réalisées par la juxtaposition de
plongées du Nautile (Gente et al., 1996). Une fois corrigées
des effets du submersible et replacées dans un référentiel
géographique, les anomalies de plus grande longueur
d'onde présentent des variations d'amplitude cohérentes sur
les trois profils suffisamment longs pour recouper la
transition de polarit¢ Brunhes-Matuyama (Figure 7). Ces
signaux se correlent avec la composante de méme longueur
d'onde présente dans les enregistrements de paléointensités
déduit des carottes sédimentaires pélagiques. Les plus
courtes longueurs d'onde permettent de déterminer des
valeurs d'aimantation toutes aussi cohérentes sur les deux
traverses recoupant le centre du segment (Honsho, 1999;
Honsho et al., soumis). Ces aimantations sont surtout
fiables sur la moiti¢ la plus jeune du profil, peu couverte de
sédiments. Au dela, le modele direct calculé suppose que la
topographie est le toit des sources aimantées, et ne prend
pas en compte 1'épaisseur sédimentaire: la cohérence entre
anomalies observées et calculées est faible, et les
aimantations qui en découlent sont peu fiables. Le profil
situé en extrémité de segment ne présente pas d'anomalies
et de distribution d'aimantation cohérentes sur les flancs
conjugués, probablement parce que cette région est
dominée par une tectonique asymétrique liée a la présence
des "coins interne et externe" (inside and outside corners).
Le profil d'aimantation a l'axe déduit des trois grandes
traverses et de quelques plongées isolées souligne le
caractére particulier des sources aimantées en extrémité de
segment, l'aimantation mesurée a partir des plongées restant
approximativement constante (2 13 A/m) tout le long du
segment alors que l'aimantation équivalente déduite des
données de surface, du méme ordre en centre de segment,

montre une augmentation considérable vers les extrémités
de segment (Honsho, 1999; Honsho et al., soumis). Ce
désaccord signifie que les hypothéses sous-jacentes au
calcul de l'aimantation équivalente sont erronées: les
données de fond, sensibles essentiellement a la partie
superficielle du niveau basaltique, montrent que
l'aimantation de ce niveau varie peu, et les fortes variations
d'amplitude des anomalies de surface reflétent par
conséquent la présence de sources aimantées plus profondes
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Fig. 8: Aimantation rémanente et paléointensit¢ mesurées sur les
échantillons des deux traversées de 1'axe de la dorsale médio-
atlantique au centre du segment a 21°40'N, collectés par le
submersible grands fonds Nautile lors de la campagne Tammar.
(Haut): aimantation en fonction de la paléointensité, montrant une
nette tendance linéaire entre les deux quantités. Ce diagramme
suggére que la paléointensité a un effet déterminant sur
l'aimantation rémanente, la dispersion étant liée essentiellement
liée aux effets de l'altération. (Bas): valeurs de paléointensité
absolues déterminées par méthode de Thellier & Thellier (1959)
sur les échantillons, reportées en fonction de leur pseudo-age (age
interpolé entre l'axe de la dorsale et la transition de polarité
Brunhes-Matuyama, confirmé par la seule détermination
acceptable obtenue par datation K-Ar méthode Cassignol). Ces
valeurs sont cohérentes avec la courbe de paléointensité de
Guyodo et Valet (1999) en supposant que la zone néovolcanique
ou se mettent en place les coulées de lave a une largeur de 2 km
(d'aprées Ravilly et al., 2001).



en extrémité de segment, probablement des péridotites
serpentinisées (Honsho, 1999; Honsho et al., soumis).

Les données magnétiques de fond montrent clairement
un signal cohérent en centre de segment, qui pourrait &tre
d'origine géomagnétique. Pour vérifier cette hypothese,
nous avons utilisé les échantillons de roche prélevés par le
Nautile pour en étudier les propriétés magnétiques et
déterminer la paléointensit¢é du champ lors de leur
formation (Ravilly et al., 2001). Environ 70 échantillons
ont été considérés.  Bien que trés dispersées, les
aimantations rémanentes présentent une certaine cohérence,
avec des valeurs fortes pour une crotte agée de 0-5 ka, 25
ka et 40 ka, et des valeurs plus faibles a 10 ka, 30 ka et
60 ka (valeurs interpolées entre l'axe et la transition
Brunhes-Matuyama; un seul age, cohérent avec cette
interpolation, a pu étre obtenu par méthode K-Ar technique
Cassignol). Environ 30 déterminations acceptables de la
paléointensité ont été¢ obtenues. Aimantations rémanentes
et paléointensités se corrélent positivement (Figure 8a), la
forte dispersion des valeurs pouvant étre attribuée aux
effets de l'altération. Les échantillons sont en effet
semblables du point de vue de la composition chimique, de
la minéralogie magnétique, et de la taille des grains
aimantés Les paléointensités mesurées sont en accord avec
celles obtenues a partir des carottes sédimentaires
pélagiques (Figure 8b). Ces résultats soulignent que,
malgré les incertitudes qui subsistent quant aux porteurs de
l'aimantation des basaltes océaniques et aux effets de
l'altération trés rapides de ces basaltes, les variations
d'aimantation rémanente de ces basaltes sont dominées par
les variations de paléointensit¢é du champ géomagnétique
(Ravilly et al., 2001).

