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INTRODUCTION GENERALE 

Pourquoi étudier les systèmes côtiers ?  

 A lǯinterface terre-mer, la frange littorale est sujette à un équilibre fragile entretenu par les interactions entre les agents hydrodynamiques, biologiques et anthropiques. Cette zone nǯa cessé de constituer, dès la sédentarisation de lǯ(omme, un intérêt grandissant : dǯabord pour lǯaccès aux 
ressources nourricières (pêche), puis par le développement du commerce et désormais par les besoins 

grandissants en ressources minérales (granulats), énergie fossile (pétrole et gaz) et renouvelable 

(champs éoliennes/ hydroliennes). Actuellement, plus de 50 % de la population mondiale, et 73% en Europe, occupe lǯespace littoral ȋUnited Nation, 2014). Ces secteurs représentent donc des enjeux 

socio-économiques majeurs et nécessitent dǯêtre finement étudiés afin de maintenir lǯéquilibre fragile 

qui les caractérise   

 Récemment, la recrudescence de tempêtes extrêmes, submersions et inondations, enregistrée sur la frange littorale de lǯhémisphère Nord ȋSandy, Etats-Unis, 2012 ; Xaver, Grande-Bretagne et 

Allemagne, 2013) et plus localement sur la façade française Atlantique (Xynthia, Pays de Loire, 2010 ; 

Ulla, Bretagne, 2014) traduit les effets dǯun réchauffement climatique annoncé ȋGIEC/IPCC 5th 

Assessment Report – Climate Change 2014) et augmente la vulnérabilité de ces secteurs. 

 Il existe une grande variabilité morphologique et sédimentaire dǯenvironnements côtiers à la 
surface de la terre mais les systèmes estuariens sont parmi les plus communs et les plus anthropisés 

(Figure 1). Présentant une large diversité dépendante des caractéristiques climatologiques, 

géographiques, géologiques et hydrologiques locales (Perillo, 1995), les estuaires de la façade Manche-

Atlantique sont avant tout à dominance tidale ou mixte (houles/marée) (Chaumillon et al., 2010). 

 

Figure 1 : Distribution mondiale du régime des marées ;d’apƌğs FleŵŵiŶg, ϮϬϬϱ daŶs FleŵŵiŶg, ϮϬϭϮͿ 
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 Depuis une vingtaine dǯannées, les systèmes côtiers à dominance tidale, sont le sujet de 
nombreuses études ayant pour but : de caractériser (1) leurs partitionnements sédimentaires et 

morphologiques en relation avec lǯhydrodynamisme actuel (Davis et Hayes, 1984 ; Dalrymple et al, 

1990 ; Dalrymple & Zaitlin, 1994 ; Ryan et al, 2007 ; Tessier et al, 2010 ;Dalrymple et al., 2012 ; 

Barnard et al, 2012 ; Shaw et al, 2014),(2) leurs potentiels de préservation des archives sédimentaires 

et (3)leurs évolutions environnementales en contexte de transgression marine(Dalrymple et al., 1990; 

Jouet et al., 2003; García-García et al., 2005; Billeaud et al., 2009; Menier et al., 2010; Dalrymple et al., 

2012; Tessier et al., 2012; Traini et al., 2013; Green et al., 2013; Zhang et al., 2014).  

 Bien que le niveau marin soit reconnu comme lǯun des principaux facteurs de contrôle des 
paramètres de dépôts, la variabilité des géométries de ces environnements est étroitement contrôlée 

par les facteurs locaux (Tessier, 2012). Les études antérieures ont ainsi permis de mettre en évidence 

que la répartition sédimentaire actuelle et lǯarchitecture des dépôts holocènes, sont soumises à la 
disponibilité du matériel potentiellement remobilisable, aux facteurs hydrodynamiques (courants de 

marée et houles océaniques) et aux apports fluviaux.  

 Parmi la variabilité des géométries des systèmes côtiers, les estuaires dominé marée 

constituent des secteurs dǯétude clés pour comprendre les transferts sédimentaires du domaine continental vers le domaine marin et ce depuis lǯennoiement à lǯ(olocène du système. Néanmoins, même sǯil est possible de dresser les caractéristiques globales de ce type dǯenvironnement, la 

modulation par les facteurs locaux est propre à chaque système et pouvant sǯexprimer différemment 
sur de petites échelles spatiales apparait comme indispensable pour comprendre leur fonctionnement 

(Dalrymple et al., 1992 ; Allen et Posamentier, 1993 ; Martinsen et Hellandhansen, 1995 ; Estournès et 

al., 2012 ; Traini et al., 2015; Lesourd et al., 2016). 

Cadre et objectifs de l’étude 

 Localisée à lǯextrémité Ouest de la pointe bretonne, la rade de Brest est un système estuarien 

semi-fermé, macro-tidal (marnage moyen 4.7 m), communiquant avec la mer dǯ)roise par lǯintermédiaire dǯun étroit goulet (1.8 km de large). Ce bassin est connecté à deux fleuves côtiers dont lǯembouchure délimite le bassin nord ȋElornȌ et sud ȋAulneȌ. Lǯoriginalité de la rade de Brest réside à la 

fois dans son littoral, très découpé par de nombreuses baies abritées de faibles profondeurs (< 10 

mètres), et dans la conservation des paléo-chenaux sǯétendant de lǯembouchure des principaux fleuves, à lǯEst, jusque dans la mer dǯ)roise, à lǯOuest. La rade de Brest est depuis le début du XIXème siècle 

soumis à de nombreux aménagements portuaires (militaires et commerciaux). Le développement se poursuit encore actuellement avec la construction dǯun nouveau polder, afin dǯaccueillir la zone 

industrielle des énergies marines, dont les travaux, amorcés en début dǯannée 2016, aboutiront en 

2020.  
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 Entre 1960 et 1990, plusieurs études se sont attachées à caractériser la distribution 

sédimentaire et la dynamique associée de la rade de Brest (Guilcher et Pruleau, 1962 ; Moign, 1967 ; 

Hinschberger, 1968 ; Bassoulet, 1979 ; Hallegouët, 1979 ; Auffret, 1983 ; Fichaut, 1984). Chacune dǯentre elles sǯest focalisée sur un secteur précis ȋexterne, interne bassins versants) attachant souvent 

peu dǯattention aux interactions entre les différents compartiments par manque de données. En outre, lǯempreinte encore visible des paléo-chenaux dans la morphologie des fonds marins a suscité de 

nombreuses interrogations et plusieurs études ont été entreprises afin de définir leurs tracés 

(Hinschberger et Pauvret, 1968 ; Hallégouet, 1994 ; Baltzer, et al., ʹͲͳͲȌ. Lǯhypothèse dǯune potentielle 
jonction, sur la plate-forme continentale, entre le paleo-réseau de la baie voisine (Douarnenez) et celui 

de la rade de Brest est alors suggérée. Bien que le remplissage de la baie adjacente (Douarnenez) ait 

déjà été discuté (Jouet et al., 2003), le remplissage de la rade de Brest restait jusquǯà ce jour méconnu. 
 Les caractéristiques particulières de la rade de Brest font de ce site un cadre idéal pour 

comprendre la dynamique sédimentaire actuelle liée au processus tidaux et les échanges opérés entre 

un secteur largement ouvert aux houles océanique et confiné. Les archives sédimentaires, prélevés 

dans les environnements peu profonds de la rade, permettent de caractériser le remplissage holocène dǯun environnement confiné en relation avec les différents forçages. Soumis à une forte pression 

anthropique depuis presque deux siècles, il apparait également comme un secteur intéressant pour caractériser lǯimpact de lǯ(omme. 
 Cette étude se propose en particulier dǯétudier et de tenter de restituer les transferts 

sédimentaires dans ce contexte semi-fermé depuis le début de son ennoiement à lǯ(olocène. Il en 

découle plusieurs questions abordées lors de ce travail : (1) Quelle est la dynamique sédimentaire 

actuelle en rade de Brest ? (2) Quels sont les agents hydrodynamiques qui la contrôlent ? (3) Quels 

sont les échanges entre le secteur confiné, abrité des houles océaniques, et celui ouvert sur la plate-

forme continentale ? (4) Comment cette dynamique a-t-elle évolué au cours de la remontée du niveau 

marin ? (5) Quels ont été les facteurs de contrôle du remplissage sédimentaire ? 

 Mes travaux, ont porté sur lǯévolution sédimentaire de ce système à deux échelles temporelles 

différentes: 

(a) Les objectifs du premier axe sont de caractériser le modèle sédimentaire actuel sur le fond (par 

charriage) et dǯen déterminer le rôle des agents hydrodynamiques. Deux approches ont été développées. La première consiste, sur la base de nouvelles données dǯimagerie sonar et dǯun canevas dǯéchantillonnage conséquent, de caractériser la répartition des cortèges morpho-sédimentaires. La seconde sǯappuie sur le couplage dǯun modèle dédié à la modélisation océanographique (MARS-3D) 

prenant en compte la dynamique liée aux courants de marée et débits fluviaux avec la sédimentologie 

locale. Le but étant de caractériser lǯorientation et lǯintensité des courants résiduels sur le fond, et de 

quantifier les volumes sédimentaires en transit, en fonction des cycles tidaux (morte eau/vive eau) et 

saisonnier (été/hiver) sur des simulations longues et avec une résolution spatiale élevée.  
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ȋbȌ Le second sǯattache à décrire la mise en place des dépôts sédimentaires au cours de la dernière 
transgression marine et de déterminer les facteurs de contrôle du comblement du bassin. Afin de 

répondre à ces objectifs, des campagnes ont été réalisées au cours de ces travaux (SERABEQ1, 2 et 3 de ʹͲͳͶ à ʹͲͳͷȌ et ont permis dǯacquérir un maillage resserré de profils sismiques combiné à une série 

de carottages longs et dǯinterfaces. Les résultats obtenus sǯappuient sur une analyse détaillée de lǯorganisation stratigraphique des séquences sédimentaires au sein du cortège de dépôt holocène dans 

un cadre chrono-stratigraphique bien établi. 

Cadre de la thèse 

 La réalisation de ce projet a été rendue possible par le soutien financier de la région Bretagne, du laboratoire dǯexcellence LabexMER « L'océan dans le changement » et en particulier de son axe 4 «  

du sédiment au manteau : érosion-transport-interaction ». Ce travail a bénéficié du soutien du SHOM 

(Service Hydrographique et Océanographique de la Marine) et de sa base de données bathymétriques, il été mené au sein de deux laboratoires dǯaccueil : le Laboratoire Géodynamique et enregistrement Sédimentaire de lǯ)FREMER et lǯUMR-CNR 6538 « Domaines Océaniques » à lǯUniversité de Bretagne 
Occidentale. Ce projet sǯinscrit également dans le cadre du projet de réseau de surveillance REBENT et à conduit à des collaborations avec le laboratoire DYNECO de lǯ)FREMER. Plusieurs acteurs de la région 
sont également concernés par cette étude : Brest Métropole Océane ȋPolderȌ, le Parc marin dǯ)roise ou encore les réseaux SAGE du bassin versant de lǯAulne et de lǯElorn. 

Organisation du mémoire Ce mémoire sǯarticule autour de six chapitres : 

 Le chapitre I propose un état de lǯart sur les caractéristiques morphosédimentaires, et le 

remplissage stratigraphique des systèmes à dominance tidale en lien avec les processus qui leurs sont associés. Ce chapitre sǯattache également à réaliser un bref rappel des évolutions climatiques et 

eustatiques rythmant le  quaternaire et plus particulièrement la dernière période holocène. 

 Le chapitre II présente les caractéristiques géographiques et géologiques de la rade de Brest et son ouverture sur la mer dǯ)roise. Les connaissances déjà acquises sur lǯhydrodynamisme et la 
distribution sédimentaire ainsi que sur les communautés macro-benthiques et les aménagements 

anthropiques y sont incluses.  

 Le chapitre III est dédié à la présentation des méthodes et des types de données utilisées au 

cours de ces travaux de thèse. Une description des différents instruments mis en œuvre avec leurs 

principes de fonctionnement, ainsi que des campagnes anciennes et réalisées au cours de la thèse, est dǯabord effectué. La seconde partie est consacrée aux analyses en laboratoire, aux traitements des 

données et à la description des paramètres du modèle.  
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 Le chapitre IV se concentre sur le premier axe temporel (actuel). Il aborde dans une première 

partie la distribution des cortèges morphosédimentaires sur la zone dǯétude. Ces résultats ont fait lǯobjet dǯune publication dans Journal of Map (Gregoire et al., 2016). Les indices de transport résiduel sont déterminés à partir de lǯanalyse détaillée des figures sédimentaires. La seconde partie est 

consacrée à lǯétude de lǯorientation et lǯintensité des courants résiduels sur le fond et à la 

quantification des volumes de sédiment en mouvement, par le modèle MARS 3D. Ces deux approches 

sont in fine comparées.  

 Le chapitre V est dédié à lǯéchelle de temps plus longue. Lǯarchitecture des dépôts 
sédimentaires holocènes au regard des facteurs de contrôle est préalablement présentée. Ces résultats 

font lǯobjet dǯune publication à Marine Geology et sont inclus dans la première partie de ce chapitre. La 

seconde partie est ciblée sur la détermination des facteurs de contrôle de la sédimentation depuis la 

stabilisation du niveau marin, cǯest-à-dire à une position proche de lǯactuel.  
 Le chapitre VI propose une conclusion et discussion à partir de lǯintégration des échelles de temps de lǯétude et sǯarticule à partir de lǯévolution des transferts sédimentaires depuis la dernière 
remise en eau du système. 
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INTRODUCTION 

 Les environnements sédimentaires côtiers sont sujets aux conditions parmi les plus 

énergétiques à la surface de la terre et particulièrement dans les estuaires. En effet, la modification des 

formes sédimentaires et les caractéristiques de la répartition sédimentaire peuvent varier de la 

seconde au siècle et du centimètre à plusieurs milliers de kilomètres. Ainsi, de grands changements sédimentaires et géomorphologiques côtiers se passent à lǯintérieur ou aux abords des estuaires. Contrairement aux dépôts marins profonds, lǯenregistrement des dépôts estuariens sǯeffectue dans un 
environnement limité et éphémère. Cependant, Nichols et Biggs (1985) proposent pour la première 

fois une géométrie des séquences des dépôts estuariens axial et latéral en conditions transgressives dans le cas dǯune rivière à fortes décharges sédimentaires. Néanmoins, il existe une large variété dǯestuaires dont la morphologie dépend de nombreux facteurs quǯil est nécessaire dǯexposer avant dǯeffectuer une étude approfondie ȋTableau 1). 

 

Tableau 1 : Facteurs contrôlant la formation des estuaires. Les faĐteuƌs se dĠĐliŶeŶt eŶ plusieuƌs tǇpes Ƌu’il est ŶĠĐessaiƌe de 
dĠteƌŵiŶeƌ afiŶ de Điďleƌ la ĐlassifiĐatioŶ à laƋuelle se ƌappoƌte l’estuaiƌe de la zoŶe d’Ġtude (Perillo, 1995) 
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I.1 Définition et classification des estuaires 

I.1.1 Définition d’un estuaire 

 « Un estuaire c’est là où une rivière rencontre la mer » (Lyell, 1834). Bien quǯil existe une 

quarantaine de définitions, la plus complète et utilisée reste, depuis le début des années 1950, celle 

proposée par les travaux pionniers de Cameron et Pritchard (1963) qui prend en compte lǯensemble 
des paramètres physico-chimiques, biologiques et sédimentaires agissant sur le milieu: « Un estuaire 

est une masse d’eau côtière semi-fermée ayant une connexion directe avec l’océan et à l’intérieur duquel 

l’eau de mer est diluée de façon mesurable avec l’eau douce issue du bassin versant ». Néanmoins, cette 

définition est toujours contestée par de nombreux auteurs. Notamment par Dionne (1963) et Fairbridge ȋͳͻͺͲȌ qui soulignent lǯimportance du processus tidal dans lǯévolution estuarienne, puis 

par Dalrymphe et al. (1992) apportant un aspect sédimentaire à la définition de Pritchard : «  Un 

estuaire est définie comme une masse d’eau marine dans un système de vallée ennoyée qui reçoit des 

sédiments à la fois des sources fluviatiles et maritimes, il contient des faciès influencés par les processus 

tidaux, fluviaux et de houle. Un estuaire s’étend, de l’amont vers l’aval, à partir de l’influence tidal jusqu’à 

la limite des faciès tidaux».  

 

Figure 2 : Représentation schématique d'un estuaire d'après Dionne (1963), Pritchard (1967), Dalrymphe et al., 1992 et Perillo 

(1995) 

I.1.2 Classification des estuaires 

Les estuaires peuvent être classés en fonction de plusieurs paramètres, cǯest pourquoi il existe de 
nombreuses classifications. A lǯintérieur dǯune classification géologique, par exemple, les critères 
déterminants sont la genèse, la géomorphologie et la sédimentologie. Tandis quǯavec une classification 

physique, ce sont dǯavantage les facteurs mesurables dans lǯestuaire, comme la salinité, la température, 
et les courants tidaux ou les vents. Aujourdǯhui il existe ͵ grandes catégories de classification ȋJang et 
al., 2013) :  
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(1) ECC : Classification à partir de la circulation estuarienne (Pritchard, 1955 ; Hansen and Rattray 

1966 ; Fischer, 1976) 

(2) EEC : Classification à partir de lǯenvironnement estuarien. Elle se base sur les processus 

physiques responsables des caractéristiques physiques de chaque estuaire (Hume et al, 2007). 

