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RESUME 
 
 
Nous nous sommes intéressés à la morphologie de la côte du Pacifique et en particulier à 

la présence de surfaces d’abrasion marine le long de la côte du Nord du Chili au niveau de la 
zone entre la ville de Tongoy (30°15’S, à 80km au sud de la ville de La Serena), et la ville de 
Los Vilos, environ 200km plus au Sud, afin de caractériser la dynamique d’évolution depuis 
le Néogène à l’actuel de cette région. Le long de la zone côtière, on distingue des surfaces 
d’abrasion marine et des zones de dépôts. Les surfaces d’abrasion marine sont discontinues, 
parallèles à la côte, légèrement pentées en direction de l’océan et caractérisées par un 
escarpement à leur base et à leur sommet ; on retrouve plusieurs niveaux de surfaces étagés à 
des altitudes différentes et perchés jusqu’à plus de 400m d’altitude. Il est possible de définir 
quatre niveaux de surfaces. Les zones de dépôts, quant à elles, se localisent à l’embouchure 
des Ríos importants et au niveau de la Baie de Tongoy. On constate que la répartition des 
surfaces n’est pas influencée par la nature des roches. Les altitudes des surfaces sont moins 
importantes au Sud qu’au Nord. La surface t3, la plus ancienne, est nettement plus affectée par 
des failles normales, orientées globalement N-S et à rejeu vertical, que les trois autres 
surfaces. D’autre part, que le Nord de la région d’étude est plus déformé que le Sud et l’Est. 
Enfin, au Nord, au niveau des Altos de Talinay, on observe bien la succession complète des 
quatre surfaces. Pour conclure, on peut dire que la formation des surfaces d’abrasion dans 
cette région est liée à l’interaction des effet de l’eustatisme et de la tectonique régionale sur la 
zone côtière. Cependant, les phénomènes eustatiques ne peuvent pas expliquer à eux seuls 
l’altitude des surfaces d’abrasion. Les soulèvements que nous mettons en évidence pourraient 
résulter du passage de la ride Juan Fernandez sous le Norte Chico. Dans ce cas, ces 
soulèvements devraient être anciens (environ 10 Ma). La région que nous étudions se situe à 
une distance particulièrement faible de la fosse océanique ; elle est d’autant plus faible au 
Nord de la zone qu’au Sud. On observe donc que la zone la plus proche de la fosse est aussi 
celle qui est la plus soulevée. Un autre phénomène qui pourrait expliquer la tectonique 
affectant la côte chilienne est le sous-placage de roches érodées à la plaque continentale, au 
niveau de la Cordillère de la Côte et qui la soulèvent. Ainsi, il se forme des failles normales 
qui viennent accommoder ce soulèvement. Le seul argument pouvant accréditer l’une ou 
l’autre hypothèse expliquant le soulèvement de la côte chilienne est l’âge de ce soulèvement. 
Or on ne dispose d’aucune datation ; il faudrait donc concentrer les efforts sur ce problème de 
datation. 
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1. Introduction 
 

Le moteur de l’évolution tectonique des Andes centrales est lié à la subduction de la 
plaque océanique Nazca sous la plaque continentale Amérique du Sud. Le plan de subduction 
n’est pas homogène le long de la bordure de la plaque continentale ; des segments de 
subduction inclinée de 30° alternent avec des segments de subduction sub-horizontale. La 
zone d’étude se localise dans l’avant arc du Nord du Chili, au-dessus d’un segment sub-
horizontal ; elle s’étend sur deux degrés en latitude, de 30 à 32°S, entre les villes de Tongoy et 
Los Vilos, et correspond à la bordure côtière du Chili. 

Pour caractériser et établir la dynamique d’évolution depuis le Néogène à l’actuel de 
l’avant arc chilien dans cette région, nous nous sommes intéressés à la morphologie de la côte 
du Pacifique et en particulier à la présence de surfaces d’abrasion marine le long de la côte 
chilienne. L’objectif de ce travail de recherche est d’établir l’évolution géomorphologique de 
la zone d’étude dans l’avant arc en quantifiant l’influence des variables géodynamiques. 

Pour cela, nous présenterons dans un premier temps le contexte général des Andes 
centrales et de la région d’étude, puis quelques généralités sur la morphologie côtière, 
notamment sur la formation de surfaces d’abrasion marine. Puis nous étudierons la 
géomorphologie de la région d’étude en montrant comment elle permet la mise en évidence 
de la tectonique locale et enfin, nous discuterons des phénomènes géodynamique responsables 
de la surrection  et de la déformation de l’avant arc depuis le Néogène. 
 

 

Fig.1 Fig.2

Fig.1 : Localisation géographique des Andes et de la zone d’étude 
Fig.2 : Topographie de l’Amérique du Sud et bathymétrie des plaques plongeantes – Vitesse 
et mouvement relatifs de subduction – Les trois segments des Andes. CG : Craton guyanais ; 
CB : Craton brésilien ; BA : Bassin amazonien ; BCP : Bassin du Chaco-Parana ; BM : 
Bassin de Magellan. 
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2. Présentation : contexte général des Andes centrales et de la 
zone d’étude entre Tongoy et Los Vilos, Norte Chico 

 
2.1 Introduction 

 
 La cordillère des Andes, plus longue chaîne de montagne du monde (8 000 km), s’étend 
sur sept pays : Venezuela, Colombie, Équateur, Pérou, Bolivie, Chili et Argentine. Elle s'étire 
sur 66° en latitude le long de la façade occidentale de l'Amérique du Sud (Fig.1). La 
structuration et la configuration morphologique actuelles sont liées à différents processus 
tectoniques associés à la subduction de la plaque océanique Nazca, qui plonge sous la plaque 
continentale Amérique du Sud (Fig.2). Si la largeur de la Cordillère ne dépasse guère une 
centaine de kilomètres dans sa partie sud, elle avoisine les 800 km dans sa partie centrale, en 
Bolivie (plus grandes quantités de raccourcissement). La croûte continentale est fortement 
épaissie et atteint localement 80 km (Wigger et al., 1994 ; Zandt et al., 1994, 1996 ; Beck et 
al., 1996) ; elle est compensée par une anomalie topographique positive majeure, le haut 
plateau de l’Altiplano-Puna (≈ 4000m). En tenant compte de la fosse océanique du Pérou-
Chili (profonde de 8 025 m au large du Chili septentrional) qui correspond à l'interface entre 
les deux plaques, les Andes constituent le plus important relief du monde. 