L'un des inconvénient majeur de la campagne Tammar
était I'impossibilité de dater de maniére indépendante les
micro-anomalies observées et les échantillons collectés.
Pour pallier ce probléme, des données semblables ont été
acquises sur la dorsale centrale indienne a 19°S, région ou
la dorsale subi l'influence du point chaud de la Réunion
(Mahoney et al., 1989) et ou les basaltes sont enrichis,
offrant des conditions a priori plus propices a l'utilisation
des méthodes de datation radiochronologiques. Le travail
de datation et de mesure des paléointensités sur échantillons
est en cours. A ce jour, seules les anomalies de surface
(Figure 6), par deep tow et par submersible (Figure 9) ont
été analysées et confirment I'excellente qualité de la croite
océanique comme enregistreur des fluctuations d'intensité
géomagnétique.

Quelques exemples de datation par magnétisme de
haute résolution

Les travaux de haute résolution réalisés par
magnétométre tracté deep tow ou par magnétomeétre fixé a
un submersible montrent donc clairement que la crolte
océanique enregistre de maniére excellente les variations de
la paléointensité du champ géomagnétique, la restitution de
ce signal dépendant essentiellement de [l'altitude des
mesures effectuées et du taux d'expansion. Il est donc
possible d'utiliser de tel enregistrements de haute résolution
pour dater les fonds océaniques avec une résolution

jusqu'alors inégalée.  Cette méthode requiert que la
succession des variations d'intensité soit datée a priori, soit
par des points de calibration supplémentaires, soit par
simple interpolation linéaire, comme cela a été réalisé pour
I'échelle des inversions du champ géomagnétique
(LaBrecque et al., 1977; Lowrie et Alvarez, 1981; Berggren
et al., 1985; Kent et Gradstein, 1985; Cande et Kent, 1992a
et 1995; Channel et al., 1995). Parce que la détermination
d'ages précis et fiables conditionne notre connaissance des
processus de formation et d'évolution de la crotte
océanique a l'axe des dorsales, une attention toute
particuliere doit étre portée aux variations de la période de
Brunhes (0-800 ka). Les datations en cours dans le cadre
du projet Gimnaut participent de cet effort, qui gagnera
aussi a intégrer les Aages astronomiques, déduits de
l'observation des cycles de Milankovitch sur les carottes
sédimentaires (e.g. Langereis et al., 1997).

Sans forcement aller jusqu'a une telle précision, le
magnétisme de haute résolution peut permettre de résoudre
la plupart des cas de séquences d'anomalies trop courtes
pour en permettre la reconnaissance univoque a partir de la
seule échelle des inversions du champ géomagnétique,
mentionnés précédemment (partie 5). Les marqueurs
temporels supplémentaires obtenus sur les enregistrements
de fond devraient en effet permettre de lever la plupart des
ambiguités. Une approche similaire pourrait également
permettre de rechercher des marqueurs temporels au sein
des zones magnétiques calmes du Crétacé (partie 4). A titre
d'exemple des avantages apportés par cette approche, deux
exemples de datation de dorsales fossiles sont présentés.
Dater I'arrét de l'accrétion a l'axe d'une dorsale fossile est en
effet un exercice difficile: le taux d'expansion décroit
progressivement, les anomalies deviennent de plus en plus
étroites et tendent a se confondre, la distorsion résiduelle
des anomalies augmente (Dyment et al., 1994) et leur
amplitude décroit (Dyment & Fulop, 1997).