(3) GC : Classification à partir de la géomorphologie (Pritchard, 1960 ; Fairbridge, 1980 ; Roy et al, 

1984 ; Dalrymphe et al, 1992 ; Perillo, 1995 ; Ryan et al, 2003) Dans le cas de cette classification se sont dǯavantage les paramètres physiques ȋsalinitéȌ qui sont pris 
en compte. Celle de Pritchard (1955) a permis de différencier les estuaires en 4 catégories en fonction 

de leurs structures saline : 

 

Figure 3 : Schéma du mode de mélange des eaux fluviatiles et des eaux marines selon la classification de Pritchard (1955). En a. 

les estuaires mélangés, en b. les estuaires partiellement mélangés, en c. les estuaires stratifiés à marée et en d. les estuaires 

stratifiés à coin salée (source : http://www.iupui.edu). 

 Les estuaires mélangés : Les effets de marée dominent sur les effets fluviatiles, ainsi les eaux sont 

verticalement homogènes. Cependant, la différence de densité entre les masses dǯeaux marines et 
fluviales entraine néanmoins très souvent un gradient longitudinal de la salinité. (Figure 3. a).  

 Les estuaires partiellement mélangés : Cette catégorie dǯestuaire est observable lorsque le 
volume dǯeau apporté par la marée prédomine sur lǯapport des masses dǯeaux fluviales. Cette 
configuration entraine la formation de courants plus forts ce qui permet un mélange plus efficace des masses dǯeaux ȋFigure 3. b).  

 Les estuaires stratifiés à marée : La structuration des masses dǯeau de ce type dǯestuaire est semblable à celle du coin salé, néanmoins il a tendance à être plus mélangé en raison dǯune énergie 
de marée plus importante que dans le cas précédent (Figure 3. c). 
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 Les estuaires stratifiés à coin salé : Cǯest dans ce type dǯestuaire que la stratification verticale est 
maximale. Elle est observable lorsque les marnages de marée sont peu élevés et que les débits 

fluviaux, bien que faibles, dominent sur les flux maritimes entrants. Les masses dǯeaux marines salées et denses circulent sur le fond en direction de lǯamont tandis que les eaux fluviales peu denses sǯorientent dans la colonne dǯeau supérieure vers lǯaval. Le « coin salé » augmente avec lǯamplitude de la marée et diminue avec le débit du fleuve Figure 3. d).  

(2) La deuxième classification se base sur lǯidée que les différences morphologiques de chaque estuaires sont induites par les processus physiques qui lǯinfluence. Ces processus physiques sont eux-

mêmes contrôlés par des facteurs indépendants (Hume et al., 2007) (Figure 3. d). Cette classification sǯappuie sur une hiérarchisation de ces facteurs en Ͷ niveaux : le niveau 1 différencie les variations à lǯéchelle globale (processus climatiques et océaniques) ; le niveau 2 celles des processus 

hydrodynamiques estuariens ; le niveau 3 les variations caractéristiques du bassin versant et enfin le 

niveau 4 les processus hydrodynamiques locaux. Jang et Hwang (2013) propose, à partir de la classification de (umes et al. ȋʹͲͲ͹Ȍ, dǯintroduire les paramètres de houle et des processus 

anthropiques. 

 

Figure 4 : Modèle conceptuel de la hiérarchisation des processus physiques qui détermine les caractéristiques physiques et 

écologiques des estuaires sur quatre niveaux. Chaque niveau est associé à un ensemble de processus contrôlés par les facteurs 

(Hume et al., 2007) 

(3) Cette catégorie de classification prend en compte la morphologie, les décharges fluviales, les 

processus tidaux, et la composante des vagues générée par le vent dans un contexte de niveau marin stable. Le premier à sǯy être intéressé fût Pritchard ȋͳͻ͸ͲȌ. )l détermine, à partir de la genèse des 

estuaires, 4 types de morphologie :  

 Les vallées ennoyées : Cet estuaire se forme à partir du creusement du substratum par une 

rivière qui se comble lors de la dernière transgression flandrienne (entre 17 000 à 10 000 ans). 
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Exemple : Lǯestuaire de la Tamise, de la Gironde. Le terme de ria désigne ce type dǯestuaire ȋEvans 

et Prego, 2003). 

 Les Fjords : Leur genèse est associée à lǯexcavation du substratum par une ancienne calotte 

glaciaire. Exemple : Estuaire du Flensburg (Allemagne)  

 Les estuaires à barre littorales : Associés aux lagons côtiers, ils se caractérisent par un 

substratum très légèrement creusé. Exemple : Estuaire du Queule (Chili)  

 Les estuaires d’origines tectoniques (récentes): La morphologie de ces derniers est contrôlée 

par des mouvements néotectoniques. Exemple : La Baie de San Francisco  

Fairbridge (1980) créé une nouvelle classification à partir de celle de Pritchard où il insère les processus hydrodynamiques afin dǯavoir une meilleure compréhension physiographique de la 

classification estuarienne. Ainsi il introduit 4 nouvelles catégories dǯestuaires par rapport à Pritchard : 

Les rias proche de la description des vallées ennoyées mais à plus fort relief, les plaines côtières, les 

estuaires « blind» (temporairement fermés) et les deltas. Néanmoins, la plus utilisée et la plus 

« intégrative » aujourdǯhui reste celle de Dalrymphe et al. ȋͳͻͻʹȌ. Cette classification morphologique sǯorganise autour de trois pôles : débits fluviaux, houles et processus tidaux. Elle a lǯavantage dǯêtre à la 

fois complète, accessible et intègre en outre la dimension temporelle à travers les variations du niveau 

marin (Figure 5 ). 

 

Figure 5 : Classification morphologique des estuaires en fonction des critères hydrodynamiques et la variation du niveau marin 

selon trois pôles représentés par les apports fluviaux, les courants tidaux et la houle (d'après Dalrymphe et al., 1992) 

 

Les deltas, dominés par les rivières sont localisés à lǯapex, tandis que les plaines côtières et les 
estrans sont positionnés de part et dǯautre des pôles « vagues-marées ». Les estuaires occupent une 

position intermédiaire. Les sources sédimentaires sont mixtes et influencées soit par la houle ou la 

marée. Ainsi, Dalrymple et al. (1992)  déterminent quǯil existe, selon les critères hydrodynamiques, deux grands types dǯestuaires : les estuaires dominés par la houle et ceux dominés par la marée.  
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Depuis, dans le cadre de programmes nationaux dǯévaluation et de gestion des territoires 

littoraux, des travaux ont permis de développer des classifications basées sur des variables 

quantifiables. Notamment, ceux de Ryan et al. (2003) qui ont créé un modèle conceptuel à partir des 

paramètres biophysiques, hydrologiques, morphologiques et géologiques. Leur modèle, permettant de distinguer sept types dǯembouchures, est basé sur des études géomorphologiques et 

sédimentologiques australiennes (Heap et al., 2001) sur lesquelles dǯautres processus biotiques et 
abiotiques se recoupent : Hydrologie, dynamiques des sédiments et nutriments.  

I.1.3 Cas des estuaires dominés marées 

 Dans cette thèse, lǯattention se porte tout particulièrement sur la catégorie des estuaires 

dominés marée (Dalrymple et al., 1992). Dans ce type dǯestuaire, lǯaction de la marée joue un rôle 
dominant. Le volume dǯeau déplacé lors de chaque cycle tidal (prisme tidal) détermine le transport des 

sédiments (Harris et al., 1993). 

 

Figure 6: (A) DistƌiďutioŶ de l’ĠŶeƌgie, (B) schéma des caractéristiques morphologiques (vue en plan) et (C) faciès sédimentaire 

selon une Đoupe loŶgitudiŶale d’uŶ estuaiƌe doŵiŶĠ marée (Dalrymple et al., 1992) 

 Même si la dominance tidale peut influencer les estuaires de type micro- et mesotidal, les 

estuaires dominés marée sont souvent associés à des conditions macrotidales (marnage > 4 m) 

(Dalrymple et al., 2012). Ces conditions extrêmes génèrent une déformation de lǯonde de marée induite par plusieurs facteurs ȋfrottement sur le fond, convergence des berges…Ȍ ȋDronkers, ͳͻͺͺȌ. La 
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convergence des berges entraîne une concentration de lǯonde de marée et de son amplitude limitant la perte dǯénergie par frottement. Ces conditions, dîtes hypersynchrones (Nichols et Biggs, 1985), se traduisent par  une augmentation soudaine des courants de marée qui diminuent ensuite vers lǯamont 
(Figure 6 A). Dans cette configuration, les vitesses de flot sont supérieures à celles du jusant. 

 Par conséquent, le flot est ȋͳȌ capable de charrier des sédiments grossiers à lǯembouchure de lǯestuaire et ȋʹȌ de remobiliser les sédiments fins par érosion. )l transporte, par la suite, les particules fines vers lǯamont jusquǯau point o‘ lǯécoulement fluvial devient prépondérant ȋpoint nodalȌ ȋAllen et 
al., 1980). Ceci entraine un piégeage des sédiments vaseux au point nodal (le bouchon vaseux), redéposés pendant lǯétale ȋAllen et al., ͳͻ͹͹Ȍ. Le bouchon vaseux migre dǯamont en aval en fonction 
des cycles saisonniers (étiage/crue) et tidaux (morte eau/ vive eau). Les houles et les débits fluviaux 

peuvent jouer localement un rôle très important (Dalrymple et al., 2012). La houle contrôle la sédimentation des côtes proches de lǯembouchure ȋà cause de la diminution de lǯeffet du prisme tidalȌ ȋAllen et al., ʹͲͲͳȌ. En amont du système, lǯaffaiblissement des courants de marée ȋpar friction sur le 
fond) et les débits fluviaux génère une inversion du transport résiduel désormais dirigé en direction 

de la mer (Dalrymple et Choi, 2007).  

 Lǯénergie dans un estuaire dominé marée est forte à son embouchure ȋtransport dirigé vers lǯamontȌ, puis diminue progressivement jusquǯau point nodal avant dǯêtre à nouveau puissante ȋtransport dirigé vers lǯavalȌ (Figure 6. A). Cette distribution de lǯénergie particulière permet de diviser les estuaires en trois ensembles dǯaval en amont ȋDionne, ͳͻ͸͵ ; Fairbridge, 1980 ; Dalrymple, 2006) 

(Figure 6) : 

 Le domaine externe influencé par les processus marin (houle et flot) générant un transport dirigé vers lǯamont, 
 Le domaine intermédiaire caractérisé par une diminution importante des courants et une 

inversion du sens de transport mais également par un mélange entre des eaux douces et salées,  

 Le domaine interne dominé par les processus fluviaux entrainant un transport dirigé vers lǯaval.  
 Les limites externes se caractérisent en amont par la limite dǯexpansion maximale de lǯeau marine ȋmarée salineȌ et en aval par lǯapparition des faciès côtiers à son embouchure (Dalrymple, 

2006). 

 La morphologie dǯun estuaire dominé marée se distingue par son embouchure en forme dǯentonnoir dont la profondeur décroit rapidement vers lǯamont ȋDalrymple et al., ͳͻͻʹȌ (Figure 6 B). 

Les apports sédimentaires sont originaires de deux sources (fluviale et marine) de granulométrie très 

différentes. La mobilité des sédiments est donc régit par deux modes de transport : charriage et 

suspension (Waeles et al., 2007 ; Le Hir et al., 2011). La distribution spatiale des sédiments est fonction de lǯinfluence tidale et fluviatile qui génère un système dissymétrique latéralement et 
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longitudinalement (Nichols et Biggs, 1985 ; Perillo, 1995). Latéralement, le secteur axial est occupé par 

un réseau de chenaux recouverts de sable (ou sédiments grossiers) tandis que les secteurs bordiers se 

caractérisent par des schorres et des slikkes à granulométrie fine sur lesquels peuvent se développer 

des chenaux à marée (Dalrymple, 2006). Dans la partie axiale, la granulométrie des sédiments décroit dǯaval en amont avant dǯêtre brusquement augmentée dans le secteur interne ȋcréation de barre de 

méandre) (Dalrymple et al., 2012). Morphologiquement cette distribution sédimentaire se traduit par 

une succession de faciès sédimentaires à granulométrie décroissante (Figure 6 C) (Nichols et Biggs, 

1985). Près de lǯembouchure ȋdomaine externeȌ, il se forme des barres tidales sableuses et allongées 
induites par la chenalisation des courants résiduels (flot et de jusant) (Leuven et al., 2016). Dans la 

partie centrale, la géométrie méandriforme du chenal permet la création de barre tidale allongée 

(Barwis, 1978) ou en série (Jeuken, 2000 ; Schuttelaars et De Swart, ʹͲͲͲȌ. En amont, lǯintensité des 
courants diminue et permet le dépôt des sédiments fins. Ainsi la répartition sédimentaire reflète la diminution de lǯintensité des courants tidaux. Elle peut se traduire dans certains environnements sous 

faible influence fluviatile par la succession de dépôts marins à granulométrie décroissante (Reynaud et 

Dalrymple, 2012 ; Ehrhold, 1999). 

 Même si il est possible de dresser les principales caractéristiques dǯun estuaire dominé marée, 
la multiplication des facteurs de contrôle (terre-mer) complexifie leur analyse. Plusieurs études menées dans ces systèmes ont démontré quǯil est nécessaire de sǯappuyer sur les caractéristiques 

naturelles et anthropiques propres à lǯestuaire pour comprendre leur fonctionnement ȋDalrymple et 
al., 1992 ; Allen et Posamentier, 1993 ; Martinsen et Hellandhansen, 1994 ; Estournès et al., 2012 ; 

Traini et al., 2015; Lesourd et al., 2016). 

I.2 Les variations climatiques au Quaternaire et à l’Holocène 

 Le Quaternaire est la période géologique la plus récente, elle débute il y a 2,6 Ma et comprend le Pléistocène ȋʹ.͸ Ma à ͳͳ.kaȌ et lǯ(olocène ȋͳͳ.͹ ka à lǯactuelȌ. Cette période est ponctuée par la 
succession dǯoscillations climatiques majeures caractérisées par des phases de glaciation et de déglaciation dans lǯhémisphère nord (Gibbard et Cohen, 2008). Le Pléistocène peut-être subdivisé en 

trois périodes : inférieur (2.6 Ma à 780 ka), moyen (781 ka à 126 ka) et supérieur (126 ka à 11.7 ka) 

(Richmond, 1996 ; Gibbard et Cohen, 2008). De récents débats, menés par le ISC working group ȋʹͲͳ͸Ȍ, ont approuvé lǯexistence de lǯère Anthropocène ȋCrutzen et al., ʹͲͲʹȌ. Lǯâge de la limite 
inférieure reste encore très discuté (Crutzen et al., 2002 ; Crutzen et Steffen, 2003 ; Steffen et al., 

2007 ; Lewis et Maslin, 2015 ; Zalasiewicz et al., 2015Ȍ. Ces scientifiques sǯaccordent néanmoins pour 

fixer son initiation à la révolution industrielle (1850) et son début effectif après la seconde guerre 

mondiale (1945).  Notre étude sǯétend de la dernière déglaciation jusquǯà lǯactuelle, elle englobe donc le pléistocène supérieur, lǯ(olocène et lǯère Anthropocène.  
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I.2.1 Le climat du Quaternaire 

 Lǯalternance des périodes glaciaires et interglaciaires est dictée par deux types de cyclicités : 

Les cycles longs de Milankovitch ȋͳͻʹͲȌ ȋcentaine et dizaine de milliers dǯannéeȌ corrélés avec les 
variations du mouvement et de la position des planètes (cycle de  Milankovitch) et les cycles de 

« Daansgaard-Oeschger » (Dansgaard et al., 1994), plus courts ȋmillénaireȌ dont lǯorigine est encore 
débattus.  

 Le mouvement des planètes agit directement sur lǯintensité de lǯinsolation et donc sur la 
répartition à la surface du globe des valeurs calorifiques (Milankovitch, 1920 ; Hays et al., 1976 ; 

Berger et al., 1988 ; Berger et Loutre, 2004). Ces facteurs, appelés excentricité, obliquité et précession, associés au couplage mécanique entre lǯatmosphère et lǯocéan sont à lǯorigine des climats et engendre 

depuis 900 000 ans une cyclicité de 100 000 ans (Imbrie et al., 1993; Shackleton, 2000 ;Laskar et al., 

2004 ; Ruddiman, 2006;). 

 Le dernier cycle glaciaire-interglaciaire peut-être subdivisé en 5 stades isotopiques 

(Shackleton, 1969). Le stade isotopique MIS-5 (125 000 – 110 000 ans) (Kolfschoten et al., 2003) 

correspond au dernier interglaciaire et les stades isotopiques MIS-4-3 aux derniers glaciaires. Le MIS-2 

coïncide avec le dernier maximum glaciaire (LGM) et le début du dernier réchauffement climatique. Les limites sont encore discutées mais sǯétendent globalement de ʹ͸ 000 ans cal. BP au début de lǯ(olocène ȋͳͳ 700 cal. BP) (Peltier et Fairbanks, 2006). Enfin le dernier stade isotopique (MIS-1) correspond à lǯ(olocène et est subdivisé en plusieurs épisodes.   