On distingue trois grands domaines : les Andes australes ou méridionales (35-55°S), 
centrales (10-35°S) et septentrionales (12°N-10°S) (Fig.2). S'étendant sur le nord de 
l'Argentine, sur le Chili, la Bolivie et le Pérou, les deux premières sont apparues il y a environ 
230 millions d'années. Dans un premier temps, la marge active a été soumise à une tectonique 
essentiellement extensive pendant une centaine de millions d'années. Des bassins se sont 
formés au sein de la croûte continentale sud-américaine dans des terrains hercyniens et 
précambriens. D'importants dépôts d'origine volcanique témoignent de l'intensité du 
magmatisme déjà à cette époque. Au début du Crétacé supérieur, il y a 100 millions d'années, 
commence une phase de compression, liée à l’ouverture de l’Atlantique Sud, alternant avec 
d'autres épisodes de distension, entraînant la formation de nouveaux bassins extensifs et/ou 
compressifs. 

 
2.2 Les Andes centrales 10–35°S 

 
2.2.1 Description morphostructurale 

 
Comme dans toutes les zones de subduction, on peut distinguer dans les Andes centrales 

un domaine d’avant arc, entre l’arc volcanique et la fosse de subduction, un domaine d’arc 
magmatique ou volcanique et un domaine d’arrière arc (Jordan et al., 1983). Ces domaines 
définissent une succession d’unités morphostructurales parallèles à la fosse océanique. 

L’arc volcanique correspond à une frange de volcans actifs atteignant presque 7000m 
d’altitude. Dans la région d’arrière arc, l’Altiplano-Puna correspond à un haut plateau qui 
s’étend sur plus de 2000km de long et dont l’altitude moyenne avoisine les 4000m et la 
largeur peut atteindre les 300km. A l’Ouest de l’arc volcanique, dans le domaine d’avant arc 
du nord du Chili, les unités longitudinales discontinues (la Cordillère de la Côte, la 
Dépression centrale, la Précordillère et les Dépressions Préandines) reflètent plus ou moins le 
déplacement de l’Ouest vers l’Est de l’arc volcanique, depuis le Jurassique, jusqu’à sa 
position actuelle, acquise à la fin du Néogène, il y a 10 Ma (Coira et al., 1982 ; Allmendinger 
et al.,1997 ; Riquelme, 2003). La discontinuité de ces unités est liée à la géométrie du plan de 
subduction, comme expliqué dans la partie 2.2.3c). 
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2.2.2 Convergence relative entre les plaques Nazca et Amérique du Sud. 
 

− Convergence actuelle : le vecteur de convergence actuel a une orientation quasi-
constante le long de la limite entre les deux plaques : N 75°E ± 5° ; la vitesse correspondante 
varie entre 78mm/an au Nord et 84mm/an au Sud, d’après le modèle Nuvel (De Mets et 
al.,1990, 1994 ; Fig.3). Norabuena et al. (1998) et Bevis et al. (2001) proposent 
respectivement une vitesse de 68mm/an et 62 mm/an orientée N 76°E, d’après l’analyse de 
données GPS ; la différence entre les deux séries de valeurs est attribuée à une décélération de 
la convergence au cours des trois derniers millions d’années. 

− Evolution de la convergence depuis le Cénozoïque : il y a 49 Ma, on observe un 
important changement dans l’orientation du vecteur de convergence (Pilger, 1984 ; Wortel, 
1984 ; Pardo-Casas et Molnar, 1987) ; depuis 49 Ma, la vitesse de convergence a varié et deux 
épisodes de convergence rapide, caractérisés par une convergence moyenne supérieure à 
10cm/an sont enregistrés. Le premier se produit entre 49 et 42 Ma (15cm/an à 10°S) et le 
second entre 25 et 10 Ma (15 à 20 cm/an). Ce dernier serait lié à la fragmentation de la plaque 
Farallon en deux plaques, Cocos et Nazca, il y a 26 Ma (Pilger, 1984 ; Wortel, 1984 ; Pardo-
Casas et Molnar, 1987). Le contrôle exercé par la vitesse de convergence entre les deux 
plaques sur la structuration de la chaîne andine semble prépondérant ; les périodes de 
convergence rapide augmentent le niveau des contraintes compressives et favorisent le 
développement de phases tectoniques compressives à l’intérieur de la chaîne andine 
(Riquelme, 2003). 
 

2.2.3 Segmentation de la plaque Nazca et segmentation andine 
 

La segmentation des Andes centrales reflète en partie la segmentation géométrique du 
plan de subduction de la plaque Nazca sous la plaque continentale (e.g. Barazangi et Isacks, 
1976 ; Jordan et al., 1983 ; Isacks, 1988 ; Riquelme, 2003 ; Fig.3). Ainsi, il est vraisemblable 
que l’évolution des Andes soit fortement contrôlée par des facteurs liés à la géométrie de la 
plaque océanique subductée : variation latérale du pendage du plan de Wadati-Bénioff (Jordan 
et al., 1983), variations de largeur et d’épaisseur du biseau asthénosphérique sous la 
lithosphère continentale (Isacks, 1988). 
 

a) La zone de subduction péruano-chilienne 
Elle se caractérise par : 

• Un taux de convergence relative entre les plaques Nazca et Amérique du Sud 
relativement élevé (Minster et Jordan, 1978 ; Chase, 1978 ; Pardo-Casas et Molnar, 
1987 ; De Mets et al., 1990 ; Gripp et Gordon , 1990) 

• Un mouvement absolu de la plaque Amérique du Sud en direction de la fosse (Ziegler 
et al., 1981 ; Beck, 1987 ; Isacks, 1988 ; Beck et al., 1994 ; Gripp et Gordon , 1990) 

• La subduction d’une lithosphère océanique légère, car relativement jeune (Eocène à 
Actuel) (Ziegler et al., 1981 ; Fig.4) 

• La subduction d’anomalies bathymétriques : rides asismiques de Nazca, Perdida et 
Juan Fernandez (Gutscher et al., 2000)(Fig.2 et Fig.3) 

 
L’étude de la distribution des séismes de profondeur intermédiaire a permis de 

caractériser la géométrie et la segmentation du plan de Wadati-Bénioff de la plaque Nazca ; 
les variations latérales du pendage du plan de subduction permettent de définir quatre 
segments principaux sous les Andes centrales : deux segments subhorizontaux (5-15°S et 27-
33°S) alternent avec deux segments inclinés d’environ 30° vers l’Est (15-27°S et au sud de 
Santiago (33°S)) (e.g. Isacks et Molnar, 1971 ; Barazangi et Isacks, 1976, 1979 ; Araujo et 
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Suarez, 1994 ; Norabuena et Snoke, 1994 ; Riquelme, 2003 ; Fig.3). Trois phénomènes 
peuvent expliquer l’existence de zones de subduction subhorizontale : 

• La subduction de rides asismiques légères, comme la ride de Nazca et Juan Fernandez 
(Gutscher et al., 2000 ; Fig.3) 

• La convergence rapide et la jeunesse relative de la plaque Nazca (Barazangi et Isacks, 
1979 ; Cross et Pilger, 1982 ; Cahill et Isacks, 1992 ; Fig.4) 