Lors de la campagne Magofond 2 du N.O. Marion
Dufresne (Dyment et al., 1999), nous avons réalisé un long
profil deep tow (420 km, 4 jours) a travers une dorsale
fossile au sud-est de l'ile Maurice, proposée par Patriat
(1987) sur la base de deux profils bathymétriques et
magnétiques de surface. Bien que d'altitude inégale a cause
d'un dysfonctionnement du systéme de positionnement en
temps réel durant une partie de l'acquisition, ce profil
montre clairement une symétrie par rapport a l'axe fossile,
aussi marqué dans la bathymétrie, alors que cette symétrie
n'apparait pas aussi clairement sur les anomalies de surface,
faute de détails (Figure 10). Cette symétrie confirme
I'hypothése de la dorsale fossile. Remarquons par ailleurs
que 'anomalie 22 inverse est marquée par une variation de
relativement grandes amplitude et longueur d'onde dans
l'enregistrement de fond, qui explique la micro-anomalie
souvent observée sur les données de surface aux taux
d'expansion rapides des océans Indien et Pacifique (voir
partie 5). Les anomalies magnétiques de surface et de fond
ne permettent pas de trancher définitivement sur I'dge de
l'arrét de I'expansion. D'un coté, 'amplitude des anomalies
comprises entre les deux anomalies 21 conjuguées n'excéde
pas celle des micro-anomalies superposées a l'anomalie 22
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Fig. 9: Comparaison de données magnétiques acquises a différentes altitudes lors des campagnes Magofond 2 et Gimnaut des N.O.
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(De haut en bas): anomalie magnétiques de surface (vert foncé), aimantation équivalente (vert clair), anomalie magnétique deep fow a
1000 (bleu clair) et a 500 m du fond (bleu foncé); anomalie magnétique scalaire observée a quelques métres du fond (rouge), anomalie
magnétique scalaire modélisée en supposant une géométrie 2D basée sur la topographie et 1'altitude du submersible (noir), et estimation
de l'aimantation qui en découle (rose); courbe de paléointensité relative du champ géomagnétique proposée par Guyodo et Valet (1999)
(orange); aimantation mesurée sur les échantillons a bord (mesures préliminaires) (points rouges); géométrie des différents profils
réalisés (couleurs correspondantes).
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Fig. 10: Données magnétiques de surface et de fond a travers la
dorsale fossile de Maurice, océan Indien. De bas en haut,
topographie et navigation du magnétometre deep fow; intervalles
de polarité reconnus, normale (noir) ou inverse (blanche); profil
d'anomalies magnétiques de fond et corrélation d'anomalies
conjuguées; profil d'anomalies magnétiques scalaires de surface et
corrélation d'anomalies conjuguées.

inverse. Dans ce cas, le (demi-) taux d'expansion est au
moins en moyenne de 13 km/Ma durant I'anomalie 20r, plus
faible que les taux observés auparavant de 46 km/Ma aux
anomalies 22 et 21r puis de 16 km/Ma a I'anomalie 21, mais
encore ¢élevé par rapport au taux nul qui lui succede: l'arrét
de l'expansion serait donc brusque. D'un autre coté,
l'amplitude relativement faible des anomalies comprises
entre les anomalies 21 conjuguées peut aussi traduire la
diminution d'amplitude avec le taux d'expansion observée
globalement (Fulop, 1996; Dyment et Fulop, 1997) et a
l'axe de plusieurs autres dorsales fossiles (par exemple la
dorsale fossile des Mascareignes et son anomalie 27
d'amplitude réduite; la dorsale fossile du bassin de
Wharton, quasi contemporaine de celle de Maurice, et ses
anomalies 20 a 18 d'amplitude de plus en plus faible). Si
l'on recherche une séquence d'anomalies a taux trés faible,
on peut interpréter la séquence de deux pics (dédoublée par
symétrie par rapport a l'axe fossile) comme étant les
anomalies 20 et 18 (l'anomalie 19, trop bréve, ne serait pas
visible a ce taux): le taux d'expansion décroit alors de 16
km/Ma a l'anomalie 21 a environ 4 km/Ma aux anomalies
20 a 18, en accord avec un arrét plus progressif de
I'expansion.

Il manque a notre interprétation de la dorsale fossile de
Maurice un élément essentiel: un profil de référence sur
lequel caler notre interprétation des micro-anomalies
observées. Ce profil de référence pourrait étre une courbe
de variation de la paléointensité déduite d'enregistrements
sédimentaires, ou un autre profil deep tow réalisé sur une
séquence d'anomalies 18 a 21 clairement identifiée et ne
présentant aucune complication tectonique. Lors de la
campagne Famex du N.O. L'Atalante (Michaud et al.,
2002), nous avons réalisé plusieurs profils deep fow a
travers deux dorsales fossiles présumées du Pacifique