 Il existe une variabilité climatique importante pendant les périodes glaciaires. Ces oscillations plus rapides ont été mises en évidence notamment dans les carottes de glaces de lǯhémisphère nord  
(Groënland) par Daansgard et al. (1993). Ces cycles climatiques courts de second ordre (millénaire : 1 

000 – ͵ ͲͲͲ ansȌ sont associés à des évènements dit dǯ(einrich ȋrécurrence de ͹ 000 – 8 000 ans) ȋ(einrich, ͳͻͺͺȌ plus froids, lǯensemble formant les cycles de Bond ȋͳͲ 000 ans) (Bond et al., 2001). 

Un cycle de Bond se caractérise par une séquence successive de plusieurs Dansgaard-Oeschger (DO), montrant un refroidissement progressif jusquǯà lǯévènement dǯ(einrich ȋ(EȌ. Les deux fluctuations 
régulières sont induites pas les cycles de bond (moyenne fréquence) et des DO (plus haute fréquence) 

(Alley, 1998). Deux principales hypothèses expliquent ces cyclicités observables sur lǯensemble de la 
surface du globe: dynamique interne de la calotte (Alley et Mac Ayeal, 1994) et des périodes de 

réchauffement intense (Stocker, 1998 ; Moros et al, 2004 ;). Selon de récentes études, ces deux 

scénarios doivent être combinés (Flückiger et al, 2006 ; Penaud et al, 2009). Pendant la déglaciation il existe également dǯimportantes fluctuations climatiques tel que le réchauffement de la chronozone 

Bølling- Allerod (réchauffement 14 700-12 ͸ͲͲ cal. BPȌ, et lǯévènement froid du Younger Drias 

(refroidissement 12 600-11 500), le préboréale (11 500-10 ͲͲͲ cal .BPȌ et lǯévènement du ͺ.ʹ ȋͺ 200 

cal. BP) (Clark et al., 2004). Ces oscillations climatiques froides sont associées à la vidange des lacs 
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pro-glaciaires (Melt Water Pulse - MWAȌ qui en relâchant dǯimportants volumes dǯeau douce perturbe 
la circulation océanique (Broecker et al., 1989). 

I.2.2 Le climat à l’(olocène 

 Lǯ(olocène, qui débute à 11 ͹ͲͲ cal.BP a dǯabord été considéré comme stable comparativement 
à la fin du Pléistocène. Néanmoins des enregistrements issus des carottes de glaces, lacustres 

continentales et marines tendent à montrer une variabilité climatique complexe ȋOǯBrien et al., ͳͻͻͷ; 

Bond et al., 1997, 2001) (Figure 7). Lǯ(olocène est subdivisé en trois périodes dont les limites sont 
fixées par des évènements climatiques majeurs (Walker et al., 2012). 

 

Figure 7: AŶoŵalie de teŵpĠƌatuƌe au Đouƌs de l’HoloĐğŶe paƌ ƌappoƌt à l’aĐtuel d'après Marcott et al., 2013 depuis le début de 

l’HoloĐğŶe. La ďaƌƌe d’eƌƌeuƌ est ƌepƌĠseŶtĠe eŶ ďleu pale. Au-dessus sont indiquées les trois grandes périodes climatiques 

majeures (Early, Mid et Late Holocene) (Walker et al., 2012). ȋͳȌLe début de lǯ(olocène ȋͳͳ.͹ à ͺ.ʹ ka cal. BPȌ également appelé « Early Holocene » se situe à la fin 

de la déglaciation et correspond au retrait des calottes glaciaires (Lambeck et Chappel, 2001 ; 

Anderson et al., 2002 ; Leventer et al., 2006) et des glaciers continentaux (Grove, 2004 ; Solomina et al., ʹͲͲͺȌ. Le climat devient tempéré mais est néanmoins perturbé par lǯévènement du ͺ.ʹ ȋͺ.ʹ ka cal. BP) 

(Clark et al., 2004). Ce dernier correspond à un évènement froid engendré par lǯinjection dǯeau dessalée dans la circulation océanique Atlantique lors de lǯévacuation des lacs pro-glaciers dǯAmérique 
du Nord (Alley et Agustsdottir, 2005).  
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(2)Le milieu de lǯ(olocène ȋͺ.ʹ à Ͷ.ʹ ka cal. BPȌ ou « Mid-Holocene » est encore nommé « Optimum 

Climatique ». Elle est caractérisée par lǯinstallation de conditions postglaciaires, dues à la stabilisation 
des calottes de glace et des glaciers et donc à une chute globale des températures.  

(3)Le Tardi-(olocène ȋͶ.ʹ ka cal. BP à lǯactuelȌ ou encore « Late Holocene» est la période la plus froide de lǯ(olocène. Elle est associée à une ré-avancée des glaciers (Grove, 2004 ; Solomina et al., 2008) et du 

couvert de la banquise des deux pôles (Nielsen et al., 2004 ; Crosta et al., 2008 ). Cette dernière période 

est perturbée par une phase chaude appelée « medieval warming » qui est suivie de la période la plus froide enregistrée à lǯ(olocène : le petit âge glaciaire (Mann et Jones, 2003 ; Moberg et al., 2005). Depuis et jusquǯà lǯactuel les températures ne cessent dǯaugmenter.  
 Même si lǯ(olocène connait une moins forte amplitude des variations climatiques quǯau 
Pléistocène. Il est néanmoins marqué par un évènement froid extrême : lǯévènement du ͺ.ʹ ȋAlley et 
Clark, 1999 ; Clark et al., ʹͲͲͶȌ. Cependant, dǯautres évènements climatiques froids, de moindre 

amplitude, ont été observés dans lǯAtlantique Nord ȋBond et al., ͳͻͻ͹ ; 2001). Ces intervalles 

spécifiques appelés Rapid Climate Change (RCC) sont au nombre de 6 : 9-8, 6-5, 4.2-3.8, 1.2-1 et 0.6-

0.15 ka cal BP. (ou 1350-1800 pour le dernier correspondant au Petit Age Glaciaire) (Mayewski et al., ʹͲͲͶȌ. Ces épisodes sont caractérisés par un refroidissement global dans lǯhémisphère nord et induisent le développement dǯun climat polaire aux hautes latitudes ȋMayewski et al., ʹͲͲͶȌ. Les mécanismes à lǯorigine de ces fluctuations climatiques sont encore discutés (cf. chapitre  I.3.2). 

I.2.3 Les facteurs forçants: exemple de l’oscillation interne Nord-

Atlantique (NAO) 

 Les rapides variations climatiques holocènes (RCC) sont induites à la base par des forçages 

externes qui sont principalement lǯinsolation, lǯactivité solaire et le volcanisme. Ces forçages entrainent 

des réactions physiques du système océan-atmosphère caractérisées par des boucles hystérésis (Bond 

et al., 1997Ȍ ou dǯune succession de boucles de rétroaction ȋPaul et Schult, ʹͲͲʹȌ. Ces boucles 
engendrent des oscillations internes de différents types semblant être contrôlées par une cyclicité de lǯordre de ͳͶ͹Ͳ ± ͷͲͲ ans ȋBond et al., ͳͻͻ͹ ; Denton et Karlen ; 1973) dont les scénarios, présentant 

des forçages différents, restent très discutées : forçage océanique (Bond et al, 1997) ; forçage solaire 

(Bond et al., 2001 ; Giraudeau et al., 2000) ; influence géomagnétique (Saint-Onge et al., 2003) ; 

influence de la marée (Berger et Von Rad, 2002) ou encore interaction multiples (Nesje et al., 2004). 

 Un des principaux exemples dǯoscillation à court terme du système interne dans notre zone dǯétude est lǯOscillation Atlantique Nord ȋNAOȌ (Figure 8). Présente sur le bassin Atlantique Nord, elle a 

une forte influence sur les conditions climatiques en Europe (Gimeno et al., 2003). Il sǯagit dǯun champ de pression dont la région des basses pressions est centrée sur lǯ)slande tandis que celle des hautes pressions sur les Açores. Les deux régions sont complémentaires, ainsi lorsque lǯon enregistre une 
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pression inférieure dans lǯun des deux compartiments lǯautre enregistre des pressions supérieures et 
inversement.  

 

Figure 8: Schéma atmosphérique induisant les configurations climatiques au-dessus de l'Europe selon les deux différents modes 

de NAO : NAO
+
 et NAO

-  ;D’apƌğsMorley et al., 2014) 

 Un indice établi en 1864 permet de mesurer les différences de pressions journalières entre 

deux stations météorologiques fixes (Uppenbrick, 1999 ). Un indice positif de NAO (NAO+) signifie que 

les pressions sont supérieures à la normale au niveau des Açores ce qui engendrent des conditions climatiques plus sèches sur le centre et le Sud de lǯEurope et des conditions dépressionnaires sur le 
Nord (Figure 8). A lǯinverse un indice négatif ȋNAO-) induit des conditions anticycloniques sur le Nord de lǯEurope et plus humide sur le Sud. Les changements de la NAO se traduisent également par des variations dans lǯintensité et la prévalence des tempêtes, le volume des glaces et les flux dǯ)ceberg. En 
effet, des études ont démontré que pendant une NAO- les évènements tempétueux sont plus fréquents 

et plus forts (Ayrault, 1998 ; Betts et al., 2004 ; Trouet et al., 2012 ; Van Vliet-Lanoë et al, 2014a et b) et 

les débits des rivières européens plus importants (Coleman et Budikova, 2013 ; Modjathid et al., 

2013). 

I.3 Variations du niveau marin 

 Au Quaternaire, la succession des périodes glaciaires et interglaciaires contribue aux échanges 

entre les masses dǯeaux océaniques et les eaux issues de la fonte des glaciers continentaux (Inlandsis 

et de montagne) et des calottes glaciaire (Lambeck et al., 2002). Ces échanges provoquent une alternance des périodes de retrait et de restitution dǯeau douce dans les océans et dans un même 

temps une succession de bas et haut-niveaux marins : cǯest le glacio-eustatisme (Shackleton, 2000 ; 

Lambeck et Chappell, 2001 ; Waelbroeck et al., 2002 ; Rabineau et al., 2006).  

 Logiquement, en période glaciaire, les volumes dǯeau sont stockés sous forme de glace et diminue le niveau marin. A lǯinverse, en période interglaciaire le stock de glace diminue au profit du 
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stock dǯeau libre et le niveau eustatique remonte. Les importants volumes dǯeau stockés dans les 
calottes glaciaires ((4,8 ± 0.2) x 107 km3 (Lambeck et al., 2002)) engendre une forte amplitude des 

oscillations du niveau marin (Shackleton, 2000 ; Lea et al., 2002 ; Waelbrock et al., 2002 ;Siddal et al., 

2003 ; Rohling et al., 2014 ) (Figure 9). Notre étude se base sur la dernière remontée du niveau marin 

qui succède au dernier maximum glaciaire (LGM) compris entre 26.5 et 20 ka (Clark et al., 2009). Il sera donc question dǯexposer ici les variations du niveau marin relatif ȋRSLȌ, durant sa remontée majeure de ʹ͸.ͷ ka à lǯactuel. 

 

Figure 9: Reconstruction des variations du niveau marin (m) selon plusieurs études. La courbe en noire est issue des travaux de 

Cultier et al., 2013 (in Lobo et Ridente, 2014) 

I.3.1 Les grandes variations du niveau marin au cours de la dernière 

déglaciation La fin du LGM est marquée par lǯaugmentation du niveau marin global. Elle sǯenregistre, de manière non uniforme, sur lǯensemble de la surface de la planète. Il existe plusieurs marqueurs qui permettent dǯen discuter : les récifs coralliens (Chappel et Shackleton, 1986 ;Bard et al., 1990 ;Bard et 

al., 1996 ; Fleming et al., 1998), les séquences sédimentaires (cortèges transgressifs/régressifs) (Jouet 

et al., 2007 ; Lobo et Ridente, ʹͲͳͶȌ, les proxis ȋδ13C, δ18O) des carottes de glaces (Shackleton, 1977 ; 

Fairbanks et Mathews, 1978 ; Fairbanks et al., 1989 ) et des sédiments (palynomorphes et 

foraminifères) (Waelbroeck et al., 2002) et les paléorivages (Goslin et al., 2015). Cependant, les 

différentes études basées sur les récifs coralliens mondiaux (dont les croissances accompagnent assez 

fidèlement la remontée du niveau marin) ont montré quǯil sǯagit de marqueurs fiables permettant dǯobtenir une bonne approximation du signal glacio-eustatique (Fairbanks et al., 1989 ; Bard, et al., 

1990 ; Woodroffe et McLean., 1990 ; Chappell and Polach, 1991 ;Bard et al., 1996 ; Yokoyama et al., 

2001 ; Zinke et al, 2003 ; Peltier and Fairbanks, 2006 ; Bard et al., 2010 ; Austermann et al, 2013). Ces 
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derniers sont, dǯune part, éloignés des centres de glaciation ȋenregistrements "Far-Fields" développés 

ci-après) et donc ne sont pas sujet aux mouvements verticaux de la croûte liés à la fonte des calottes, et dǯautre part, les très faibles marnages observés sur les sites dǯétudes permettent dǯobtenir un niveau 
précis du RSL (Fairbanks, 1989 ; Bard, 1996 ; Fleming et al., 1998 ; Woodroffe et Horton, 2005 ; 

Lambeck et al., 2014). 

 

Figure 10 : Courbe du niveau moyen relatif de la fin du Pléistocène à l'actuel à partir de l'étude de récifs coralliens de Tahiti, la 

Barbade et la Nouvelle Guinée (d'après Woodroff et Horton, 2005). Les inscriptions en rouge représentent les vitesses de remonté 

du niveau marin moyen (en mètre/1000 ans) ainsi que celles enregistrées pour chaque évènements (MWP (Melt Water Pulse) et 

YD (Younger Drias)). Les flèches indiquent la tendance des évènements en fonction des vitesses moyennes. 

Selon les différents modèles, le maximum de glaciation est atteint entre 26 500 et 20 000cal 

B.P, cǯest pendant cette période que le niveau marin est le plus bas : -130 +/- 5 m (Clark et al.,2009). Lǯamorce de la déglaciation, comprise entre 20 000 et 16 500 cal. B.P, se traduit par une augmentation constante, de lǯordre de ͳͲ à ͳͷ m du niveau de mer ȋWoodroff et (orton, ʹͲͲͷȌ. Par la suite, la 

transition Pléistocène-début de lǯ(olocène se caractérise par une vitesse moyenne de remontée de lǯordre de ͳͲ m/ka ponctuée par différentes phases dǯaccélération ȋMelt Water PulsesȌ et de 
ralentissement (Younger Dryas 12.8 – 11.7 ka (Rasmussen et al., 2006)) (Fairbanks, 1989 ; Liu et al., 

2004 ; Bard et al., 2010 ; Deschamps et al., 2012 ; Abdul et al., 2016 ). Le premier événement, caractérisé par une remontée du niveau marin soutenue et uniforme, sǯenregistre entre ͳͶ 650 et 

14 ͵ͳͲ cal. B.P. Ce dernier, suivant lǯépisode de réchauffement du Bolling/allerod (14 700 cal. B.P), se 

définit comme le MWP-1a (le Melt Water Pulse 1A) (Fairbank et al., 1989 ; Bard et al., 1996 ; Standford 
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et al., 2006 ; Deschamps et al., ʹͲͳʹȌ. Le niveau moyen relatif sǯélève de ͳʹ à ʹͲ mètres, soit une 
augmentation maximum de -94 à -74 mètres sur une courte période de 340 ans (Deschamps et al., 

2012). Vers 12 500 cal. B.P, la vitesse moyenne de remontée diminue et ce jusquǯà ͳͳ 500 cal. B.P 

(Fairbanks, 1989 ; Rasmussen et al., 2006). Cette inflexion est liée à lǯévènement du « Younger 

Dryas » (YD) et souligne la fin de la période Pléistocène. Il correspond à un refroidissement général dans lǯhémisphère Nord entrainant un arrêt momentané de la fonte des calottes ȋBoulton et al., ʹͲͲͳȌ.  
Cette reconstitution du niveau marin, comme expliqué auparavant, se base sur des études 

éloignées des calottes glaciaires (Fairbanks, 1989 ; Bard, 1996 ; Fleming et al., 1998 ; Lambeck et al., ʹͲͳͶȌ. Or, ces dernières, lorsquǯelles sont en place, génèrent une déformation de la croûte terrestre et 
de la lithosphère. Par la suite, la fonte des masses glaciaires entraine un rééquilibrage de la croûte 

terrestre : cǯest la Glacio-isostasie (GIAȌ ȋDouglas et Peltier, ʹͲͲʹȌ. Ce réajustement isostatique sǯopère 
à la fois dans les zones soumises directement aux masses glaciaires (Pirazzoli, 1997 ; Miettinen et al., 

2007) mais également dans les zones périphériques (Vink et al., 2007 ; Engelhart et al., 2012). Au 

niveau des zones encore plus éloignées des centres de glaciations (« far field »), la remontée eustatique 

domine à priori largement les effets du G)A. Ces secteurs sont néanmoins soumis à lǯeffet hydro-isostatique ȋréajustement des masses dǯeauȌ notamment dans le nord de lǯEurope ȋLambeck et al., 
1997 ; Shennan et al., 2002 ; Vink et al., 2007). Il apparait que dans ce secteur (France, Angleterre, 

Belgique, Pays-Bas, Allemagne), les réajustements glacio-isostatiques sǯeffectuent selon un gradient 
orienté SO-NE (Kiden et al., 2002 ; Vink et al., 2007) (amplitude de 10 m, Horton et Shennan, 2009), tandis quǯun effet hydro-isostatique, induit par lǯajout dǯeau sur la plate-forme continentale est-

atlantique, générerait un gradient orienté E-O ȋLambeck, ͳͻͻ͹Ȍ pendant lǯ(olocène. )l est donc 
préférable dans nos travaux de se référer à des reconstitutions des niveaux marins holocènes menées 

sur la façade Manche-Atlantique (Massey et al., 2008 ; Leorri et al., 2012 ; Goslin et al., 2015 ;). Les 

trois récentes reconstitutions sont localisées : dans la région du Devon au Sud de lǯAngleterre ȋMassey 
et al, 2008); dans le Golfe de Gascogne (Leorri et al., 2012) et en Bretagne (Goslin et al., 2014, 2015). 