• Le mouvement absolu de l’Amérique du Sud au-dessus de la plaque plongeante 
(Scholtz et Campos, 1994) 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Fig.3 : Localisation de la segmentation 
du plan de subduction sur une image satellite 

(SRTM www2.jpl.nasa.gov) 
 
Fig.4 : Age et bathymétrie de la plaque en 
subduction et volcanisme associé, d’après Lamb 
et Davis (2003) 

 
Les transitions latérales entre les segments subhorizontaux et inclinés se localisent au 

sud du Pérou (13-15°S), dans le nord (24-28°S) et le centre du Chili (32-34°S) (Fig.3) ; la 
transition située au Nord du Chili est progressive (e.g. Barazangi et Isacks, 1976, 1979 ; 
Cahill et Isacks, 1992). La zone de transition proprement dite, dont la géométrie a été 

 5



interprétée comme un anticlinal évasé d’axe incliné vers l’Est (Cahill et Isacks, 1992), est 
située au sud de 25°S sur une distance qui ne dépasse pas les 100km (Araujo et Suarez, 1994). 
Pour la transition située au centre du Chili, la plaque sub-horizontale retrouve son pendage de 
30° vers l’Est sur une très courte distance (Bevis et Isacks, 1984 ; Cahill et Isacks, 1992). 
Cette transition coïncide avec la subduction de la ride Juan Fernandez, ce qui suggère une 
relation de causalité entre subduction de la ride et horizontalisation de la plaque océanique 
(Nur et Ben-Avraham, 1981 ; Gutscher et al., 2000, 2002 ; Yañez et al., 2001, 2002). La 
subduction sub-horizontale résulterait de la plus grande flottabilité de la plaque plongeante, au 
niveau de la ride, qui passe plus difficilement en subduction. 
 

b) Segmentation volcanique 
La présence ou l’absence de volcanisme actif est étroitement liée à la géométrie de la 

subduction de la plaque Nazca. En effet, les zones de subduction sub-horizontale ne 
présentent pas de trace de volcanisme actif (Fig.4); la subduction est moins facile : la plaque 
en subduction repousse le biseau asthénosphérique et les deux plaques lithosphériques se 
retrouvent directement au contact l’une de l’autre (Barazangi et Isacks, 1979 ; Kay et al.,1987, 
1988, 1991 ; Kay et Abruzzi, 1996 ; Riquelme, 2003).  

Ainsi, l’évolution et l’âge des segments de subduction sub-horizontale peut être connu 
grâce au volcanisme. Par exemple, James et Sacks (1999) pensent qu’il y a eu, entre –35 et –
25 Ma, un segment sub-horizontal sous la limite Nord du Chili – Sud du Pérou ; Yañez et al 
(2001) proposent que ce segment ait pu migrer vers le Sud, en relation avec le déplacement 
vers le Sud de la ride Juan Fernandez. Le point de collision se serait déplacé le long de la zone 
de subduction sur plus de 1700 km entre –20 et –10 Ma, mais depuis 10 Ma, il reste fixe 
(Fig.5). 

b 

a

 
Fig.5 : a – Trajectoire de la ride Juan Fernandez depuis 49 Ma jusqu’à présent ; b – Position 
actuelle de la ride – Les lignes de niveaux montrent la profondeur du plan de Wadati-Bénioff 
– la localisation du hot spot est indiquée par un triangle ; d’après Yañez et al., 2001, modifié 
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Un modèle chronologique d’évolution de la géométrie du plan de subduction entre 28 et 
33°S a été proposé à partir d’études pétrologiques et géochimiques des roches volcaniques de 
l’Oligocène-Miocène (Kay et al., 1987, 1988, 1991). Entre 25 et 20 Ma, la fusion du biseau 
asthénosphérique présent sous la lithosphère continentale produit la déshydratation de la 
plaque océanique et permet la génération de magmas émis dans la Cordillère Principale. A 
partir de 20 Ma, l’horizontalisation de la plaque océanique débute et induit une expansion de 
l’arc volcanique en direction de la Précordillère argentine. Il y a 10 Ma, le volcanisme actif 
cesse dans la Cordillère Principale et se déplace vers l’Est pour atteindre les Sierras 
Pampeanas il y a 7 Ma. Finalement, le volcanisme disparaît il y a 4,7 Ma, quand la plaque en 
subduction devient complètement sub-horizontale. 

 
c) Segmentation morphologique 

On constate que la répartition des unités morphostructurales est associé à la géométrie 
du plan de subduction ; au niveau des subductions sub-horizontales, la Précordillère et la 
Dépression centrale disparaissent ; il ne reste alors que la Cordillère de la Côte et la Cordillère 
Principale (Fig.6B). Ainsi, la plaque plongeante exerce bien un contrôle sur la morphologie de 
la plaque sus-jacente. 
 

2.3 La zone d’étude : région de Tongoy - Los Vilos, 30-32°S de latitude 
 

2.3.1 Localisation – Cadre géodynamique 
Notre zone d’étude s’intègre dans la zone d’avant arc, dans la Cordillère de la Côte, au 

niveau du segment des Andes centrales. Elle se situe au Nord du Chili, dans le Norte Chico, 
dans la IVème région (région de Coquimbo), au-dessus d’un segment de subduction sub-
horizontale (Fig.1 et Fig.6) ; celui-ci s’est mis en place au cours du Miocène, il y a 10 Ma et il 
est lié au passage de la ride asismique Juan Fernandez, sous la plaque continentale, qui allège 
la plaque océanique qui a du mal à s’enfoncer dans l’asthénosphère ; elle vient glisser et se 
coller sous la plaque continentale et la soulever. 

A ces latitudes, il n’y a pas de trace de volcanisme actif et ne sont présentes que les 
unités géomorphologiques de la Cordillère de la Côte et la Cordillère Principale ; il n’y a donc 
pas de Dépression centrale ni de Précordillère. La région d’étude correspond à la zone côtière 
entre la ville de Tongoy (30°15’S, à 80km au sud de la ville de La Serena), et la ville de Los 
Vilos, environ 200km plus au Sud (Fig.6). 

 
2.3.2 Cadre géologique 
Les terrains qui composent cette région sont d’âge Paléozoïque à Quaternaire ; se sont 

essentiellement des roches métamorphiques du Paléozoïque, appartenant au Complexe 
métamorphique du Choapa, des roches intrusives du Jurassique, appartenant à la super-unité 
Mincha et des dépôts continentaux et marins du Tertiaire et du Quaternaire (Rivano et 
Sepulveda, 1991 ; Bohn Horst, 1967 ; Fig.7). 
 