oriental au large des cotes de Basse Californie. Nous
présentons ici le profil de fond acquis a travers 1'axe fossile
de Guadalupe, au sud de I'ille éponyme (Figure 11). De
nouveau on retrouve des anomalies de plus en plus étroites
et d'amplitude de plus en plus faible a proximité de l'axe
fossile. Dans ce cas cependant, un profil magnétique de
fond a été réalisé sur une crotite d'adge semblable, dans une
région tectoniquement peu perturbée située 900 km au sud
de la zone d'étude. La comparaison des deux profils de
fond permet de reconnaitre clairement des détails de
chacune des anomalies 5A a 5AD, et donc de dater sans
ambiguité 1'arrét de I'expansion de la partie la plus jeune de
I'anomalie 5A (~11.935 Ma d'aprés Cande & Kent, 1995).
Ce dernier exemple illustre clairement la nécessité de
disposer de profils magnétiques de fond de référence, pour
pouvoir reconnaitre des "séquences de paléointensité"
comme 1'on reconnait aujourd'hui des séquences de polarité.
Bien que la validité globale de tels profils de référence reste
a démontrer, on peut néanmoins étre raisonnablement
optimiste sur ce point, dans la mesure ou 1) les
enregistrements  sédimentaires provenant de régions
¢éloignées (situées cependant pour la plupart dans les zones
intertropicales) montrent une grande reproductibilité pour
les derniers millions d'années, 2) les micro-anomalies
observées a la surface des océans présentent également des
variations trés semblables entre bassins trés éloignés (e.g.,
Cande & Kent, 1992b; Gee et al.,, 1996), et 3) les
enregistrements de trés haute résolution acquis sur
I'anomalie 5 au large de la Californie (Bowers et al., 2001)
semblent présenter les mémes variations qu'un profil deep
tow réalisé aux antipodes de cette région, sur la dorsale
centrale indienne, lors de la campagne Magofond 2
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Fig. 11: Données magnétiques de fond a travers la dorsale fossile
de Guadalupe, au large de la Basse Californie, dans I'océan
Pacifique (trait gras, milieu). Ces données sont comparées a celles
acquises sur un profil de référence situé¢ 900 km au Sud, a travers
une crolite océanique normale, sans variation notable du taux
d'expansion (traits fin, haut et bas), permettant ainsi de reconnaitre
la forme détaillée des anomalies et de dater avec précision 1'dge de
I'extinction de la dorsale de Guadalupe.
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Fig. 12: Comparaison des données magnétiques de surface et de
fond acquises a travers l'anomalie 5 dans les océans Pacifique
Nord et Sud (Bowers et al., 2001) et sur le flanc Africain de la
dorsale centrale indienne (campagne Magofond 2, Dyment et al.,
1999). Bien qu'acquis a des altitudes et a des taux trés différents
(par exemple, respectivement 200 m et 30 km/Ma pour la dorsale
Juan de Fuca, 800 m et 20 km/Ma pour la dorsale centrale
indienne), on retrouve les mémes fluctuations géomagnétiques de
plus grande période sur les profils.

(Figure 12). L'enjeu a long terme n'est autre que
I'établissement d'une courbe des variations d'intensité du
champ géomagnétique couvrant les 160 derniers millions
d'années. Outre son intérét pour dater les fonds océaniques
avec une précision jusqu'alors inégalée, une telle courbe
serait d'un grand intérét pour I'étude du champ magnétique
terrestre et du fonctionnement du noyau de notre planéte.

Conclusions

En interprétant les anomalies magnétiques océaniques
comme résultant de I'expansion des fonds océaniques, Vine
et Matthews (1963) ont permis l'acceptation générale de la
Tectonique des Plaques. Depuis, grace a ces anomalies, la
majeure partie des fonds océaniques ont été datés, ce qui a
permis de reconstituer leur histoire et celle des continents
adjacents.

Des difficultés empéchent néanmoins de compléter la
carte globale de I'dge des fonds océaniques (Cande et al.,
1989; Miiller et al., 1997; Figure 1). En effet, pour étre
viable, la méthode de datation des fonds océaniques par les
anomalies magnétiques scalaires enregistrées en surface
requiert un vecteur aimantation d'orientation distincte de la
direction d'allongement des structures, l'absence de
perturbations  magnétiques  d'origine  externe, une
occurrence suffisamment fréquente des inversions pour
offrir une résolution satisfaisante, et enfin une tectonique
relativement réguliere favorisant [’identification de
séquences longues. Ces conditions ne sont pas toujours
remplies, générant divers problémes. Un probléme