I.3.2 Les variations holocènes de la façade manche-Atlantique 

Entre 11 700 et 10 700 cal. B.P, une phase de remontée eustatique estimée à une quinzaine de mètre dǯamplitude est liée au réchauffement majeur Préboréal (11 700 cal. B.P) et correspond à lǯévènement du MWP-1b. Cette augmentation soudaine est, néanmoins, non enregistrée dans les récifs 

coralliens de Tahiti et reste débattue (Bard et al, 2010; Abdul et al., 2016). Deux autres variations 

holocènes encore très contestées entraineraient des fluctuations eustatiques notables. La première, le 

MWP-1c ou « évènement du 8.2 », est observable tant bien sur les côtes Scandinaves (Christensen, 

1997) que sur les côtes Nord européennes (Hijma et cohen, 2010). Il correspond à une remontée du niveau moyen relatif franche, de lǯordre de ͵Ͳ m/ka, entre ͺ 200 et 7 600 cal. B.P. En 600 ans, le RSL 

aurait ainsi augmenté de 19 mètres pour atteindre le niveau de -5 mètres par rapport au niveau actuel 

aux alentours de 7 600 cal B.P. La seconde et dernière grande variation, appelée MWP-1d, induit une 



CHAPITRE I : Les systèmes estuariens depuis la dernière période glaciaire 

32 

 

augmentation de 5 mètres entre 7 400 et 7 ͲͲͲ cal. B.P, cette dernière nǯest observable que dans 

certaines régions du globe (Tahiti, Bard et al, 1996). Ce dernier pulse suppose quǯà ͹ 000 cal. B.P, le niveau marin relatif est très proche de lǯactuel.  

 

Figure 11 : Courbe du niveau marin relatif dans la région de Bilbao (Espagne) (d'après Leorri et al., 2012) 

 Néanmoins, sur la façade Manche-Atlantique, la dernière remontée est progressive (Leorri et 

al., 2012). Cette augmentation a principalement lieu entre 6 700 et 4 000 cal. B.P ; le niveau de la mer 

relatif croît de 4 mètres. Le dernier mètre sǯeffectuerait entre Ͷ ͲͲͲ cal. B.P et lǯactuel ȋWoodroffe et 
Horton, 2005 ; Leorri et al., 2012). Durant ce dernier intervalle, des micro-atolls émergés de la région 

Indo-Pacifique (Iles Kritimati) témoignent dǯun niveau de mer supérieur à lǯactuelle mais son 
amplitude reste très peu contrainte et aucune évidence majeure dǯoscillation supérieure à ʹͲ cm nǯa 
pu être identifié de manière incontestable (Woodroffe et al, 2012). Néanmoins, des variations relatives 

aux oscillations climatiques de la « période médiévale chaude (MWA) » (de 800 à 1400 ans cal. AD) et 

du « petit âge glaciaire (LIA)» (de 1400 – 1850 cal. AD) (Denton et Karlén, 1973 ; Jones et al., 1998 ; 

Mann et Bradley, 1999) peuvent aussi avoir des répercussions sur le niveau marin régional et donc 

être enregistrés dans des environnements plus ciblés (Lambeck et al, 2014). Une disparité régionale dǯenregistrement du niveau marin relatif est ainsi caractéristique de lǯintervalle holocène. Ces 
fluctuations sont principalement attribuées à des réponses hydro et glacio-isostatiques engendrant des mouvements de masses dǯeau à lǯéchelle globale par phénomène de « siphonages » rééquilibrant 

les déformations des bassins océaniques (Mitrovica et Milne, 2002 ; Milne et Mitrovica, 2008; Lambeck 

et al., 2010) (Figure 11). 

I.3.3 Les variations du niveau marin sur la péninsule Finistérienne 

 Les travaux de Goslin et al. (2014), Goslin et al. (2015) et Stéphan et al. (2015) réalisés sur la 

pointe du Finistère concernent plus directement notre zone dǯétude ȋFigure 12). Ses travaux ont permis dǯétablir une courbe de variation du niveau marin à lǯ(olocène en utilisant le principe dǯactualisme. 
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parallèle, lǯanalyse stratigraphique révèle que des dépôts datés à 3 000 cal. B.P repose en discordance sur des niveaux plus anciens correspondant à lǯ(olocène moyen ȋ͸ 000 cal B.P). Un hiatus sédimentaire de plusieurs milliers dǯannée apparait donc sur lǯensemble des études finistériennes. Dǯaprès Goslin et al. (2014), la fiabilité de ces points ne permet pas de conclure à une réelle baisse du 

niveau marin, il propose alors deux hypothèses pour expliquer ce hiatus.   

 (1) Aux alentours de 3 000 cal B.P, les conditions climatiques se détériorent dans lǯensemble de lǯEurope du Nord, avec une augmentation de la précipitation et de la tempétuosité ȋVan Geel et al., 

1996 ;Meurisse 2008 ; Clark et Rendell, 2009). Des bouleversements majeurs dans les systèmes 

sédimentaires côtiers Manche-Atlantique ont été reconnus lors de cette période (Long et Hughes, 

1995; Billeaud et al., 2009 ; Lespez et al., 2010 ; Tessier et al., 2012, Van Vliet La Noe, 2014a et b). Ainsi les évènements tempétueux auraient par lǯaction de la houle remobilisés le sédiment créant ainsi une surface érosive comme celle observée dans lǯanalyse stratigraphique. Mais lǯemplacement très interne de certains sites dǯétudes ȋRade de Brest et rivière du ConquetȌ conduisent à chercher des explications 
supplémentaires (Goslin et al., 2014 ; Stéphan et al., 2015 ;).   

 (2) La seconde hypothèse, toujours rattachée aux conditions climatiques extrêmes, serait dǯavantage liée à la pluviométrie. Avant la déstabilisation climatique ȋͶ 000 cal. BP), le niveau marin 

relatif a atteint un niveau assez proche du niveau actuel (1.85 ±0.55 m) et provoqué une hausse du coin salé, bloquant ainsi lǯécoulement des cours dǯeau côtier et provoquant une intense sédimentation 
en amont. Vers 3 000 cal. B.P, la hausse de la pluviométrie, augmenterait le débit des cours dǯeau côtier. La pente ayant été considérablement réduite au cours de lǯ(olocène moyen, ces derniers ont dû 
ré-inciser leur chenal en réponse à lǯaugmentation du débit. Ainsi lǯoccurrence des tempêtes et la 
hausse de la pluviométrie a permis dǯéroder les dépôts exposés aux aléas maritimes et dǯinciser dǯavantage les chenaux dans les zones des cours dǯeau et des marais. Cette érosion entraine la création dǯun espace dǯaccommodation remblayé par du matériel très homogène ȋdépôts de chenaux, apport de matériel exogène depuis lǯavant côteȌ. Ce scénario ne repose néanmoins pas sur une information fiable de lǯestimation du niveau marin relatif. Quoiquǯil en soit à partir de ʹ 000 cal. BP, le niveau marin relatif a atteint la même position quǯa lǯactuel. Au cours du dernier millénaire, des niveaux organiques 

datés entre 600 et 500 cal. B.P, sont corrélables avec le Petit Age Glaciaire, et pourraient témoigner de 

la baisse des niveaux aquifères côtiers.  

I.3.4 Les variations historiques au port de Brest 

 Lǯévolution du niveau marin relatif sur les derniers siècles est basée sur lǯanalyse des données 

de marégraphes. En rade de Brest 300 ans de données (1700 – 2004) sont disponibles, et ont été compilée afin dǯobtenir la tendance de la remontée du niveau marin et les différentes phases dǯaccélération ȋWöppelman et al., ʹͲͲ͸ ; Pouvreau, 2008).  Afin de palier toutes erreurs, lǯauteur a réalisé la moyenne pondérée uniquement que sur les deux derniers siècles, les données antérieures nǯétant pas assez complète pour appliquer la méthode 
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de calcul (Woodworth et al., 1990) (Figure 13). Les estimations de la hausse du  niveau de la mer varie 

entre 0.86 et 1.28 mm/an, mais peut-être cependant divisée en 3 périodes différentes : 

 

 1807 – 1892 avec une augmentation comprise entre 0.37 et 0.67 mm/an 

 1892 – ͳͻͺ͵ o‘ lǯaugmentation varie entre ͳ.ͳͲ et ͳ.ͶͲ mm/an 

 1983 – 2004 avec une augmentation fluctuant entre 2.37 et 3.57 mm/an 

 Ces observations concordent avec les taux dǯaugmentation du niveau marin renseignés dans le rapport dǯévaluation de lǯ)PCC ȋʹͲͳ4). Les marégraphes (Pouvreau, 2008) et les données issues de lǯAltimétrie satellitaire ȋCazenave et al., ʹͲͲͻȌ sont compatibles. Ainsi, le plus haut taux enregistré est de lǯordre de 3.2 [2.8 à 3.6] mm/an et concerne la dernière période (1993 - 2010). 

 

Figure 13 : Couƌďes des ŵoǇeŶŶes aŶŶuelles des Ŷiveauǆ ŵoǇeŶs diuƌŶes de la ŵaƌĠe ;MTLdiuƌŶeͿ d’apƌğs Pouvreau (2008). La 

courbe noire représente les données réelles. La droite rouge correspond à la tendance linéaire et la bleue prend en compte une 

accélération. Les droite violettes correspondent aux tendances calculées pour 1807-1892 ; 1892 – 1983 et 1983-2004 

I.4 Remplissage des bassins estuariens à l’(olocène 

 Les systèmes estuariens constituent des secteurs privilégiés pour la conservation des archives 

sédimentaires liées à la dernière remontée du niveau marin. A la transition terre-mer, les dépôts 

sédimentaires enregistrent de manière privilégiée les changements environnementaux corrélés avec lǯeustatisme, les transports sédimentaires et la morphologie du secteur considéré. Ces facteurs sont susceptibles de participer à lǯétablissement et la modification du prisme estuarien. Lǯarchitecture 
sismique des estuaires, confronté aux modèles de stratigraphie séquentielle est une méthode 

régulièrement employée pour reconstituer les environnements de dépôts associés à la dernière 

remontée du niveau marin. Il est donc nécessaire de rappeler les principes de base de la stratigraphie 

sismique et de la stratigraphie séquentielle appliquées aux domaines estuariens avant de décrire des exemples dǯétudes.  



CHAPITRE I : Les systèmes estuariens depuis la dernière période glaciaire 

36 

 

I.4.1 Principes et éléments de la stratigraphie séquentielle 

 La stratigraphie séquentielle sǯapparente à « lǯétude des relations des roches dans un cadre 

chronostratigraphique, constituées de strates répétitives génétiquement liées, limitées par des surfaces dǯérosion ou de non-dépôt ou par leur continuité en concordance »  (Posamentier et al, 1988). Elle permet dǯexpliquer la formation des séquences de dépôts et des géométries sédimentaires. Ce 
concept est connu depuis le XVIIIème siècle avec les premières observations des mouvements passés de 

la ligne de rivage (transgression et régression dǯaprès Lavoisier, ͳ͹ͺͻȌ. Les termes de régression et 
transgression concernaient donc initialement les migrations horizontales du trait de côte : une avancée du trait de côte vers lǯintérieur des terres (transgression) et un recul du trait vers la mer 

(régression). Ces fluctuations cycliques observées au cours des temps géologiques a petit à petit pris le 

sens de hausse et de baisse du niveau marin en stratigraphie. Les principes de stratigraphie 

séquentielle se développent dǯavantage au cours du XXème siècle et sont définis sur des affleurements terrestres. Cǯest à partir des années 19͹Ͳ, parallèlement à lǯessor des explorations sous-marines par 

sismique, que les géologues et géophysiciens ont établi une démarche stratigraphique ayant pour but dǯidentifier les séquences de dépôt : le concept de stratigraphie sismique. Ce sous-chapitre a pour 

objectif de définir les limites et les termes utilisés de ce concept.  

 Mitchum et Vail (1977), introduisent les principes de la stratigraphie sismique à partir des observations réalisées sur les coupes et se basent essentiellement sur lǯidentification et la corrélation des séquences sismiques complétées par lǯanalyse des faciès. Ainsi, les réflecteurs révèlent des 

discordances ou des limites de strates associées à des variations de conditions et/ou nature de dépôt. 

La séquence sismique (Mitchum et Vail, 1977) est définie par une succession de réflexions 

concordantes et génétiquement liées, bornées par des discordances (limites de séquences) reconnues par la terminaison latérale des réflexions. Ces dernières sǯobservent à partir de la géométrie des terminaisons internes ȋtroncature dǯérosion, concordante, « onlap », « toplap » ou « downlaps »).  

 A lǯintérieur dǯune séquence lǯorganisation interne des réflecteurs permet de distinguer des 
ensembles (ou unités) présentant une configuration similaire (parallèle, litée, transparente, chaotique, divergente, progradante, agradante…Ȍ et permettant de caractériser les faciès de dépôts et conditions 

de sédimentation (Figure 14). Le cadre chronostratigraphique est fixé grâce aux discordances 

sismiques, elles apparaissent comme une « ligne-temps » et sont associées, pour un instant donnée 

(sans modification de la ligne de rivage), à un « paysage ». Ces discordances offrent une meilleure visualisation de lǯorganisation des séquences dans le temps. La stratigraphie sismique reprend donc 
les différents concepts de la stratigraphie séquentielle appliquée à la configuration des réflecteurs 

sismiques et contribue à la mise en place des notions de cortèges de dépôt dont la configuration et la 

position dépendent de trois facteurs importants : eustatisme, subsidence et flux sédimentaire (Haq et 

al., 1987 ; Vail et al., 1987 ; Posamentier et al., 1988 ; Catuneau et al., 2006). Les variations de ces 
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paramètres influent directement sur lǯévolution de lǯaccommodation ȋlǯespace disponible entre le fond marin et la surface de lǯocéanȌ calculé par le rapport A/S ȋo‘ S est le volume de sédiment disponible).  

 

Figure 14: (A) Principales caractéristiques de l'organisation des faciès sismiques (B) Terminaisons des réflecteurs (limites 

supérieures et iŶfĠƌieuƌesͿ d’apƌğs Mitchum et al., 1977 in Proust et al., 2001 

 Le modèle de stratigraphie séquentielle est basé sur la subdivision du remplissage dǯun bassin 
sédimentaire en cortège de dépôts (ou « system tract » ; Brown and Fisher, 1977), correspondant à lǯensemble des dépôts sédimentaires mis en place dans un même bassin pendant une période de temps non soumise à une franche modification de la ligne de rivage ȋCatuneau et al., ʹͲͲ͸Ȍ. )ls sǯorganisent en 
fonction des vitesses de variation des facteurs de contrôle. Au sein dǯun cycle complet il existe trois 
cortèges de dépôts (Mitchum et al., 1977 ; Haq et al., 1987 ; Posamentier et al., 1988) (Figure 15):  

 Le LST (pour Low System Tract ou cortège sédimentaire de bas niveau marin) se dépose en 

période de bas niveau marin. 

 Le TST (pour Transgressive System Tract ou cortège transgressif) repose sur le LST et 

correspond aux dépôts sédimentaires associés à une forte remontée du niveau marin. 

 Le HST (pour High System Tract ou cortège de haut niveau marin) repose sur le TST et 

correspond soit à la stabilisation du niveau marin où à un fort ralentissement de la transgression. )l correspond à une faible création dǯespace dǯaccommodation et une forte 
disponibilité en sédiment.  
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Ces cortèges sont séparés par des surfaces stratigraphiques repérables (Posamentier et al., 1988) 

(Figure 15):  

 La SB (pour Surface Boundary ou limite de séquence) qui détermine la limite inférieure de la 

séquence de dépôt et donc du LST. 

 La TS ȋpour Transgressive Surface ou Surface TransgressiveȌ il sǯagit dǯune surface de transgression difficilement repérable présente à la base du TST. Elle sǯobserve lorsque lǯaction 
des vagues ou des courants de marées ont permis dǯexercer des processus de ravinement ou de 
troncature. Elle est dans ce cas appelée WRS (Wave Ravinement Surface) ou TRS (Tidal 

Ravinement Surface). 

 La MFS ȋpour Maximum Flooding Surface ou surface dǯennoiement maximumȌ, elle se 
matérialise au toit du TST et correspond à la stabilisation du niveau marin où une forte baisse 

du rythme transgressif.  