2.3.3 Cadre géomorphologique 
 Le long de la zone côtière, on distingue des surfaces d’abrasion marine et des zones de 
dépôts. Les surfaces d’abrasion marine sont discontinues, parallèles à la côte, légèrement 
pentées en direction de l’océan et caractérisées par un escarpement à leur base ; on retrouve 
plusieurs niveaux de surfaces étagés à des altitudes différentes (Cf. paragraphe 4.2). 
Les zones de dépôts, quant à elles, se localisent à l’embouchure des Ríos importants et au 
niveau de la Baie de Tongoy (Cf. paragraphe 4.2). 
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Fig.6 : Localisation de la région d’étude ; A – Carte géographique simplifiée du Norte 
Chico ; B – Unités morphostructurales du Chili centre et Nord ; C – MNT de la région 

d’étude 
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Fig.7 : Carte géologique simplifiée de la zone d’étude 
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3. Généralités sur la géomorphologie côtière : l’érosion littorale 
 
 Le contact entre l’océan et le continent ne correspond pas à une ligne fixe mais en 
réalité à une surface, composée de trois zones : 

• L’estran : espace compris entre le niveau des plus hautes et des plus basses mers  
• Une partie du littoral, au-dessus de la marée haute, directement influencée par l’action 

des eaux marines : falaises et espaces atteints par les embruns 
• Une partie toujours immergée liée au travail sous-marin des vagues qui se brisent 
 

De plus, la côte n’est pas fixe, elle correspond à une position momentanée de la ligne 
de rivage au gré des transgressions et régressions successives qui peuvent avoir laissé les 
traces d’une position ancienne. 

 
3.1 Les agents de l’érosion littorale 

 
3.1.1 Les vagues 

 
Une vague poussée par le vent est appelée vague forcée ; on appelle houle, la 

succession de vagues initiées par le vent mais se propageant en dehors de l’espace où il 
souffle. La taille et la période des vagues dépendent de la force du vent, de sa durée et de la 
dimension du plan d’eau sur lequel il souffle. Elles résultent d’un mouvement ondulatoire où 
chaque molécule d’eau est animée d’un mouvement orbitaire et subit un faible courant appelé 
courant de houle ; on a un déplacement des particules dans le sens de déplacement de la 
houle appelé décrochement ; en effet, le mouvement d’avancée est un peu plus ample que 
celui de retrait (Fig.8). 

Fig.8 : Mouvement des particules dans les vagues, d’après Derruau, 1974, modifié 
 
Chaque particule effectue un mouvement orbitaire quasi-circulaire dont le diamètre décroît 
rapidement avec la profondeur, en relation avec la longueur d’onde de la vague (Fig.10) 
(Bloom, 1998). 

A l’approche de la côte, quand la profondeur d’eau diminue, les vagues subissent des 
modifications ; dès que la profondeur est inférieure à la demi-distance entre deux vagues, elles 
interagissent avec le fond ; elles se réfractent pour devenir presque parallèles aux isobathes et 
atteindre la côte perpendiculairement. Ainsi, à l’avant des caps, les vagues sont freinées, se 
réfractent et convergent vers celui-ci ; en revanche, à l’entrée des baies, les vagues sont moins 
vigoureusement freinées et divergent (Fig.9).  
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Fig.9 : Réfraction des vagues sur un fond marin irrégulier, d’après Bloom,1998, modifié. 
 
L’énergie concentrée au niveau des caps est largement supérieure à celle arrivant au niveau 
des baies, ceci explique pourquoi les caps sont soumis à l’érosion et pourquoi on a dépôt de 
sédiments dans les baies (Fig.9). 

En même temps, les vagues subissent des transformations de formes ; la base des 
vagues est davantage freinée que le sommet jusqu’à atteindre un décrochement trop fort du 
cercle de houle (la distance entre deux vagues diminue et la hauteur des vagues augmente) et 
les vagues déferlent (Fig.10). 

 
Fig.10 : Passage progressif entre les vagues à longueur d’onde constante (vagues 

d’oscillation) et vagues déferlantes (vagues de transition) 
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Ces vagues déferlantes exercent une action importante de pression, par apport d’éléments 
solides sur le rivage, et de succion lors de leur retrait. Des vagues d’oscillation, on passe à des 
vagues de translation (Fig.8). 
Enfin, l’action des vagues sur le fond avant le déferlement est mal connue mais on admet 
qu’elle est nulle au-dessous d’une profondeur équivalente à 5 fois la hauteur de la vague ; en 
général, elle n’excède pas la dizaine de mètres de profondeur. 
 

3.1.2 Les courants 
 
Deux  types de courant influencent le modelé littoral : les courants de débris et de marée. 
 

a) Les courants de débris 
 Malgré la réfraction, qui atténue l’obliquité de la houle par rapport à la côte, les vagues 
ne frappent pas perpendiculairement le rivage et engendrent un courant appelé courant de 
débris. Le retrait des vagues se faisant perpendiculairement à la côte, les débris sont poussés 
par chaque vague et suivent une trajectoire en zigzag dont la résultante est un transport 
parallèle à la côte (Fig.11). Comme, en un même point, toutes les vagues n’arrivent pas à la 
côte suivant la même direction, c’est par rapport aux plus grosses vagues que s’oriente le 
courant de débris (Derruau, 1974). 

Fig.11 : Courant de débris 
 

b) Les courants de marée 
La marée est une onde qui possède aussi bien des caractères de vague oscillatoire que de 

vague de translation. L’orbite effectuée par chaque molécule est proche d’une ellipse de grand 
axe oblique (Fig.12). Les particules subissent alors non seulement une fluctuation de niveau 
mais aussi un déplacement dans le sens horizontal. Le courant est le plus souvent la résultante 
de la différence de niveau entre deux points et résulte de la gravité (Derruau, 1974). 
L’essentiel de l’énergie des marées est dissipé sur les plateaux continentaux, absents le long 
de la côte chilienne. On peut donc penser que les courants de marée ont un faible effet sur la 
morphologie des fonds sous marins dans le Nord du Chili. 

Fig.12 : Orbite des particules dans l’onde de marée, d’après Derruau,1974 
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3.1.3 Le vent 
 
 Il est à l’origine des vagues et peut élever, par grande tempête et dépression 
barométrique, le plan d’eau de la mer. Il peut aussi soulever le sable des plages et édifier des 
dunes littorales. 
 

3.1.4 Le ruissellement et le glissement 
 
 Les falaises en partie dénuées de végétation, en raison de la salinité de l’air, et par suite 
de leur forte pente ravivée par l’action des vagues, sont la proie aux ruissellements et 
glissements par paquets. Ceci montre que le sapement des vagues n’est pas le seul agent du 
modelé des falaises. 
 

3.1.5 La dissolution 
 
 La dissolution des roches des falaises se fait par les embruns au-dessus du niveau de la 
haute mer. 
 

3.1.6 Les actions biologiques 
 
Les êtres vivants agissent directement en : 

• construisant des récifs 
• amortissant les vagues 
• perforant les roches 
• ingérant des sables 
• disjoignant les roches par action mécanique dans les diaclases 

 
3.2 Les formes du rivage : falaise et plage 

 
 Les deux formes se rencontrent sur une même côte, selon que le résultat du travail de la 
mer est surtout une érosion (falaise) ou une accumulation (plage). 
 