méthodologique, qui annule ces anomalies dans le cas de
linéations subméridiennes proches de 1'équateur, est li¢ a la
nature des anomalies scalaires mesurées et trouve sa
solution dans la mise en ceuvre de magnétomeétres
vectoriels. Un probléme géomagnétique, l'altération des
anomalies enregistrées aux hautes latitudes et dans une
étroite ceinture équatoriale par les variations temporelles du
champ magnétique externe, trouve sa solution dans la mise
en ceuvre de magnétomeétres gradiométriques. Un probléme
paléomagnétique, 1'occurrence de longues périodes de
méme polarité (notamment entre 83 et 118 Ma) qui limitent
la résolution temporelle de la méthode, trouvera peut-étre sa
solution dans la découverte de nouveaux marqueurs
géomagnétiques au sein de ces longues périodes. Un
probléme géologique enfin, celui des séquences d'anomalies
trop courtes pour pouvoir étre datées de maniére univoque,
rencontrées dans des bassins tectoniquement complexes,
d'arriére arc, ou encore isolés par un saut de dorsale, trouve
généralement une solution dans l'acquisition de données
magnétiques de haute résolution, par l'usage conjoint de
magnétomeétres de surface et deep fow . Bien que les
bassins océaniques qui ne sont pas encore datés de maniére
satisfaisante ne représentent que 20 a 30 % de l'ensemble
des fonds océaniques, ils correspondent souvent a des zones
clés pour la compréhension globale de I'histoire tectonique
de notre planéte.

Comme on I'a vu, une partie importante des difficultés
rencontrées trouve sa solution dans l'application de
technologies en grande partie disponibles, mais
malheureusement encore trop peu usitées. Les
magnétometres scalaires et vectoriels sont des instruments
peu colteux, et méme les centrales d'attitude deviennent
abordables, permettant d'envisager toute une gamme
d'instruments complémentaires: magnétomeétres vectoriels
de bord, magnétométres vectoriels tractés en surface ou en
profondeur et couplés a une centrale d'attitude;
magnétomeétres vectoriels adaptés a divers véhicules sous-
marins; magnétomeétres scalaires de fond; combinaison de
plusieurs magnétometres scalaires de manicre a mesurer les
gradients horizontaux et vertical du champ...

Une autre partie des difficultés rencontrées peut étre
levée en réalisant des levés magnétiques de haute
résolution, a l'aide de magnétométres de fond tractés ou
installés sur un submersible. Comme l'ont montré les
expériences menées dans des régions présentant des taux
d'expansion trés différents, la crolite océanique magmatique
est un bon enregistreur des fluctuations complexes de
l'intensit¢é du champ géomagnétique. L'obtention de
marqueurs temporels supplémentaires, excursions ou
variations d'intensit¢ du champ géomagnétique, permet
ainsi d'allonger les séquences considérées et de diminuer la
probabilit¢ d'erreur dans la reconnaissance de ces
séquences. Par ailleurs, le critére de forme détaillée de
chaque anomalie permet des identifications plus fiables. La
restitution de ces variations sur les profils magnétiques de
fond ne dépend que du taux d'expansion et de l'altitude des
levés magnétiques effectués. Ces profils magnétiques
devraient donc permettre de dater les fonds océaniques avec
une résolution jusqu'alors inégalée.
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Fig. 13: (Haut) Anomalies magnétiques observées par le satellite
Magsat a 400 km d'altitude dans le sud-ouest de 1'océan Pacifique
apres réduction. (Bas) Anomalies modélisées a la méme altitude.
Les intensités d'aimantation sont contraintes par la carte des ages
des fonds océaniques (Miiller et al., 1997) et 1'échelle des
inversions géomagnétiques (Cande & Kent, 1995), les directions
par les mouvements relatifs des plaques (Royer et al., 1992) et les
poles paléomagnétiques de 1'Afrique (extraits des cartes globales
de Dyment et Arkani-Hamed, 1998).

Le concept développé 40 ans auparavant par Vine et
Matthews (1963) pour expliquer les anomalies magnétiques
enregistrés a la surface des océans reste donc valide dans
une gamme d'échelles bien plus vaste que celle initialement
considérée par ces auteurs. Comme on 1'a vu ci-dessus, les
données magnétiques de fond, deep tow et submersible,
permettent d'atteindre une résolution spatiale kilométrique,
ou encore une résolution temporelle de l'ordre de 10 a
100 ka. Inversement, les anomalies liées a l'expansion des
fonds océaniques apparaissent aussi sur les données
magnétiques satellitaires, (LaBrecque & Raymond, 1985;
Toft & Arkani-Hamed, 1992; Cohen et Achache, 1994,
Fullerton et al., 1994; Dyment et Arkani-Hamed, 1998;
Purucker & Dyment, 2000), a des longueurs d'onde variant
de 200 a 2000 km, comme le montre l'exemple de 1'océan
Pacifique du sud-est représenté en Figure 13.
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