 

Figure 15: Schéma de l'organisation des "system tracts" (ou cortèges de dépôts) utilisé en stratigraphie séquentielle d’apƌğs 
Posamentier et al., 1988 

 Les séquences sédimentaires décrites précédemment se superposent et sont corrélées avec les cycles dǯévolution eustatique. En fonction des périodes de temps concernées ces successions 

stratigraphiques sont classées en ordre. La séquence la plus longue (1er ordre) correspond aux 

variations liées à la tectonique des plaques (50 Ma), les plus courtes sont corrélées avec les variations 

climatiques (cycles de 40 000 ans à la centaine dǯannéeȌ.  
 Dans de nombreux cas, les prismes sédimentaires côtiers et littoraux correspondent aux 

dépôts sédimentaires holocènes (Chaumillon et al., 2010). Dans les marges peu subsidentes, du fait de lǯérosion continentale en période de bas niveau marin, seule la dernière séquence stratigraphique est 

généralement conservée (Bungenstock & Schafer, 2009). Le cortège de bas niveau marin (LST), est 

parfois absent, en cas contraire il correspond aux dépôts continentaux (fluviaux ou périglaciaires), la 

majeure partie du cortège étant matérialisé par le cortège transgressif (TST) et/ou  de haut niveau 

marin (HST) (Tessier, 2012). 
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I.4.2 Séquences stratigraphiques holocènes : cas des systèmes côtiers 

dominés par la marée 

 Les séquences stratigraphiques, dans les domaines côtiers, sont conservées sous forme de dépôts meubles et se caractérisent par la succession de sédiments dont lǯorigine est corrélée avec lǯévolution des paysages. Ces secteurs actuellement à la transition terre-mer ont été soumis, au cours de la dernière remontée du niveau marin, à dǯimportants changements environnementaux, passant progressivement dǯun domaine strictement continental à marin ȋDalrymple et al., ͳͻͻʹȌ. Ces 
séquences sont constituées de grands ensembles stratigraphiques (unités stratigraphiques) dont la succession témoigne dǯun changement dǯenvironnement de dépôt influencé par la combinaison 
complexe des facteurs de contrôle (Chaumillon et al., 2010 ; Tessier, 2012). Ces facteurs sont 

caractérisés par la dynamique de remontée du niveau marin, lǯapport sédimentaire, lǯhydrodynamisme 
et la morphologie du substratum.  

 De manière générale, lǯensemble des études réalisées sur les systèmes estuariens ȋDalrymple 

et al., 1990; Jouet et al., 2003; García-García et al., 2005; Billeaud et al., 2010; Menier et al., 2010; 

Proust et al., 2010; Dalrymple et al., 2012; Tessier et al., 2012; Traini et al., 2013; Green et al., 2013; 

Zhang et al., 2014) à dominance tidale sǯaccordent pour déclarer que la succession globale des dépôts 
sédimentaires se réfèrent au schéma de la dernière séquence stratigraphique selon les différents 

stades de remontée du niveau marin (Figure 16). 

 

Figure 16: Coupe longitudinale schématique montrant la variabilité des comblements dans un estuaire ouvert dominés par la 

marée en contexte de côte rocheuse ;d’apƌğs ChauŵilloŶ et al., ϮϬϭϬͿ 

 La base de la séquence se matérialise par la surface SB traduisant lǯérosion continentale réalisée au 

cours du dernier bas niveau marin. Elle est définie par le fond des paléo-vallées et constitue la base 

du LST. Ce cortège de dépôt est caractérisé par des dépôts continentaux dǯorigines différentes selon le secteur dǯétude ȋfluviaux, alluviaux, érosion péri-glaciaire…Ȍ et conservé dans les paléo-

vallées ou les reliefs négatifs du substratum. 



CHAPITRE I : Les systèmes estuariens depuis la dernière période glaciaire 

40 

 

 Le TST repose sur le LST dont la limite basale est illustrée par la surface TS qui, en fonction des caractéristiques du secteur dǯétude, peut être associée à la TRS. Le TST est généralement 

constitués de la succession des différents corps sédimentaires présents dans un estuaire dominé marée ȋtidal bar, tidal flat…Ȍ. )l sǯéchelonne entre le début de lǯennoiement du système jusquǯà la 
stabilisation où une forte chute de la remontée du niveau marin. Dans certains cas la succession de 

ces faciès peut être marquée par des surfaces dǯérosion, réduisant lǯépaisseur du TST, interprétées comme des WRS en cas dǯexposition du secteur à la houle ou TRS.  
 La MFS constitue la limite supérieure du TST et basale du HST, elle traduit un fort ralentissement 

de la remontée du niveau marin. Le HST est caractérisé par les plus récents dépôts sédimentaires.  

 

Figure 17: Vue synthétique du remplissage stratigraphique holocène dans différents estuaires dominés marée, 

estuaires mixtes (houle et marée) (Gironde) et deltas dominés marée (Yangtze) (d'après Tessier, 2012) 

 Bien que le schéma de base sǯaccorde avec les différentes phases de variation du taux de remontée du niveau marin, lǯarchitecture interne, lǯépaisseur et les caractéristiques sédimentaires des 
unités différent en fonction des facteurs locaux : morphologie et hydrodynamisme (Chaumillon et al., 

2010)(Figure 17). La succession des unités holocènes ne peut donc être quǯappréhendée au sein dǯun 
même système estuarien qui présente lui-même une variabilité longitudinale (interne ou externe à la 

paléo-vallée) des dépôts fonction de la morphologie du substratum (Tessier, 2012) (Figure 17). 

Dalrymple et Zaitlin (1992) et Zaitlin et al. (1994), insistent sur le fait que lǯorganisation des dépôts 
dans un système estuarien ȋou vallée inciséeȌ évolue dǯamont en aval. )ls délimitent donc trois 
secteurs : segment 1 (externe), segment 2 (intermédiaire) et segment 3 (interne). La description du 

remplissage des systèmes estuariens développée ci-dessous se rapporte dǯavantage au modèle proposé dans lǯestuaire de la Vilaine (Menier et al., 2010 ; Sorrel et al., 2010 ;Traini et al., 2013 ) du fait de sa proximité et ses similitudes avec notre secteur dǯétude mais englobe lǯensemble des études se 
rapportant à la façade Manche-Atlantique (Weber, 2004 ; Allard et al., 2010 ; Billeaud et al., 2007 ; 

Billeaud et al., 2010 ; Proust et al., 2010 ; Tessier et al., 2010a et b ; Tessier et al., 2012). 
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(i) La première phase du remplissage, comprise entre 20 000 et 10 000 cal. BP, se traduit par des 

dépôts continentaux associés au bas niveau marin et à la remontée post-glaciaire de la ligne de 

rivage (Chaumillon et al., 2010). Ces reliques sont préservées dans le fond des paléo-vallées 

(Jouet et al., 2003 ; Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013 ;). Leur préservation est moindre sur 

les secteurs largement exposés aux houles océaniques (Charente, Ile de Ré ou Oléron) (Allard 

et al., 2010) ou soumis à une forte amplification des courants tidaux (Baie du Mont Saint-

Michel) (Tessier et al., 2012).  

(ii) Sur la façade Atlantique lǯennoiement des systèmes, actuellement sous ʹͲ à ͶͲ mètres dǯeau, ne débute quǯà partir de ͳͲ 000 cal. BP (Tessier et al., 2012). La seconde phase du remplissage est 

donc comprise entre 10 000 et 5 000 cal. BP (Figure 17). Elle se traduit par un environnement dominé par la marée dont lǯimpact évolue au fur et à mesure de la remontée du niveau marin 
(Dalrymple et al., 1992). Entre 10 000 et 7 600 cal. BP, la vitesse de remontée est rapide 

(Leorri et al., 2012 ; Goslin et al., 2015) et augmente le potentiel d'accommodation. Les dépôts 

sont caractérisés par des sédiments fins (silts) et engendrent le développement rapide de 

« tidal flats », ou replats tidaux, (environnement estuarien interne) (segment 1) (Zailtin et al., 

1994). Aux alentours de 7 600 cal. BP, la diminution de la vitesse de remontée (Leorri et al., 

2012 ; Goslin et al., 2015) engendre une diminution du  potentiel dǯaccommodation. Ainsi, 
tandis que les sédiments déposés dans la partie intermédiaire  du système (segment 2) (Zailtin 

et al., 1994) enregistrent les premiers indices dǯinfluence maritime, le secteur aval (segment 1) 

(Zailtin et al., 1994) est soumis à des conditions énergétiques plus fortes marquées par une 

surface de ravinement tidal (TRS) (Zaitlin et al., 1994 ; Chaumillon et al., 2010 ; Proust et al., 

2010 ; Traini et al., 2013 ;Ȍ. La TRS sǯenregistre jusque ͷ 000 cal. BP dans le secteur 

intermédiaire (segment 2) (Zailtin et al., 1994, Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013). Dans 

certains systèmes, où les apports sédimentaires sont importants la TRS est combinée avec la surface dǯennoiement maximum ȋMFSȌ et marque le début des dépôts de haut niveau marin 
(HST) (Tessier et al., 2010a et b). 

(iii) La troisième phase se caractérise par une forte influence des houles océaniques sur les 

secteurs ouverts (segment 1 et 2) (Zailtin et al., 1994) et sǯétend de ͷ ͲͲͲ cal. BP jusquǯà ͵ 000 

cal. BP (Tessier et al., 2010a ; Traini et al., 2013;). Dans les estuaires avec de forts apports 

sédimentaires, les dépôts sont associés au HST (Tessier et al., 2010 a et b) tandis que dans les 

systèmes à faible apports sédimentaires ils sont toujours assimilés au TST (Menier et al., 2010 ; 

Sorrel et al., 2010 ; Traini et al., ʹͲͳ͵Ȍ. Néanmoins, lǯensemble de ces dépôts se caractérisent par la construction de corps sédimentaires sableux à lǯembouchure et par la croissance des 
« tidal flats »  dans lǯestuaire interne ȋTessier et al., ʹͲͳͲbȌ. Lǯinfluence océanique se traduit 
par deux phases qui ont engendré une surface érosionnelle (WRS) affectant continuellement la 

partie externe (établissement et évolution des systèmes dunaires externes)(Traini et al., 2013). 
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(iv) Enfin la dernière phase se traduit par la stabilisation du niveau marin (MFS) entre 3 000 cal. BP et lǯactuel ȋGoslin et al., ʹͲͳͷȌ. Cette configuration entraine une réduction du potentiel dǯaccommodation et une aggradation des dépôts (Chaumillon et al., 2010). Le système 

estuarien moderne est déjà formé et dǯavantage contrôlé par les facteurs locaux : apports 

fluviaux, agents hydrodynamiques (Chaumillon et al., 2010 ; Tessier, 2012). Dans les secteurs 

externes, les conditions hydrodynamiques étant souvent plus fortes, il est difficile de repérer la 

MFS puisque bien souvent les dépôts antérieurs ont été érodés (Traini et al., 2013). En 

revanche, dans les secteurs internes les archives sédimentaires sont conservées et traduisent lǯévolution interne de la dernière phase ȋAllen et Posamentier, 1993 ; Hori et al., 2001 ; Li et al., 

2005 ; Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013). La fin de cette phase peut être marquée par lǯimpact anthropique comme dans lǯestuaire de la Seine ȋTessier et al., ʹͲͳͲb ; Lesourd et al., 

2016) et de la Loire (Durand et al., 2016). 

 Ainsi le niveau marin apparaît comme le facteur principal du remplissage holocène des 

systèmes estuariens modernes. Il existe néanmoins des différences de géométrie importantes rien que 

sur les systèmes étudiés sur la façade Manche-Atlantique (Chaumillon et al., 2010 ; Tessier, 2012). 

I.4.3 Autres facteurs de contrôle du remplissage holocène 

 Lǯaugmentation ne permet pas dǯexpliquer les différences de remplissage observées dans 

chaque système côtier. Les agents hydrodynamiques (houles, marée et débits fluviaux) apparaissent 

comme les facteurs principaux de lǯétablissement et la conservation des dépôts holocènes dans les 

systèmes côtiers (Chaumillon et al., 2010) (Figure 18).  

 La dynamique tidale dans les systèmes macrotidaux permet à la fois de préserver les figures 

sédimentaires (accommodation tidale) (Tessier et al., 2010a et b) ou à lǯinverse dǯéroder les sédiments 
plus anciens (début du TST) (Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013). Les houles dans le cas des 

systèmes microtidaux contrôlent lǯétablissement de la barrière sableuse dont le remplissage du lagon 
dépend (Ferrer et al., 2010). Enfin les débits fluviaux contrôlent les apports sédimentaires : élément 

majeur de la dynamique de remplissage des bassins côtiers (Dalrymple, 2006 ; Chaumillon et al., 

2010 ; Tessier et al., 2012). Dans le cas où les décharges fluviales sont minces la plupart des sédiments 

sont originaires du milieu marin (Tessier et al., 2010 (Mont Saint Michel Baie - MSMB)) ou des sources 

adjacentes (Dalrymple et al., 1992 ; Allard et al., 2010 ; Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013). A lǯinverse lorsque les apports fluviaux sont importants, le système est vite comblé et lǯapparition de la 
MFS est plus précoce (Tessier et al., 2010b). 
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Figure 18: Coupes transversales schématiques montrant la variabilité des comblements de vallées incisées sur le littoral français 

d'après leur caractéristiques hydrodynamiques et morphologiques (e.g. Chaumillon et al., 2010) 

 La morphologie du substratum apparait comme un facteur également important de contrôle de 

comblement des bassins côtiers modernes. En effet, sa morphologie influence directement lǯhydrodynamique locale (Chaumillon et al., 2010). Les reliefs submergés amplifient naturellement, en les canalisant, les courants tidaux ȋAllard et al., ʹͲͳͲȌ o‘ à lǯinverse génèrent des secteurs abrités des 
houles océaniques (Menier et al., 2010 ; Traini et al., 2013). De plus, le potentiel dǯaccommodation 
induit par lǯaugmentation du niveau marin est également en partie contrôlé par lǯincision du 
substratum (Tessier et al., 2010a) et domine donc le potentiel de préservation des dépôts 

sédimentaires (Chaumillon et al., 2010). Il est néanmoins important de noter que dans le cas où lǯincision du substratum est importante, à lǯimage des rias par exemple ȋPerillo, ͳͻͻͷȌ, lǯinfluence du 
substratum est importante tout au long de la remontée du niveau marin jusquǯà lǯactuel ȋGarcia-Gil et 

al., 2002 ; Dalrymple, 2006 ; Allard et al., 2010 ; Fenies et al., 2010 ; Menier et al., 2010Ȍ. A lǯinverse dans les systèmes à faible relief, lǯeffet du substratum est vite gommé au profit des apports 
sédimentaires (Tessier et al., 2010a). 
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 Les détériorations climatiques enregistrées entre 3 500 et 2 500 cal BP. (Van Vliet LaNoë et al., 

2014 a et b) apparaissent comme responsables des dépôts grossiers enregistrés dans les séquences 

sédimentaires récentes (barres sableuses, dunes ou élévations des terrasses) (Billeaud et al., 2009 ; 

Henaff et al., 2015). Ces récurrences de tempêtes sont également associées à une érosion des dépôts 

plus anciens dans les marais maritimes (Fernane et al., 2014 ; Goslin et al., 2014 ; Stéphan et al., 2015 ). 

Enfin, les impacts anthropiques ont également perturbé le remplissage plus récent de ces 

environnements (Chaumillon et al., 2010 ; Tessier et al., ʹͲͳʹȌ. En effet, lǯactivité humaine à depuis le 
début du XIXème siècle créée dǯimportants changements des décharges sédimentaires (Syvitski et al., 

2005 ; Syvitski et Kettner, 2011). En fonction des secteurs étudiés, soit les décharges fluviales sont 

plus importantes (érosion des bassins versants) (Tessier et al., 2010b) ou plus faibles (construction de 

barrage) (Barnard et al., 2013 ; Traini et al., 2015) et entraine une modification des dépôts 

sédimentaires. Les aménagements portuaires (dragages) peuvent également altérer le comblement 

naturel des systèmes côtiers (Lesourd et al., 2016). 

 Ainsi il est difficile de dresser un modèle de remplissage applicable à lǯensemble des estuaires 
mondiaux tant la sédimentation est contrôlée par le potentiel dǯaccommodation directement induit par la géomorphologie du secteur et lǯévolution des facteurs hydrodynamiques.  

CONCLUSION  

 Lǯobjectif de ce chapitre introductif était de montrer quǯil existe une large variété dǯestuaires 
modernes à la surface du globe. Depuis Pritchard (1955), de nombreux auteurs ont classifié ces 

estuaires selon les processus physiques, morphologiques ou sédimentaires. Aujourdǯhui la plus 
intégrative reste celle de Dalrymple et al. (1992) qui se base sur trois critères principaux : houles, 

débits fluviaux et marée. Il délimite ainsi sept environnements dont celui de « lǯestuaire dominé 
marée » qui se rapporte dǯavantage à notre zone dǯétude. Les processus, la morphologie et la 
répartition dans ce système sont majoritairement régis par les courants de marée (Dalrymple et al., ʹͲͳʹȌ. Lǯinfluence tidale sǯobserve jusque dans les parties très amont de lǯestuaire et génère, par la 

variation de son intensité, une dissymétrie morphosédimentaire latérale (côte vers chenal axial) et longitudinale ȋdǯamont en avalȌ du système. Néanmoins, il apparaît que même sǯil est possible de 
dresser les caractéristiques globales de ce type dǯestuaire, la modulation des facteurs secondaires 
(houles, apports tidaux, morphologie) propre à chaque système apparait comme indispensable pour 

comprendre leur fonctionnement (Dalrymple et al., 1992 ; Allen et Posamentier, 1993 ; Allen et 

Posamentier, 1994 ; Martinsen et Hellandhansen, 1994 ; Estournès et al., 2012 ; Traini et al., 

2015; Lesourd et al., 2016).  