3.2.1 La falaise et la plate-forme rocheuse 
 
 La falaise est un ressaut « non couvert de végétation, en forte pente (entre environ 15° et 
la verticale ou le surplomb), de hauteur variable, au contact de la terre et de la mer, et qui est 
dû à l’action ou à la présence marine » (A. Guilcher).  
L’action des vagues, comme expliquée précédemment, entaille et détermine l’éboulement par 
pans des roches de la côte, fragilisées par les embruns ; le recul de la falaise ne se fait donc 
que s’il existe un rudiment de plage à la base pour favoriser le déferlement des vagues. Elles 
approfondissent l’entaille et la plate-forme côtière s’élargit ; les sédiments arrachés sont 
entraînés le long de la plate-forme pour former ainsi une plate-forme d’abrasion. Celle-ci 
s’étend vers le large jusqu’à ce que tous les débris soient érodés en sédiments fins, dissous ou 
hors d’atteinte du mouvement des vagues. Pour une plate-forme ayant une pente de 1°, on 
obtiendra, avec une limite d’action des vagues de 10m de profondeur, une largeur de plate-
forme de 500 m tout au plus ; ainsi, les plate-formes plus larges que 500m ne peuvent pas 
résulter d’une abrasion marine à niveau marin constant (Bradley, 1958). L’altération des 
roches par les embruns semble être un processus dominant dans la formation des plate-formes 
d’abrasion et ainsi, celles-ci pouvant se former jusqu’à 3-4 m au-dessus du niveau de la mer 
(Wentworth, 1938 ; Bryan et Stephens, 1993 ; Fig.13). 
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A : Stade initial – Côte avant érosion par les 
vagues 
 
B : Début de formation de la plate-forme 
d’abrasion – 1 : entaille de la falaise – 2 : 
Erosion différentielle ; il reste des chicots plus 
durs, moins facilement érodables. 
 
C : Plate-forme d’abrasion ayant une pente de 
1° et large au maximum de 500m 
 
D : Chute brutale du niveau marin ou surrection 
brutale du continent – Formation de deux plate-
formes d’abrasion (pente de 1° - largeur 
maximale de 500m) à t1 et t0 ;  t1 plus ancien que 
t0 
 
E et F : Hausse progressive du niveau marin ou 
subsidence progressive du continent – 
Formation d’une plate-forme d’abrasion plus 
large que 500m – La partie supérieure de la 
plate-forme (1) est plus récente que la partie 
inférieure (2) – E : Erosion différentielle de la 
plate-forme après transgression – F : Stade final 
 

 
Fig.13 : les stades de formation des plate-

3.2.2 La plage 
  accumulation, sur le bord de la mer, de 

até

formes d’abrasion 
 

 

Une plage est une
m riaux comprenant des blocs, des galets, des graviers, des sables et 
des éléments plus fins (Derruau, 1974). Le profil de la plage s’établit 
très rapidement, en équilibre avec les conditions climatiques 
momentanées. Le long d’une côte présentant alternativement des caps 
et des plages, et, avec une arrivée oblique des vagues, on observe une 
courbure en forme de demi-cœur des plages, le rayon de courbure de la 
plage étant minimum juste après chacun des caps (Fig.14). Les plages 
apparaissent donc préférentiellement dans les zones abritées des 
courants principaux. 
 

Fig.14 : Plages à courbure en forme de demi-cœur 
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3.3 Régularisation de la ligne 
 

Suivant la nature lithologique du rivage, l’érosion marine est différentielle et le rivage 

. Etude de la morphologie côtière de la région de Tongoy – Los 

 
Pour caractériser la dynamique Néogène à actuelle de l’avant arc chilien dans cette 

régio

4.1 Outils 
 

Pour l’étude de la morphologie côtière de la zone, divers outils complémentaires ont été 
utilis

4.2 Description et typologie 
 

Entre la bordure côtière et l’intérieur du 
conti

Fig.15 : Extrait d’une image ASTER montrant un 
exemple de morphologie contrastée entre la côte et 

l’intérieur du continent dans la région d’étude 

de rivage 

 
présente ainsi des rentrants et des saillants ; les caps correspondent souvent à des avancées de 
roches dures et la concentration de l’énergie des vagues à leur niveau limite leur longueur ; 
mais, la ligne de rivage tend à se régulariser par une succession d’états d’équilibre provisoire. 
 
4

Vilos, 30 – 32°S 

n, nous avons étudié la morphologie de la côte du Pacifique ; nous nous sommes 
intéressés à la présence de surfaces le long de la côte chilienne et nous les avons caractérisées, 
cartographiées et quantifié leur nombre. Nous avons choisi cette région d’une part du point de 
vue géophysique ; en effet, elle est située au-dessus d’un plan de subduction sub-horizontale 
et proche d’une zone de transition entre subduction inclinée et subduction sub-horizontale et 
de la ride Juan Fernandez ; et d’autre part pour la longueur d’onde des déformations et la 
diversité morphologique côtière. On observe le long de la côte soit des zones de dépôt, soit 
plusieurs niveaux de surfaces d’abrasion de largeur variable et perchés jusqu’à plus de 400m 
d’altitude. 
 

és et combinés. A l’aide de Modèles Numériques de Terrain de la navette (SRTM) avec 
une résolution de 90m par pixel, qui apporte des renseignements sur la topographie de la zone, 
nous avons pu réaliser différents profils topographiques grâce au logiciel ENVI 3.5. Les 
images satellites ASTER avec 15 m de résolution pour le visible, quant à elles, donnent une 
excellente vision générale de la zone, des reliefs et des linéaments alors que les photos 
aériennes permettent l’étude détaillée de zones particulières.  Puis, les cartes topographiques 
au 1:50000 et 1:250000, les cartes géologiques au 1:250000 et les cartes géomorphologiques 
outre les renseignements précieux qu’elles apportent, sont très utiles sur le terrain. Enfin, reste 
le travail de terrain, indispensable à la vue et à la compréhension  des structures tectoniques 
et de la morphologie locale. 
 

nent, on n’a pas le même type de morphologie ; 
en effet, la mer érode et aplanit le substratum alors 
qu’à l’intérieur des terres, l’érosion fluviale incise le 
substratum en de profondes vallées et individualise 
des hauts reliefs. C’est pourquoi, il apparaît que les 
deux zones présentent une morphologie très 
contrastée. 
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Nous avons distingué deux types de zones le long de la côte : les zones d’abrasion marine et 
ont des surfaces d’abrasion, légèrement pentées en les zones de dépôts ; les premières s

des surfaces, à niveau marin constant, 

e dépôts marins, quant à elles, sont rares et se localisent à l’embouchure des Ríos 
portants, Choapa et Pupio, et au niveau de la Baie de Tongoy où on peut les suivre 