 De plus, la classification de Dalrymple et al. (1992) intègre une dimension temporelle à travers 

la remontée du niveau marin. Avec lǯaugmentation du niveau marin lǯestuaire passe progressivement dǯun environnement estuarien vers un environnement deltaïque ȋen cas dǯapports sédimentaires 
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important) ou plaine côtière (en cas de faibles apports sédimentaires) (Dalrymple et Zaitlin, 1994 ; 

Zaitlin et al., 1994). En effet, il a été montré au cours de ce chapitre que les perturbations climatiques 

et les variations eustatiques sont les premiers moteurs du remplissage sédimentaire des 

environnements côtier modernes (Posamentier et al., 1988). Néanmoins, la conservation des dépôts 

sédimentaires tout au long de la remontée du niveau dépend également de la morphologie du 

substratum et des agents hydrodynamiques locaux (houles, vagues et marée) (Cattaneo et Steel, 2003 ; 

Chaumillon et al., 2010 ; Tessier, 2012). Ainsi, bien que les systèmes estuariens constituent des objets 

idéaux pour retracer les différents environnements de dépôt au cours de la remontée du niveau marin, 

il est nécessaire, pour bien comprendre leur mise en place, de sǯintéresser non pas quǯaux facteurs 
principaux (climat et eustatisme) mais également aux facteurs locaux (substratum, agents 

hydrodynamiques, apports sédimentaires, impact anthropique).   
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II.1 Cadre géomorphologique 

La Rade de Brest est un milieu maritime semi-fermé communiquant avec la mer dǯ)roise, par lǯintermédiaire dǯun étroit chenal ou goulet long de ͸ km et large de ͳ,ͺ km. Ce vaste plan dǯeau dǯune 
superficie de 181 km² a un rivage très découpé dont le linéaire côtier atteint près de 230 km. La 

morphologie de la rade de Brest et de son exutoire est principalement marquée par la présence de 

vallées sous-marines (Vacher, 1919) (Figure 20). Elles sǯinscrivent dans la continuité des principales rivières ȋAulne et ElornȌ avec des profondeurs maximales de ͳͷ à ͵Ͳ mètres. LǯAulne se jette dans la 
rade au niveau du bassin Sud. Son chenal, dǯorientation NW-SE et dǯaspect méandriforme, est bordé par des terrasses atteignant des profondeurs de lǯordre de 15 à 20 mètres, notamment là où le chenal 

de Daoulas rejoint lǯaxe principal. A lǯinverse, la morphologie du chenal de lǯElorn, dont lǯestuaire est 
situé dans le bassin Nord, est rectiligne et dǯorientation NE-SW. Ces deux chenaux confluent vers le centre de la rade, au Sud de lǯembouche de La Penfeld, avant de rejoindre le goulet. Cǯest dans cet 
étranglement, correspondant à un couloir décrochant formé grâce au jeu de failles qui le traverse, que 

les valeurs maximales de profondeur sont atteintes (57 mètres). Au débouché de la rade, le chenal dǯorientation SW-NE est étroit puis sǯélargit de moitié au-delà dǯune limite joignant le milieu de lǯanse 
de Camaret et celle de Bertheaume (Figure 19). A cet endroit, où il est bordé par de larges terrasses ȋʹͷ à ͵Ͳ mètresȌ, sa profondeur nǯest plus que de ͶͲ mètres. A lǯOuest, le chenal se resserre, au profit 
du plateau formé par les roches environnantes ȋRoche du crabe, rocher du Toulinguet, petit LéachǯȌ.
  

 A lǯextérieur de la rade de Brest, le chenal divise la zone en deux parties distinctes 

(Hinschberger, 1970): Nord et Sud. Dans la partie Nord, les fonds monotones de la baie de 

Bertheaume, faiblement inclinés vers le Sud-Est, sǯouvrent sur un plateau uniforme qui décroit très régulièrement de la côte au chenal central jusquǯà atteindre ͵Ͳ m de profondeur. Au Sud, les fonds de 
la partie occidentale sont chaotiques en raison de la présence de nombreux affleurements rocheux qui sǯinscrivent dans la continuité de la pointe du Toulinguet. A lǯEst de cette pointe, la profondeur 
diminue progressivement jusque dans la baie de Camaret ouverte au Sud-est.  Lǯintérieur de la rade est caractérisé par la présence de nombreuses baies et anses, bordant lǯensemble du littoral, et où les fonds faiblement inclinés atteignent rarement les 10 mètres de 

profondeurs. De nombreux bancs, dont le plus important, celui du Corbeau situé au débouché de lǯElorn, forment avec la frange littorale plus de ͶͲ % de la superficie de la rade (Figure 20). Cet 

ensemble peu profond, plonge brutalement dans la dépression circulaire centrale où la profondeur est 

comprise entre 20 et 30 mètres. La côte Nord de la rade, du fait de la proximité avec la ville de Brest est fortement anthropisée. Le port, sǯétendant du Goulet jusquǯà lǯanse du Moulin Blanc est une 
succession de remblais à utilité militaire, commerciale et plaisancière. 
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 Figure 19 : : Situation géographique de la zone d'étude 
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Figure 20 : Répartition en pourcentage des profondeurs de la zone d'étude entière a), de l’eǆutoiƌe ouveƌt suƌ la ŵeƌ d’Iƌoise ďͿ 

du goulet c) et de la rade interne d). 

II.2 Le contexte géologique 

Lǯhistoire géologique de la Bretagne est ponctuée par trois principaux orogènes ȋBallèvre et al., 
2008 ; Ballèvre et al., 2014) nommés : Pentévrien (-2 Ga à -750 Ma), Cadomien (-600 Ma à -530 Ma) et 

enfin Varisque (-380 Ma à -250 Ma). Elle débute par une collision qui permet lǯétablissement de la 
chaine Pentévrienne au précambrien puis par son érosion (Auvray et al., 1980 ). Au Briovérien (-670 

Ma à -5ͶͲ MaȌ lǯouverture de lǯocéan Celtique, permet le dépôt de roches sédimentaires aujourdǯhui 
très métamorphisées appelées « schistes briovériens » (Darboux et Plusquellec, 1985 ; Darboux, 1991 ; 

Guerrot et al., 1992). A nouveaux, la tectonique des plaques engendre, il y a ͸ͲͲ millions dǯannée, la fermeture de lǯocéan, et en parallèle la naissance de la chaine Cadomienne ȋVernhet et al., ʹͲͳͲȌ. Aux 
alentours de -ͷͶͲ Ma lǯocéan Rhéique débute son expansion. Dans ce bassin océanique, une 
importante épaisseur de sédiments marins, sǯétageant de lǯOrdovicien ȋ-490 Ma) au Dévonien (-360 

Ma), se dépose. Au carbonifère (-350 Ma), le rapprochement des plaques tectonique induit la fermeture des océans et la création dǯun unique continent : la Pangée. La collision provoque lǯétablissement de la chaine (ercynienne ȋou VarisqueȌ. Cette dernière a affecté lǯensemble des unités 
géologiques et va soulever, plisser et cisailler la région (Dupret et Le Gall, 1984 ; Dissler et Gresselin, 

1988). Se mettent alors en place, les grands domaines actuellement observables en Bretagne (Ballèvre et al., ʹͲͳͶȌ. Lǯintensité de déformation est accompagnée dǯintrusions granitiques et dǯactivités 

volcaniques (Le Gall, 1999 ; Gradstein et al., 2012). Ce massif actuellement très aplani par lǯérosion est 

de nouveau inondé par de brèves incursions marines notamment au Cénozoique (mer de faluns) 

(Klein, 1970). Elles permettront de déposer des sédiments marins au Miocène (-23 Ma) et au Pliocène 

(-5.3 Ma) (Guillocheau et al., 2003). Le Quaternaire est rythmé par les grandes phases glaciaires et 
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interglaciaires, cǯest au cours de ces épisodes que se sont construits la plus grande partie des terrasses 

et les dépôts alluviaux associés (Hallégouët et Morzadec-Kerfoun, 1977 ; Hallégouët, 1979a et b ; 

Hallégouët et Van Vliet-Lanoë, 1986 ; Lautridou et al., 1986 ; Morzadec-Kerfourn, 1999 ;). Le sol 

armoricain actuel a été érodé par deux réseaux de paléo-vallées successifs, ayant une morphologie en 

« V », entre ͸ Ma et lǯactuel. Cette érosion a suivie le soulèvement du massif armoricain engendré par la 

convergence entre la plaque Africaine-Apulienne et Européenne (collision Alpine) (Bessin et al., 2014). 

Le premier réseau sǯest établi au cours du Miocène puis a été ré-ennoyé par la mer au cours du début 

du Pliocène (Brault et al., 2004 ; Dugué et al., ʹͲͲ͹Ȍ, tandis que la seconde génération dǯincision sǯest 
produite pendant le milieu du Pléistocène (Bonnet et al., 2000). 

 

Ces épisodes ont donné naissance à des roches de nature, dǯâge et dǯhistoire différents qui 
permettent de structurer la géologie actuelle de la région. La Bretagne se divise donc en quatre 

domaines majeurs, séparés par des accidents tectoniques dont les deux plus importants sont la Zone 

Broyée Nord Armoricaine (ZBNA) (ou Cisaillement Nord Armoricain CNA) (Nance et al., 2010) et la 

Zone Broyée Sud Armoricaine (ZBSA) (ou Cisaillement Sud Armoricain CSA) (Jegouzo et al., 1980 ; 

Rolin et al., 2009), activées pendant lǯorogenèse (ercynienne (Ballevre et al, 2014)(Figure 21). 

 

 Le domaine du Léon, au Nord, se caractérise comme un empilement de roches très fortement métamorphisées pendant lǯorogène hercynienne ȋSchulz et al., ʹͲͲ͹ ; Marcoux et al., 2009 ; Faure 

et al., 2010).   

 Le domaine Nord-Armoricain, localisé au Nord-Est, est principalement constitué de formations 

précambriennes métamorphiques (gradient croissant avec la profondeur, Ballevre et al, 2009). 

 Le Domaine Centre-Armoricain se caractérise par des terrains sédimentaires paléozoïques formés lors de lǯimmersion de la Bretagne pendant une grande partie de lǯère primaire. )ls sǯétagent du Cambro-Ordovicien au Dévonien supérieur (-500 Ma à -350 Ma). Ces roches sont 

exondées puis déformées (plis à vergence Sud-est) par la formation de la chaine Hercynienne 

(Babin et al, 1969 ; Gumiaux et al., 2004). 

 Le domaine Sud-Armoricain est une zone complexe composée de granites hercyniens 

métamorphisés injectés le long de la zone broyée sud-armoricaine. Quelques affleurements de 

roches sédimentaires paléozoïques plissées et déformées par la dernière orogène forment les 

zones Sud extrêmes (Vendée, Brière) (Ballèvre et al., 2014). 

 

La rade de Brest se situe au niveau de la zone du Cisaillement Nord Armoricain (CNA) séparant 

deux grands ensembles géologiques : le domaine du Léon au Nord et le domaine Centre-Armoricain au 

Sud (Figure 21) (Garreau et al., 1980). Le domaine du Léon, confère au contour de la rade Nord une 

certaine massivité et régularité tandis que le paysage au Sud, formant les presquǯîles de Plougastel et 

de Crozon, est plus varié et alterne entre crêtes et dépressions. La principale direction structurale 
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orientée selon le CNA est recoupée, lors du flambage alpin par des accidents plus tardifs  de direction 

NE-SW et NW-SE (faille de Kerforne) affectant lǯessentiel des structures paléozoïques plissées ȋFigure 

21). Mais la principale caractéristique de la zone dǯétude est la présence des principaux paléo-chenaux, sǯinscrivant au cours du Pléistocène et notamment celui de lǯElorn sǯinstallant dans le CNA ȋ(allégouët, 
1994). 

 

 
Figure 21 : Carte géologique de la Bretagne et de la rade de Brest (modifiée du BRGM, carte 1/50 000 de la région de Brest n°274 

et carte géologique de France au 1/1 000 000) Au début du Tertiaire, le réseau hydrographique, est installé sur une surface dǯaplanissement, 
qui se développe à partir des régions élevées des Monts dǯArrée et sǯécoule vers le NW par la vallée de lǯAber-Ildut, via lǯactuelle rivière de la Penfeld (Figure 22Ȍ. LǯAulne et lǯElorn creusent le massif armoricain et viennent alors confluer au niveau de lǯembouchure de la Penfeld ȋ(inshberger, 1970 ; 

Fichaut 1984 ; Hallégouët, 1994).  

La genèse de la rade débute réellement à la fin de lǯOligocène, o‘ un cours dǯeau évoluant dans le goulet par érosion régressive capte les cours de lǯAulne et de lǯElorn. Lǯensemble du réseau sǯoriente vers lǯOuest en direction de la mer dǯ)roise. A cette même époque, sǯinstalle des cours dǯeau de moindre importance dans les dépressions de la presquǯîle de Plougastel (Figure 22). Cette évolution, perdurant jusquǯau Quaternaire, sǯinscrit à plus grande échelle dans le flambage lithosphérique, affectant lǯensemble du Massif Armoricain, avec deux stades marqués à lǯOligocène inférieur correspondant à lǯinversion de la Manche Occidentale et au Miocène moyen correspondant au flambage alpin. Le 
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creusement de la rade est amplifié par les variations eustatiques du Pléistocène (début du 

Quaternaire) (Bonnet al., 2000). 

Au cours de chaque cycle glaciaire-interglaciaire, les enregistrements sédimentaires successifs 

accompagnant les variations eustatiques ont été massivement érodés à chaque bas niveau, facilités par 

le contexte non-subsident de la rade. Ainsi, les dépôts préservés se rapporteraient dǯavantage au 
dernier épisode interglaciaire. Le remblaiement des chenaux serait composé de galets laissés par la transgression à lǯEemien ȋM)Sͷe 131-114 ka), de « head » würmien (MIS2  30 ka) et de vases à débris 

coquilliers holocènes (Morzadec-Kerfourne, 1974). Stephan (2008Ȍ, montre, à partir dǯune série de 
carottages réalisée dans trois marais différents situés en arrière de cordons littoraux, que ces derniers 

correspondaient à des tourbières littorales datées à 6 150 cal BP. Les conditions de sédimentation 

actuelles apparaitraient au cours du Sub-boréal (4 000 cal PB.). Ces études montrent que durant lǯ(olocène, la rade passe petit à petit, dǯun environnement continental, à estuarien et enfin marin, mais 
de manière non uniforme (Fernane 2014 ; Goslin et al., 2014 ; Stéphan et al., 2014). 

 

 
Figure 22 : Schéma synoptique de la genèse de la rade depuis le début du Tertiaire (d'après Hallégouët, 1994) 
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II.3 Le contexte hydrodynamique 

 Les environnements côtiers, à la transition terre-mer, sont sujets à plusieurs agents 

hydrodynamiques : marée, houles et débits fluviaux.  

II.3.1 Les cycles de marées 

A. Les marées semi-diurnes Lǯessentiel des courants observables en rade de Brest est dicté par le flux et le reflux des cycles 

de marée. De type semi-diurne, leur cyclicité journalière induit 2 pleines mers et 2 basses mers. Ce 

modèle de régime est observable sur la plupart des côtes atlantiques. En rade, ce processus physique sǯaccompagne dǯune vidange et dǯun remplissage de plus dǯun milliard de m3 dǯeau par cycle ȋAuffret, 
1983), soit près de 60% du volume total des eaux de la rade. Elle peut alors contenir jusquǯà plus de 
2,8 milliards de m3 dǯeau lors des pleines mers de vives eaux, et seulement 1,7 milliard de m3 à basse 

mer. Le marnage moyen de 4,7 m lui confère un contexte macrotidal (Figure 23). 

 

 
Figure 23 : SĐhĠŵa ƌepƌĠseŶtaŶt les diffĠƌeŶĐes de ŵaƌŶage eŶ foŶĐtioŶ de la hauteuƌ d’eau eŶ ŵğtƌe ;le Ϭ ĐoƌƌespoŶd au 0 

théorique des cartes marines) et du coefficient des marées (gauche)  ainsi que du volume d'eau contenu dans la rade de Brest 

dans le cas d'une marée de vives eaux (coefficient 95) (droite). La ligne noire correspond au niveau moyen des mers calculé à 

Bƌest ;ϰ.ϭϯ ŵͿ d’apƌğs le SHOM.  MŵiŶ ;MaƌŶage ŵiŶiŵuŵͿ = ϭ.ϮϬ ŵ ; Mmoy (Marnage moyen ; coefficient de 70) = 4.7 m ; MVE 

(Marnage de vives eaux moyennes ; coefficient 95) = 6 m ; Mmax (Marnage maximum ; Coefficient de 120) = 7.3 m. Lǯensemble des observations suivantes est basé sur un cycle de marée ayant un coefficient de 

95 (Annuaire des marées, S(OM, ͳͻͻͶȌ. Lorsque lǯonde de marée pénètre dans la baie en période de 

flot (Figure 24), elle forme un courant préférentiel de direction E-NE où la vitesse, accélérée par lǯétroitesse du Goulet, atteint Ͷ,Ͷ nœuds ȋAnnuaire des marées, S.H.OM, 1994). Ce réseau se scinde en 

deux branches. La première veine poursuit sa trajectoire le long de la rive nord en direction de lǯElorn, la vitesse du courant sǯaffaiblit au niveau du banc du corbeau ȋͲ,ͷ nœudsȌ, puis est de nouveau 
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accélérée par la présence du polder au port de commerce de Brest ȋͳ,ͷ nœudsȌ. Les courants de marée 
pénètrent très en amont du fleuve (15 kilomètres). La deuxième branche sǯinfléchit vers le centre et le 
Sud-est en direction de lǯAulne ȋ͵ nœudsȌ. Elle forme dès la première heure du flot, une cellule 
anticyclonique au niveau de la pointe de la presquǯîle de Crozon, qui croit et migre jusquǯà occuper lǯensemble de la rade centrale ͳ heure avant la pleine mer. La branche nord de cette cellule, ayant la vitesse la plus élevée ȋʹ nœudsȌ, sǯengouffre vers lǯEst, coupant transversalement la vallée sous-marine de lǯAulne. Une cellule cyclonique se forme, lors des dernières heures du flot, derrière la pointe de lǯArmorique au niveau de lǯîle ronde, entrainant une accélération des courants le long de la rive Sud du 
bassin orientale. Au-delà, le flot de marée sǯoriente préférentiellement vers lǯAulne o‘ il est amorti au niveau du replat de la traverse de lǯhôpital. 