4.2.1 Les surfaces d’abrasion marine de la région Tongoy – Los Vilos (30 – 32°S) 

  
NT, images satellites, photos aériennes et travail de terrain : t0, t1, t2, t3 ; avec t0 la plus 

 
 

 

direction de l’océan et caractérisées par un escarpement à leur base ainsi qu’à leur sommet. 
On les retrouve à des altitudes différentes mais toutefois il est possible de définir quatre 
groupes d’altitude différentes ; chaque surface a été caractérisée par l’altitude de sa partie la 
plus élevée, au pied de l’escarpement qui la surplombe. 
La pente de ces surfaces est généralement supérieure à 1° (Cf. partie 4.2.1), c’est à dire à celle 
indiquée dans la partie 3.2.1 ; ainsi, la largeur théorique 
devrait être inférieure à 500m (cf. 3.2.1) ; or beaucoup d’entre elles ont une largeur bien 
supérieure à 500m. Nous proposerons dans la partie 5 les explications possibles à leur 
formation. 
 
Les zones d
im
continûment vers le Sud jusque vers le Río Limari, dans l’intérieur des terres (Cf. Fig.17 pour 
la localisation géographique des lieux). Dans la baie, elles sont liées au retrait progressif de la 
mer  qui entraîne le dépôt de sédiments ; en effet, on distingue dans la baie, une succession de 
cordons littoraux et des dépôts marins depuis le village de Pachingo (environ 160m 
d’altitude), jusqu’à la plage actuelle. 
 
 

 
Nous avons défini quatre groupes de surfaces d’altitudes différentes, en s’aidant des

M
récente et t3 la plus ancienne. Elles sont discontinues le long de la côte. Suivant leur 
localisation géographique, leur extension est plus ou moins importante et l’altitude qui les 
caractérise varie (Fig.16 et Fig.17). 

Fig.16 : les surfaces et l’altitude qui les caractérise au pied de l’escarpement qui les 
surplombe 
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Fig.17 : Les surfaces d’abrasion marine entre 30°S et 32°S, région de Tongoy – Los Vilos, représentées sur le MNT ombré de la zone – Localisation des lieux – Représentation des failles principales  
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• t0 
La surface t0 est la moins bien représentée et possède l’extension la plus réduite ; en effet, elle 
est discontinue et répartie de façon éparse tout le long de la côte ; son extension, parallèlement 
à la côte, est comprise entre quelques dizaines de mètres et 10 km de long, et sa largeur varie 
entre une dizaine de mètres et 1 km.  
C’est une surface d’abrasion sub-actuelle qui est toujours soumise à l’action marine ; on peut 
constater des reliques de la surface précédente qui ne sont pas encore totalement aplanies 
(Fig.21-2). L’altitude de cette surface est comprise entre 12 et 18 m au maximum et la pente 
de cette surface est faible (Fig.25). Son extension est parfois trop faible pour pouvoir la 
visualiser à l’échelle avec laquelle on travaille sur le MNT (Fig.17). 
 

• t1 
 qui possède la répartition géographique la plus régulière et continue le long de 

la côte ; en général, sa largeur est de 500 m environ et la partie la plus haute de cette surface 
est comprise entre 20 et 76 m d’altitude en fonction de sa localisation latitudinale (). Au Sud 
de la zone, elle varie entre 26 et 59 m d’altitude et peut atteindre une largeur de l’ordre de 3 
km. L’altitude de cette surface ne montre pas de tendance précise (Fig.25). La pente, 
perpendiculairement à la côte, de cette surface n’est pas constante, elle varie de 1,14° au 
niveau de la Baie située au Sud de Punta Villa Señor, à 6,84° au niveau de Punta Limari 
Norte (Fig.21 1a,b et Fig.21 2a,b). 
La morphologie de t  présente 

surfaces antérieures (Fig.18). Aucun 
sédiment n’a été trouvé sur 
l’ensemble de la surface. 
 

Fig.18 : Morphologie irrégulière de 
t1 au niveau de Bahia Teniente 

 
• t2 

La surface t2 n’est pas présente sur toute la côte : on ne la trouve qu’au Nord puis disparaît au 
Sud de Punta Talca ; en moyenne, elle a une extension de l’ordre de 2km de large mais elle 
peut atteindre une largeur de plus de 3km
Vaca (Fig.17 et). L’altitude de la partie la plus 
qui la surplombe, est très variable, de 114 
altitudes maximales au niveau des 
diminuent de part et d’autre (Fig.25). La surf
grand nombre de failles qui la décalent (Fig.19)
d’altitude de la surface le long de la côte. 
La pente de cette surface, en direction de 
l’océan, varie de 2,29° au niveau de 
Punta Limari Norte à 5,14° au niveau 
des Altos de Talinay. Il n’y a pas de 
sédiment qui recouvre cette surface.  
 

Fig.19 : Surface décalée par une faille 
 

 

c’est la surface

1
souvent des chicots résiduels de 

 au niveau du Río Limari ou de Punta Lengua de 
haute de la surface, au pied de l’escarpement 

jusqu’à 250m d’altitude. La surface atteint des 
Altos de Talinay et du Río Limari puis les altitudes 

ace est continue mais elle est affectée par un 
, ce qui explique les grandes variations 



 
rama de Punta Farellones 

squ’au niveau de Punta Piedra Lobos, au Sud du Río Limari, où 
lle s’arrête, la surface t3 est continue. Mais, on la retrouve plus au Nord, sur les Altos de 

Talinay, au-dessus de Punta Farellones. Elle a une très large extension, de l’ordre de 6 km 
en moyenne et 11 km au maximum au niveau de Punta Talca (Fig.17). 
C ctée par de nombreuses failles qui la décalent ; l’écart 
entre rface est important : elles sont comprises entre 112 et 

28 m d’altitude. Cette surface est en effet parcourue par de longues failles dont la faille 
Teniente, qui décale cette surface avec un rejeu vertical de 40 m en moyenne. Globalement, 

ension très réduite et discontinue. De plus, la 
hicots résiduels (Fig.18). 

Fig.20 : Pano
 
 

• t3 
Depuis la latitude 32°S ju
e

omme pour t2, cette surface est affe
les altitudes du sommet de la su

5

on observe que l’altitude de la surface diminue du Nord vers le Sud ; en effet, entre le Nord et 
le Sud, on a une différence de l’ordre de 200m d’altitude (Fig.25). 
La pente de cette surface varie de 0,57° au niveau de Punta Virgen et Punta Isla, à 6,23° au 
niveau des Altos de Talinay ; c’est la surface qui possède la pente la plus faible et la seule à 
avoir une pente inférieure à 1°. En effet, au niveau de Punta Virgen et de Punta Isla, la pente 
est de 0,57° alors que la surface s’étend sur 5,5 et 2,8 km respectivement. 
Depuis Bahia Teniente jusqu’à l’embouchure du Río Choapa, on observe que cette surface 
surplombe directement l’océan, (Fig.21-3) ; la surface t2 n’est pas présente à ce niveau mais 
on retrouve la surface t1 avec une ext
morphologie de t1 est irrégulière, avec des c
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Fig.21 : Planche photos – 1a, b : Panorama de Punta Villa Señor – 2a, b : Panorama de Punta Limari Norte – 3a, b : Panorama au niveau Caleta Derrumbe 
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4.2.2 Les zones de dépôts 
Les zones de dépôts marins sont rares et se localisent à l’embouchure des Ríos Choapa et 
Pupio, et au niveau de la Baie de Tongoy jusque vers le Río Limari, dans l’intérieur des terres 
(Fig.17). 