 

 
Figure 24 : Courant de marée en période de Flot, 3h avant la pleine mer (Annuaire des marées, S.H.O.M, 1994).Les flèches 

iŶdiƋueŶt l’oƌieŶtatioŶ des ĐouƌaŶts aiŶsi Ƌue l’iŶteŶsitĠ eŶ foŶĐtioŶ de leuƌs Ġpaisseuƌs. 

En période de jusant (Figure 25Ȍ, lǯensemble des masses dǯeaux sǯorientent vers la sortie de la 

rade. Dans le bassin sud, le courant converge vers le centre rade où il est fortement accéléré aux abords de lǯîle Ronde ȋͳ,ͷ nœudsȌ. Au centre rade, il sǯachemine préférentiellement dans la partie Nord, longeant ainsi lǯanse de Roscanvel. Cǯest à la sortie de la rade, au niveau de la pointe des Espagnols, lorsque ce dernier rejoint le courant du Nord en provenance de lǯElorn, que les courants atteignent leur vitesse maximale de lǯordre de ͸,Ͷ nœuds. A la sortie du goulet, la majorité des 

courants de marée se canalisent dans le chenal ne portant alors que dans deux directions imposées par la topographie : ces courants sont alternatifs. Au jusant, les masses dǯeau sortant de la rade, ont une 
orientation Sud-ouest pour une vitesse de Ͷ,͸ nœuds, tandis que les courants de flot, entrant en rade, 

ont une orientation Nord-est pour une vitesse de ͵,ͻ nœuds. Au moment du jusant, dans lǯanse de Bertheaume, les courants, se rabattent vers lǯEst longeant ainsi toute la côte Nord de la baie. Au même 
moment, dans la baie de Camaret, une cellule anticyclonique, avec des vitesses faibles ȋͲ,ͷ à ͳ NœudsȌ, 
se crée à partir de la pointe des Capucins et se développe à travers lǯensemble de la baie.   
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Figure 25: Courant de marée en période de jusant, 3h après la pleine mer (Annuaire des marées, S.H.O.M, 1994). Les flèches 

iŶdiƋueŶt l’oƌieŶtatioŶ des ĐouƌaŶts aiŶsi Ƌue l’iŶteŶsitĠ eŶ foŶĐtioŶ de leuƌs Ġpaisseuƌs. 
 

B. Les courants résiduels : 

La confrontation des eaux fluviales avec lǯonde de marée induit la formation de courants résiduels dǯorientation différente entre la surface et le fond. Ce processus est accentué lors des périodes de crues 

et de vives eaux (Monbet et Bassoulet, 1989) (cf. ChapitreII.3.3). Dans les zones estuariennes, il y a superposition dǯun écoulement dirigé vers lǯamont dans le fond et vers lǯaval en surface. La zone de 
convergence entre les deux écoulements résiduels, ou point nodal, est située à 40 kilomètres en amont du goulet pour lǯAulne et ͳͷ kilomètres pour lǯElorn. Le point nodal, peut migrer en fonction de lǯintensité des deux processus hydrologiques.  

 
En surface, une ségrégation sǯopère dans le goulet, les courants sortants dominent au Nord et les 

rentrants au Sud (Monbet et Bassoulet, 1989). Lǯorientation des courants résiduels au centre de la rade semble suivre le tracé du tourbillon anticyclonique formé lors des périodes de flot. Dans lǯestuaire de lǯElorn les débits préférentiellement orientés vers le bassin central sǯamenuisent. A lǯentrée du bassin Sud, les courants sont guidés par le tourbillon central, les courants de flot proche de lǯîle ronde et les courants de jusant du côté de lǯîle longue. Au-delà de lǯanse du Fret la tendance sǯinverse.  
 

Ainsi les courants de flot ont tendance à longer la bordure Sud du bassin tandis que les courants de jusant la bordure Nord. Selon un calcul à partir de lǯestimation des débits, ͺ͹ jours sont nécessaires 
pour renouveler entièrement les eaux de la rade. Les courants résiduels sur le fond sont dirigés, dans la partie Nord du bassin, vers lǯestuaire de lǯElorn, ils atteignent une vitesse comprise entre Ͳ,Ͳͷ et Ͳ,ͳͲ m/s ȋLe (ir, ͳͻͺ͹Ȍ. Dans le bassin oriental, cǯest le courant de flot qui prédomine au Sud jusque 

dans lǯestuaire de lǯAulne. Au Nord en revanche, cǯest le courant de jusant qui, aux abords de lǯîle ronde, 
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là où se crée une dépression cyclonique en surface, est responsable du courant résiduel (Figure 26). 

Cette dichotomie sǯexpliquerait en partie par la force de Coriolis (Berthois et Auffret, 1969). Dans le 

centre rade, là où les vitesses de fond et de surface sont homogénéisées par la cellule anticyclonique, 

les vitesses peuvent dépasser les 0,30 m/s. 

 

 
Figure 26 : Courant résiduels observés dans la rade de Brest pour un coefficient de 95. Les flèches rouges représentent les vitesses 

résiduelles en profondeur (m/s). Les vecteurs noirs caractérisent les débits résultants en surface ; Les flèches représentent la 

trajectoire des débits résultants de surface (10
8
m

3
) pour les courants de flot et de jusant. ;ModifiĠ d’apƌğs MoŶďet et Bassoulet, 

1989) 

II.3.2 Les houles 

 La houle est un mouvement oscillatoire générée à la surface de la mer. Sa croissance est engendrée par la durée, la vitesse et la longueur dǯimpact ȋfetchȌ des vents locaux. La houle se 
caractérise par 3 paramètres principaux : la hauteur de crête, la période (distance entre deux crêtes) et son orientation. Aux abords de la côte, lorsque la profondeur diminue, elle a tendance à sǯamplifier et 
peut alors atteindre plusieurs mètres de hauteur. La mer dǯ)roise à la fois exposée aux longues houles 
générées en Atlantique Nord et aux vagues courtes créées par le passage des systèmes 

dépressionnaires est une zone fortement influencée par ce phénomène. 

A. Régime de vent Les enregistrements annuels de la fréquence des vents en mer dǯ)roise comme en rade de Brest 
montrent la même tendance (Figure 27). Ce sont les vents des secteurs Ouest (12%) et Nord (9%) qui 

dominent, avec toutefois une forte composante Sud-ouest (9%) et Nord-Ouest (6%). Les vents de plus 

forte intensité (6 à 10 m/s) ont une orientation Ouest/Sud-ouest. Néanmoins, les directions des vents 

prédominants sont fonctions des saisons (Lemasson, 1999). 
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En rade de Brest, de juin à septembre, les vents dominants, dǯorientation Nord-Ouest, sont 

faibles : plus de 44 % ont une vitesse comprise entre 2 et 4 m/s. De novembre à février, pendant la saison hivernale, les vents dominants basculent vers lǯOuest/Sud-ouest et leur intensité croit : 43 % 

des vents ont une vitesse comprise entre 4 et 6 m/s et 10 % entre 6 et 10 m/s, contre 2 % lors des 

saisons estivales. De mars à avril, ce sont les vents associés au secteur Est et Nord-est qui dominent 

avec une forte intensité : 47 % des vents ont une vitesse comprise entre 2 et 4 m/s et 34 % entre 4 et 6 m/s. En mer dǯ)roise, dès le mois dǯoctobre les vents dominants ont une orientation Ouest et Sud-ouest, cǯest pendant la période sǯétendant, dǯoctobre à février que les vents de plus forte intensité sont 

observables : 50 % des vents ont une vitesse comprise entre 4 et 6 m/s et 23 % entre 6 et 10 m/s, 

contre 3 % lors des saisons estivales. Lors des saisons estivales, les vents sont de plus faible intensité lǯorientation dominante fluctue entre le Nord-Ouest (Mai et Juillet) et le Sud-ouest (Juin et Aout). De 

mars à avril, comme en rade de Brest, les vents dominants sont dǯavantage originaires du secteur Est, 

leur intensité est forte : 40 % des vents ont une vitesse comprise entre 4 et 6 m/s et 15 % entre 6 et 10 

m/s. 

 

Caractéristiques Vent Houle 

Date 
 

Nom Vitesse 
(km/h) 

Pointe 
(km/h) 

Orientation 
(Degré) 

Hs 
(Bertheaume) 

Hs 
(Camaret) 

Direction 

27/10/2013 
28/10/2013 

Christian 105  135.2  Sud  
(180°) 

5 m 2,5 m Sud-ouest 
 

23/12/2013 
27/12/2013 

Dirk 110  140.8  
 

Sud  
(170°) 

6 m 3 m Sud-ouest 
 

31/01/2014 
03/02/2014 

Hercule 104  125.9  
 

Sud  
(180°) 

4 m 2 m Sud-ouest 
 

04/02/2014 
05/02/2014 

Petra 100  156  Sud  
(170°) 

5 m 2,75 m Sud-ouest 
 

06/02/2014 
07/02/2014 

Qum aira 95  144.5  Sod  
(180°) 

7 m 3,25 m Sud-ouest 
 

09/02/2014 
10/02/2014 

Ruth 70  120.4  Sud-Ouest 
(240°) 

5 m 2,75 m Sud-Ouest 

14/02/2014 
15/02/2014 

Ulla 126  179.6  
 

Nord-Ouest 
(340°) 

6 m 2,75 m Sud-Ouest 

28/02/2014 
04/03/2014 

Christina 104  150  
 

Nord-Ouest 
(330°) 

5 m 2 m Sud-Ouest 

Tableau 2 : ReĐeŶseŵeŶt des plus gƌosses teŵpġtes de l’hiveƌ ϮϬϭϯ/ϮϬϭϰ oďseƌvĠes suƌ la Đôte Bƌetonne (source : Météo France) 

 En moyenne, les tempêtes (rafales supérieures à 100 km/h) soufflent de 10 à 15 jours sur les 

côtes exposées. Cette moyenne est de 5 pour les zones les plus internes et abritées. Cependant, la 

période hivernale 2013/2014 a été inhabituelle (Tableau 2). En effet, la succession dǯune trentaine de 
plusieurs grosses tempêtes a élevé la moyenne de vitesse des vents de 4,63 m/s. Mais lǯévènement majeur de lǯhiver ʹͲͳ͵-2014 fut le nombre exceptionnellement important de jours où les vents 

dominants se sont orientés selon le secteur Ouest et Sud-ouest : Au total 74 jours sur 90, soit 4 jours 

sur 5. 
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Figure 27 : Rose des vents en Rade de Brest (A) et eŶ ŵeƌ d’Iƌoise ;laƌge de OuessaŶt) (B) entre 2010-2014 (source : 

https://donneespubliques.meteofrance.fr/) 
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B. Caractéristique de la houle et de la mer de vent en mer dǯ)roise 

 Les houles formées par les systèmes dépressionnaires de lǯAtlantique Nord se propagent vers 

les côtes bretonnes sous une incidence principale de secteur Ouest. Leur hauteur significative en moyenne de lǯordre de ʹ,ͶͶ m fluctue en fonction des saisons ȋͳ,ͻ m en été contre ʹ,ͺ m en hiverȌ 
(Figure 28). De la même manière, la période ayant une moyenne de 9,4 secondes diffère en été (8,9 

secondes) et lors des saisons hivernales (10,1 secondes) (Figure 28). Leur propagation, à lǯapproche du 
littoral reste complexe, dǯune part par la génération dǯune mer de vent associée aux régimes des vents locaux et dǯautre part par le découpage de la côte et la présence de plates-formes rocheuses émergées 

qui modifient leurs directions. De manière générale, le vestibule de la rade de Brest, localisé entre la 

pointe Saint-Matthieu au Nord et la pointe de Pen-Hir au Sud, reste protégé lorsque les houles ont une 

orientation de secteur Nord. En revanche, lorsque les houles sont orientées vers les secteurs Ouest et 

Sud-ouest, elles ne rencontrent pas dǯobstacle et pénètrent largement dans le secteur dǯétude ȋFigure 

29Ȍ. Seule la baie de Camaret reste protégée par la pointe du Toulinguet. Cǯest au large de la baie de 

Bertheaume, elle-même protégée par la pointe du même nom, que les hauteurs de houle les plus 

importantes sont observables (Figure 29). Un couloir préférentiel se forme par la remontée 

progressive du fond marin et la configuration de la côte (Figure 29). 

 

Figure 28 : Pourcentage des Hauteurs significatives (Hs) et de la Période (T) de la houle à la bouée des Pierres Noires (au large de 

la pointe Saint-Matthieu) (2004-2014) et au port de Brest (2004-2009) (source:http://candhis.cetmef.developpement-

durable.gouv.fr) 

 



CHAPITRE II : Présentation de la zone détude 

60 

 

 

 

Figure 29 : Hauteur significative et propagation de la houle lors de l'évènement tempétueux du 9/02/2014 (source : 

http://www.previmer.org) 

C. Caractéristiques de la houle et de la mer de vent en rade de Brest 

 De manière générale, la houle en rade de Brest est faible, et affecte essentiellement la partie 

septentrionale (Auffret, 1983). Une fois avoir franchi le goulet, elle perd en intensité, de par les 

phénomènes de diffraction et de réfraction. Ainsi au port du commerce, la hauteur significative des 

houles est faible et ne varie que très peu en fonction des saisons (0.25 m). De la même manière la 

période moyenne peu fluctuante est de lǯordre de ͳ,ʹ͸ seconde (Figure 28). En revanche, les vents 

locaux permettent de générer une « mer de vent » ou « clapot ». Ce phénomène, affectant essentiellement les masses dǯeau superficielles, se traduit par un état de mer désorganisé, la houle du fait dǯun faible "fetch" nǯa pas le temps de se former. Ainsi, dans le reste de la rade, des vagues de faible longueur dǯonde et de forte cambrure ȋGuilcher et al, ͳͻͷ͹Ȍ sont générées par les régimes de vents 
évoluant en fonction des saisons. Ces dernières, moins affectées par les phénomènes de réfraction, 

peuvent aborder le rivage avec une forte obliquité (Monbet et Bassoulet, 1989). 

II.3.3 L’hydrodynamisme lié aux débits fluviaux 

 Près de 2 ͲͲͲ kilomètres de cours dǯeau ont été recensés sur lǯensemble du bassin versant de la 
rade de Brest (Figure 30). Toutefois la majorité des eaux de ruissèlement se jette dans la rade par 



CHAPITRE II : Présentation de la zone dǯétude 

61 

 

lǯintermédiaire de lǯAulne et de lǯElorn qui génèrent un débit annuel de 1,7 milliard de m3 dǯeau. Ils 

sont soumis aux mêmes conditions météorologiques et maritimes. Leurs estuaires se comportent 

différemment en fonction des cycles de marée (morte eau/vive eau) et saisonniers (crue 

hivernale/étiage estivale) (Auffret 1983 ; Bassoulet, 1979). 

 

Figure 30: Les sous-bassins versants de la rade de Brest (d'après le contrat de Baie, 1997) 

 

A. (ydrologie à lǯembouchure des deux principaux fleuves 

 

Les processus hydrologiques diffèrent entre les deux principaux estuaires. LǯElorn est un fleuve 
rectiligne suivant la faille de lǯElorn sur ͳͷ kilomètres et directement affecté par les influences marines. En revanche, lǯAulne forme de longs méandres sur ͵ͷ kilomètres et est dǯavantage protégé de lǯinfluence marine puisquǯil se situ au fond de la rade. Le bassin versant de lǯAulne étant ͷ fois supérieur à celui de lǯElorn, les débits et apports sédimentaires varient en fonction des deux estuaires 
(Tableau 3).  