• Aux embouchures des Rios 
Ce sont de grandes surfaces planes avec une pente faible de l’ordre de 2°, d’environ 3-4 km 
de large. Il s’agit de minces séries de sédiments déposées sur des surfaces d’abrasion. 

• Dans la Baie de Tongoy 
On observe une succession de trois surfaces morphologiques élaborées sur ces dépôts côtiers : 
− t0 : elle borde toute la baie de Tongoy et elle est constituée essentiellement de sable de 
plages et de petites dunes. Elle s’étend depuis le cordon littoral actuel jusqu’à environ 1km 
vers l’intérieur et atteint une altitude de 11 m. Cette surface est plus développée dans la baie 
que le long de la côte occidentale ; ceci est dû à la différence lithologique puisque t0 s’est 
formée sur des roches sédimentaires marines tertiaires ; celles-ci sont moins résistantes et le 
retrait de l’escarpement se fait plus rapidement que sur des roches métamorphiques (Fig.7). 
− t1 : elle borde toute la baie de Tongoy, dans la continuation de t0 s’étendant sur 1,6 km de 
large en moyenne et elle est comprise entre 11 et 37 m. On a retrouvé des fossiles marins 
tertiaires (Cérithidés et Turitellidés) dans des grès. 
− t2/t3 
C’est une grande surface plane parcourue par de nombreuses vallées, très faiblement pentée 
vers le Nord, de l’ordre de 0,6° et qui s’étend sur plus de 27 km de large, jusqu’au Río Limari 
(Fig.17). Elle a une altitude maximale de l’ordre de 250 m en moyenne. 
 

4.3 Mise en évidence de la tectonique locale 
 Plusieurs questions se posent : dans quelle mesure la pente varie, est-ce que les niveaux 
de surfaces sont corrélés avec la lithologie, la déformation, la localisation spatiale N-S. 
 

4.3.1 Influence de la lithologie 
 On a comparé la répartition des différents niveaux de 
surface avec la carte géologique ; il semble d’une part, que la 
nature des roches n’influence pas la répartition des surfaces ; 
en effet, par exemple, depuis Bahia Teniente jusqu’à Punta 
Lengua de Vaca, les quatre niveaux de surfaces se sont 
indifféremment développés sur des roches magmatiques. De 
même, au Sud de Bahia Teniente, la surface t3 s’étend sur 
différentes lithologies, elle passe de roches métamorphiques à 
des roches intrusives. 
Fig.22 : Superposition d’un extrait de la carte géologique et de 

la Fig.17 (Cf. Fig.7 et Fig.17 pour la légende) 
 

4.3.2 Les failles 
Dans la région d’étude, les failles recoupant les sédiments récents ou décalant les 

surfaces d’abrasion sont des failles normales orientées le plus souvent entre N340 et N40 
environ , avec un rejeu essentiellement vertical, sans composante décrochante, les cannelures 
observées sur les plans de failles étant verticales (Fig.17). 

Ces failles ne jouent pas un rôle prépondérant dans la répartition des surfaces ; elles ne 
contrôlent pas leur extension latérale mais peuvent influencer leur largeur (Fig.17); de même, 
elles affectent les surfaces en les décalant. 

Toutes les failles ne décalent pas les différentes surfaces de la même quantité de 
déplacement ; par exemple, la faille de la quebrada Palo Cortado affecte t2 et t3, elle décale t2 
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de 14 Fig.23). La faille Teniente, quant à elle, n’affecte que la 

 

rtado 

t d’autre des Altos de Talinay ; l’altitude 
s viron de 500m à 160m, d’Ouest en Est. Il semble donc que la partie à l’Ouest des 

ffectent des dépôts 
uaternaires(Fig.24). Globalement, les failles ont une direction entre N335 et N10 et un fort 

plongeme ales. 

nso – 
os V me vu ci-dessus. 

 

 m environ et t3 de 150 m (
surface t3 d’une quantité de déplacement relativement constante : 53m au niveau de Caleta 
Morritos et 35m au niveau de Punta 
Gruesa. 

Fig.23 : Profil topographique 
perpendiculaire à la quebrada Palo 

Co
 
 Enfin, au sein d’une même surface, le rejeu vertical d’une faille peut aussi varier, par 
exemple, de 9m (Punta Limari Sud) à 54m (Punta Limari Norte) pour t2. 
On distingue que le contexte tectonique est moins marqué au Sud de Caleta Manso qu’au 
Nord, le nombre de failles est nettement moins important ; toutefois, il est possible qu’un 
certain nombre de failles ne soit pas visible parce qu’elles peuvent être recouvertes par les 
dépôts alluviaux des Ríos Choapa et Pupio (Fig.17). 
Il existe aussi des différences longitudinales au sein du contexte tectonique, entre la région 
des Altos de Talinay et Bahia Tongoy ; en effet, on s’aperçoit que le niveau maximum atteint 
par la mer n’est pas à la même altitude de part e
pa se en
sommets les plus hauts des Altos de Talinay se soit davantage soulevée que la partie à l’Est. 
Enfin, on note des marqueurs évidents de néotectonique distensive synsédimentaire dans cette 
région ; en effet, on observe des failles normales récentes qui a
q

nt ; sur la figure 24c, on distingue des cannelures verticales norm
En résumé, il apparaît, d’une part, que la surface t3 est nettement plus affectée par les failles 
que les trois autres surfaces, en nombre de failles et en rejeu vertical ; et d’autre part, que le 

ord de la région d’étude (Altos de Talinay) est plus déformé que le Sud (Caleta MaN
L ilos) et l’Est (Bahia Tongoy), com

Fig.24 : Marques de néotectonique distensive synsédimentaire 



 
4.3.3 Variations N-S de l’altitude des surfaces 

d’abrasion 
 
 Au Nord, au niveau des Altos de Talinay, on observe 

succession des quatre surfaces alors qu’au Sud, au 
de Caleta Derumbe, par exemple, seule la surface t3 
ésentée. A partir de 30°58’ jusqu’à 32°, la surface t2 

disparaît ; la part de la surface t3 devient prépondérante par 

Nord vers le Sud 

st davantage soulevée que sa partie Sud. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.25 : Variations de  l’altitude des surfaces d’abrasion en 

fonction de la latitude dans la région d’étude 
 
 

bien la 
niveau 
est repr

rapport à celles de t0 et t1, elle acquiert une large extension et 
l’altitude de cette surface diminue du 
(Fig.17 et Fig.25). 
De plus, on constate que les altitudes des surfaces sont moins 
importantes au Sud qu’au Nord. Ceci montre que la partie 
Nord de la région s’e
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5. Discussion : origine de la surrection et de la tectonique mise en 
évidence dans la région 

 
La formation des surfaces d’abr ion
tectonique régionale sur la zone
 

− Effet de l’eustatism
Dans un premier temps, il s’av
interglaciaire s’est produit il y a
niveau actuel (Leonard et Wehm
depuis le Néogène date de 15,5
al., 1998). Or, dans notre région
plus de 500m d’altitude ; ainsi, 
eux seuls de la position des sur
joue un rôle prépondérant dans leur localisation. 
 

− Rôle de la ride Juan Fernandez 
D’après Yañez et al. (2001), l’horizontalisation du slab serait liée à la migration et au passage 
en subduction de la ride Juan Fernandez sous la plaque Amérique du Sud. Le point de passage 
de la ride se localise vers 33°S depuis 10 Ma, non loin de la région d’étude. La subduction de 
cette anomalie bathymétrique entraîne un allègement de la plaque plongeante qui, en 
subductant, soulève la plaque continentale et la déforme. Un tel soulèvement de l’avant arc, 
supérieur à 500m, a clairement été mis en évidence au Pérou, à la verticale de la ride Nazca 
(Le Roux et al., 2000). En tout état de cause, si les soulèvements que nous mettons en 
évidence résultent du passage de la ride Juan Fernandez sous le Norte Chico, ces 
soulèvements devraient être anciens (environ 10 Ma). Toutefois, la subduction de cette ride 
pourrait expliquer le soulèvement mais pas particulièrement les failles normales. 
 

− Rôle de l’érosion tectonique 
La présence, dans notre région d’étude, de surface d’abrasion marine n’est pas unique le long 
de la côte chilienne ; en effet, on retrouve des terrasses marines, au niveau de la Péninsule de 
Mejillones (environ 23°30’S), perchées à plus de 400m d’altitude et datées du Quaternaire 
(e.g. Ortlieb et al., 1996). 
Le fait qu’on observe des morphologies similaires sur la Péninsule de Mejillones démontre 
que la géométrie du plan de subduction ne joue pas nécessairement un rôle majeur dans la 
morphologie côtière. En effet, la Péninsule de Mejillones ne se trouve pas au-dessus d’un 
segment de subduction sub-horizontale contrairement à la région d’étude. En outre, on sait 
que, dans notre région, la plaque océanique plonge avec une inclinaison de 30° et ne devient 
sub-horizontale que vers 100 km it environ à 180 km de la fosse en distance 
horizontale ; ainsi, on peut considérer que pour une frange de 180 km de large à partir de la 
fosse, la géométrie du plan de subduction est la même le long de la côte. 
De plus, on observe ces terrasses marines lorsque la côte se trouve proche de la fosse, c’est à 
dire lorsqu’elle s’avance dans l’océan par rapport au reste du continent, comme au niveau des 
péninsules de Mejillones au Nord du Chili, ou d’Arauco, au Sud ; ceci minimise davantage 
encore l’effet de la géométrie du
une distance particulièrement faible de ible au 
Nord de la zone qu’au Sud. On observe donc que la zone la plus proche de la fosse est aussi 
celle qui est la plus soulevée (Fig.26). Le phénomène qui pourrait expliquer la tectonique 
affectant la côte chilienne est le sous-placage de roches érodées à la plaque continentale, au 

de Tongoy – Los Vilos 

as  est liée à l’interaction des effet de l’eustatisme et de la 
 côtière. 

e 
ère que, d’après la courbe eustatique, le dernier maximum 

 125 000 ans et que le niveau était seulement 6m au-dessus du 
iller, 1991) ; de même, le niveau maximum atteint par la mer 

 Ma et était 150 m au-dessus du niveau actuel (Hardenbol et 
 d’étude, la surface d’abrasion la plus ancienne est perchée à 

les phénomènes eustatiques ne peuvent pas être responsables à 
faces d’abrasion et par conséquent, la tectonique intervient et 

 de profondeur, so

 plan de subduction. La région que nous étudions se situe à 
 la fosse océanique ; elle est d’autant plus fa
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niveau de la zone de subduction, abandonnées sous la plaque continentale, au niveau de la 
illère de la Côte et qui la soulèvent (Lallemand, Schnürle et Mala

ther, 2000)). Ainsi, il se forme des failles normales qui vien
Cord vielle, 1994 ; Adam et 
Reu nent accommoder ce 
oulèvement et l’extension E-W en surface ; il se forme au niveau de la plaque sus-jacente des 

ique extensive dans la zone d’avant arc du Nord du 
hili et que celles-ci sont contemporaines. 

Fig.26 : Bathymétrie de la plaque plongeante au niveau de la zone d’étude – a : Altos de 

cessité de dater les surfaces d’abrasion marine 

ombien de temps les 

s
horsts et des grabens. D’après Delouis et al. (1998), il existe une relation de causalité entre 
l’érosion liée à la subduction et la tecton
C

a 

 

Talinay – On observe que la zone (a) est particulièrement proche de la fosse océanique, ce 
qui pourrait expliquer l’intensité de la déformation 

 
6. Conclusion : né
 

 Aucune datation des surfaces n’a encore pu être réalisée à cause du peu de sédiments et 
de fossiles sur les surfaces d’abrasion de la région d’étude. Or, le seul argument pouvant 
accréditer l’une ou l’autre hypothèse expliquant le soulèvement de la côte chilienne (effet de 
l’érosion liée à la subduction ou effet du passage de la ride) est l’âge de ce soulèvement. Il 
faudrait essayer de concentrer les efforts sur ce problème de datation en recherchant 
minutieusement, sur les différentes surfaces, des fossiles pour faire des datations ou dater les 
grains de quartz par méthode cosmogénique afin de déterminer depuis c
grains sont à l’air libre et donc l’âge de formation de la surface. 

 Néanmoins, des terrasses marines perchées jusqu’à 40 m ont pu être datées dans la 
région de Bahia Coquimbo, à 80 km au Nord de Tongoy, comme étant du Quaternaire. Les 
âges ont été obtenus par Radtke (1989) et par Leonard et Wehmiller (1992). Les deux régions 
étant proches l’une de l’autre, nous pourrions alors penser que les surfaces de notre zone 
d’étude datent du Quaternaire et par conséquent, l’hypothèse du rôle de la ride Juan 
Fernandez n’est plus valable. 
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