 
 Aulne Elorn 

Longueur de la partie fluviale (km) 114  44 
Surface du bassin versant (km²) 1821 380 

 
Débit (m3/s) 

Moyen 22  5,5  
Minimum 1,7  1  
Maximum 350 42  

Apport sédimentaire (poids sec) (Tonnes/an) 7000  1000  
Matière en Suspension (MES) (mg/l) Moyen 10  6  

Minimum 5  1  
Maximum 30 – 35  20  

Stock de MES/cycles de marée (Tonnes) 2000 – 12 000  100 – 300  
Tableau 3 : Caractéristiques hydrologiques principaux de l'Aulne et de l'Elorn (source : http://www.hydro.eaufrance.fr/) 
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Figure 31 : Stratification des masses d'eau dans l'estuaire de l'Elorn en conditions de basse mer-etiage et pleine mer-crue (d'après 

Monbet et Bassoulet, 1989) 

 
Figure 32 : Stratification des masses d'eau dans l'estuaire de l'Aulne en conditions de Basse Mer-Crue et Pleine Mer-Etiage 

(d'après Bassoulet, 1979) 
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 Globalement, dans lǯestuaire de lǯElorn, le volume dǯeau apporté par les cycles de marée prédomine sur lǯapport des masses dǯeau du fleuve. Ainsi il se comporte comme un estuaire 
partiellement mélangé (Figure 31). Néanmoins, en condition de crue, lorsque le débit augmente, lǯestuaire peut devenir très stratifié (Auffret, 1983). La limite amont de la salinité se situe aux alentours de Landerneau. Dǯaprès Bassoulet ȋͳͻ͹ͻȌ, les apports en poids sec de lǯElorn sont estimés à 
1000 T/an. Ces apports ont généralement lieu lors des périodes hivernales lorsque les crues sont 

abondantes ; la teneur de matière en suspension est alors largement supérieure aux apports moyens 

(Tableau 3). Le bouchon vaseux, pouvant remettre en suspension de 100 à 300 tonnes de sédiments, 

est situé très en amont, aux abords de Landerneau, toutefois en période de crue ce dernier peut migrer au niveau du pont de lǯ)roise (Auffret, 1983). Comme pour lǯElorn, lǯAulne, ayant un débit moyen de ʹʹ m3/s, se comporte comme un 

estuaire relativement homogène tout au long de lǯannée excepté lors des évènements de crues. Dans ce cas, o‘ le débit de lǯAulne peut atteindre ͳͺͻm3/s, lǯestuaire devient stratifié avec lǯapparition dǯun 
coin salée beaucoup plus marqué que celui de lǯElorn ȋFigure 32Ȍ. Lǯécart de salinité entre la surface et le fond variant de plus de ʹͶ ‰ (Bassoulet, 1979). La limite amont de la salinité se situe aux barrages 

de Guily Glaz situé à une distance de 26 km de lǯembouchure. LǯAulne apporte près de ͹ 000 T de sédiments ȋpoids secȌ par an, tout comme lǯElorn, la plus grande partie de ces apports a lieu lors des 

périodes de crues hivernales (Novembre à Février). Dans cet estuaire macrotidal, le bouchon vaseux 

est issu en grande partie de la remise en suspension des particules lors des pics de courant de marée. 

Ce dernier est chargé, en fonction de lǯintensité des courants de marée, de2 000 à 12 000 tonnes de 

sédiments (Bassoulet et Monbet, 1989). De plus, les décharges sédimentaires fluctuent en fonction des 

cycles saisonniers et de la pluviométrie.  

B. (ydrologie à lǯéchelle de la rade 

 Deux grandes tendances sǯobservent à travers la rade (Monbet et Bassoulet, 1989) : le secteur 

nord où le caractère estuarien est peu marqué sur la salinité en raison du faible débit de lǯElorn (30-27 ‰Ȍ, le bassin sud o‘ lǯAulne engendre une dessalinisation perturbée dans la partie inférieure par lǯintrusion marine du flot (21–ͳ͵ ‰Ȍ et enfin le centre de la rade homogène tout au long de lǯannée ȋ͵͵ ‰Ȍ.  
En profondeur, la rade de Brest, à lǯimage de ces deux principaux estuaires, se comporte comme un 
« estuaire » homogène en étiage où les eaux fluviales et marines ont tendance à se mélanger. A lǯinverse, en condition de crue, les eaux de la rade se stratifient : les eaux saumâtres surmontent les 

eaux salées plus denses. Il existe trois processus principaux responsables de la présence de matières 

en suspension (MES) :  

(1) Lǯapport fluviatile, le plus conséquent, o‘ la majorité des sédiments acheminés en rade sǯeffectue lors des évènements de crues.  
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(2) La remise en suspension des sédiments associés à lǯhydrodynamisme et généralement liés aux 
pics de courants de marées.  

(3) Lǯactivité biologique à la surface du sédiment, notamment celle des crépidules dont la rugosité, induite par la disposition des chaînes dǯorganismes, entraine une diminution des courants et 
développe un environnement favorable aux dépôts bio-sédimentaires (Beudin et al, 2013). 

 

 Les teneurs maximales de matière en suspension dans la rade restent relativement faible (15 

mg/l en crue et de 5mg/l en étiage) (Bassoulet et Monbet, 1989). Les concentrations les plus importantes se trouvant aux abords des deux estuaires avec une prédominance dans celui de lǯAulne. 
Selon Beudin et al. (2013), la masse de sédiments évacués de la rade lors des courants de jusant est 

estimée à 155 tonnes, dont 90 % issus du centre de la baie. Or avec les courants de flot, 99 tonnes sont 

réimportés ce qui impliquerait une exportation nette de sédiment de lǯordre de Ͷͺ tonnes par cycle de 

marée.  

 
Figure 33 : Mouvements des particules en suspension (d'après Beudin, 2013). La nappe de sédiment rouge constitue les 

sédiments extraits du bassin Sud (Vert foncé : oƌigiŶe pƌiŶĐipale  de l’AulŶe et dans une moindre mesure du Faou; Vert clair : 

appoƌts sĠdiŵeŶtaiƌes paƌ la ƌiviğƌe de DaoulasͿ, la Ŷappe de sĠdiŵeŶts ƌose ĐoƌƌespoŶd auǆ sĠdiŵeŶts eŶ pƌoveŶaŶĐe de l’Eloƌn. 

 
 Les sédiments sont originaires du bassin sud où se mélangent les apports de lǯAulne, du Faou et de la baie de Daoulas. Lǯensemble de ces sédiments sont évacués par la partie supérieure du bassin sud puis migrent vers la partie inférieure de la zone centrale avant dǯêtre acheminés par le goulet dans le 

domaine marin ouvert (Figure 33). Les apports sédimentaires de lǯElorn resteraient confinés à la 
terminaison NE de la rade. 
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II.4 Le contexte sédimentaire 

II.4.1 Connaissance sur la répartition sédimentaire actuelle et la dynamique 

associée 

 La première carte sédimentaire publiée par le Service hydrographique français en 1897 et -

premier document du genre au monde avait pour cadre la rade de Brest. Visant à faciliter et à sécuriser 

la navigation. elle était basée sur une combinaison de descriptions de sédiments prélevés à lǯaide du plomb de sonde enduit de suif et de quelques échantillons de sédiments prélevés à lǯaide des premiers 
prototypes de benne (Garlan, 2012). 

 

 Depuis, la nature des sédiments superficiels de la rade a fait lǯobjet de travaux 
complémentaires importants. Guilcher et Pruleau (1962) ont étudié en détail la partie orientale de la 

rade tandis que Moign (1967) et Fichaut (1989) ont complété leurs observations avec une série dǯéchantillons prélevés dans la partie occidentale de la rade. Hallégouët (1979), Auffret (1983) et 

Fichaut (1984) proposent chacun une amélioration de la carte sédimentologique réalisée par 

Hinschberger en 1968 (Figure 34). Plus tard, Guérin (2004) réadapte la carte sédimentaire, réalisée à 

partir des prélèvements effectués par Fichaut, selon la classification bio-sédimentaire de Hily (1989) 

(Figure 35Ȍ. Cǯest à ce jour la carte de répartition sédimentaire utilisée pour expliquer la dynamique du 

transport sédimentaire en rade de Brest. 

 

 La première description de la répartition des faciès sédimentaires en rade de Brest se base sur 

un fort contraste entre le centre et les estuaires (Moign, 1967). La partie centrale se caractérise par 

une série de faciès à granulométrie décroissante, sǯorganisant autour dǯune bande axiale de dépôts 

gravelo-caillouteux. Au-delà, la concentration en silt augmente progressivement à proximité des 

estuaires et notamment les deux principaux de lǯAulne et de lǯElorn. A partir de cette description, lǯauteur propose une interprétation de la dynamique sédimentaire qui suggère lǯaction de puissants 

courants dans la partie centrale, lesquels en sǯamenuisant, permettent le dépôt progressif des faciès de 

plus en plus fins. Cette répartition initiale, est reprise par Fichaut (1984) qui améliore le schéma 

sédimentaire (Figure 34) sur la base de nouveaux échantillons et propose une nouvelle vision de la 

circulation sédimentaire en rade en y apportant trois nouvelles composantes : la chenalisation des courants de marée, lǯaction des vagues ainsi que lǯinfluence des colonies biogènes. Dans la partie 
centrale, le document de Fichaut (1984), présente toujours une large bande de dépôts grossiers 

(caillouto-graveleuxȌ au centre de la rade, autour de laquelle sǯorganise une première auréole de 
sédiments plus fins (dépôts gravelo-sableux), puis une seconde (sables moyens à fins). Cet ensemble sǯoriente selon un axe NW-SE en direction de lǯestuaire de lǯAulne. A lǯOuest un banc, suivant la même orientation, sǯétire sur plus de 3km de lǯîle longue jusquǯà la moitié de la baie de Roscanvel. Son flanc 

oriental est bordé, à lǯOuest, par un ensemble de sédiments mixtes et vaseux. Au niveau de la pointe 
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des Espagnols, à lǯentrée de la rade, une langue de sable coquilliers est observable, elle sǯinscrit selon un axe orienté dans la même direction que lǯensemble sédimentaire grossier central. Dans la zone de lǯElorn, au Nord, des vases franches forment une frange autour de la zone portuaire. La concentration en sable du sédiment augmente à lǯapproche du chenal, il se dépose préférentiellement en son centre. 
Au Sud, les sédiments des hauts fonds sont très hétérométriques de par la présence des bancs de 

maërl. Une langue de sable, sǯorientant du Nord au Sud, borde le flanc Ouest du banc du Corbeau. La 

concentration croit considérablement dans lǯestuaire de lǯElorn ȋplus de ͷͲ %Ȍ. Dans la zone de lǯAulne, la bande axiale caillouteuse sǯestompe aux approches de lǯîle ronde. Une auréole sablo-graveleuse, sǯaffinant à sa périphérie, entoure la zone caillouteuse, puis une langue sableuse sǯencaisse dans lǯaxe de lǯAulne. Les terrasses nord et sud sont recouvertes dǯun faciès très hétérogène mélangeant en proportion égale de la vase, du sable et des graviers dǯorigine biogène ȋmaërl). Enfin, au fond de la baie et de lǯanse sǯintègrent des zones de forte concentration vaseuse (supérieure à 80%). 

Cette distribution respecte la morphologie de la région : les sédiments grossiers se concentrant dǯavantage dans les zones profondes ȋbassin central et chenauxȌ tandis que les secteurs latéraux, de 
plus faibles profondeurs, sont caractérisées par des dépôts très hétérogènes avec une composante 

vaseuse variable. Aux abords des estuaires la concentration en silts augmente fortement.   

 

 
Figure 34 : Carte de la répartition sédimentaire en rade de Brest simplifiée (d'après Fichaut, 1984) 

 



CHAPITRE II : Présentation de la zone dǯétude 

67 

 

La carte de la répartition des faciès sédimentaires effectuée par Guérin (2004Ȍ, a permis dǯaffiner la 
succession des dépôts et de mettre en avant les zones de maërl (Figure 36). Ainsi dans le centre de la rade de Brest, le dépôt caillouteux axial parait plus complexe. )l sǯoriente selon le chenal principal de lǯAulne, autour de cet axe les cailloutis se mélangent à une fraction de sédiments grossiers (sables et 

graviers). La première auréole décrite par Fichaut (1984) de sable graveleux est selon Guérin (2004) 

mélangée à une fraction de vase. La seconde, constituée essentiellement de sable, se mélange également à un sédiment fin formant ainsi une langue de sable vaseux sǯorientant selon lǯaxe du chenal de lǯAulne et de lǯElorn aux abords des estuaires. La dune hydraulique dans le secteur Ouest central est 

toujours visible ainsi que celle de la Cormorandière. Dans les secteurs peu profonds la localisation du 

maërl permet de faire ressortir le caractère très hétérogène de la couverture sédimentaire. Ce dernier, se développe dǯavantage dans le secteur de lǯAulne o‘ des colonies sont observables dans lǯanse de Poulmic, la baie de Daoulas et lǯestuaire. Dans la zone de lǯElorn le maërl sǯinstalle sur lǯensemble du 
banc de Kéraliou. 

 
Figure 35 : Carte de la répartition sédimentaire en rade de Brest (d'après Fichaut, 1984 et Guérin, 2004) 

 Ce schéma de la répartition sédimentaire se base sur une dynamique « estuarienne » dominée par les forts courants de marée qui permettent le maintien dǯune couverture peu mobile héritée lors 
de la dernière remontée du niveau marin et alimentée par les apports fluviaux actuels (Fichaut, 1984). 

Lors de la transgression flandrienne, le lessivage des « heads » périglaciaires centraux a permis la création dǯun stock de sable qui sǯest redéposé au fur et à mesure de lǯaffaiblissement des courants et a permis lǯétablissement des auréoles à granulométrie décroissante autour de lǯaxe central. Depuis la 

Keraliou 

Cormorandière 
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pérennité des courants de marée, ne permettant pas le dépôt de sédiments fins, a permis la 

conservation de cette répartition. La zone axiale continuellement dominée par le flot est en 

permanence lessivée. Ainsi les particules susceptibles dǯavoir été acheminées par les courants de 
jusant sont remises en suspension et évacuées de façon graduelle vers les hauts fonds bordiers (silts) et dans lǯaxe des chenaux (sable). Seule la partie Sud où les courants de jusant se joignent au tourbillon 

anticyclonique du centre rade engendre un transit unidirectionnel des particules grossières (brins de 

maërl) vers le goulet et leurs dépôts en une grande langue sableuse (Cormorandière). Dans les 

secteurs latéraux, les agents hydrodynamiques de faible intensité permettent la décantation des 

particules fines apportées par les fleuves et nǯautorisent pas le transport des particules plus grossières. Ces dernières sont issues de lǯactivité biologique notamment du maërl et de la crépidule (cf 

chapitre II.4.2) qui sǯétablissent dǯavantage sur les zones bordières de faible profondeur (lumière).  

 

Figure 36 : Carte de la répartition sédimentaire à l'exutoire de la rade de Brest (d'après Hinschberger, 1970) 

 La couverture sédimentaire a lǯextérieure de la rade de Brest, entre la baie de Bertheaume et 
celle de Camaret, a été la première  à être cartographiée. )l sǯagit dǯun travail réalisé par le SHOM en ͳͻͲ͹. Ensuite, seul (inschberger ȋͳͻ͹ͲȌ a entreprit dǯétablir une cartographie détaillée de la zone et 
une analyse des dépôts superficiels (Figure 36). Le secteur est parsemé de fonds rocheux autour 

desquels sont observables de larges nappes de cailloutis (Toulinguet, Anse de Bertheaume, Camaret, gouletȌ. Les graviers dǯaspect non émoussés se concentrent dans les environs des nappes de cailloutis 
notamment au Nord-Ouest et Sud-ouest. Ils occupent également une grande partie de la baie de 
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Camaret. Des graviers non émoussés se concentrent sous forme de petites auréoles dans le chenal central. Une première nappe de graviers coquilliers se distingue au Nord, elle sǯoriente selon un axe 
SW-NE et occupe lǯensemble de la baie de Bertheaume. Au Sud, la seconde nappe est beaucoup plus importante, elle recouvre plus de la moitié du secteur dǯétude. Enfin le dernier faciès observable est celui des sables fins siliceux, ils sǯétablissent dans le fond de la baie de Camaret et entre les deux 

bandes principales des graviers coquilliers où ils adoptent un aspect homogène et bien trié. Cette nappe est observable jusquǯà ͹Ͳ mètres de profondeur vers lǯOuest et forme, avec celles de la baie de 
Douarnenez, la plus importante étendue de sable fin en mer dǯ)roise.  

II.4.2 L’influence des communautés macro-benthiques 

 Dans le milieu côtier, la répartition des espèces est fonction des faciès sédimentaires (Retière, ͳͻ͹ͻȌ tandis quǯà lǯinverse les organismes marins jouent un rôle dans la sédimentation de par leurs 
rejets et leurs débris. En rade de Brest il existe toute une faune et une flore susceptible de modifier la 

sédimentation. Les deux plus grands groupes dǯespèces, développés dans ce paragraphe, sont le maërl 
(Lithothamnion corallioides) et la crépidule (Crepidula fornicata) mais dǯautres espèces telles que 

lǯoursin, lǯophiure, les étoiles de mer ou la coquille Saint-Jacques ont également un impact direct ou 

indirect sur la répartition sédimentaire, notamment à cause de leurs coquilles et tests. 

 Le maërl est une algue rouge calcaire encroûtante (Corallinales, Corallinacées) vivant 

librement sur les fonds meubles infralittoraux (Figure 37). Les thalles (concrétion de calcaire) peuvent sǯaccumuler localement, formant des bancs dont la surface peut atteindre plusieurs km². Leur 

croissance est très lente ȋͲ.Ͷ à Ͳ.͸ mm par anȌ. Lǯâge de certains bancs, comme par exemple dans lǯarchipel des Glenans (Finistère), est estimé à plus de 8 000 ans (Grall et Hily, 2002). Le maërl se développe sur une large gamme de sédiments allant des champs de blocs jusquǯaux vases. Le 

développement et la distribution des bancs sont donc dǯavantage conditionnés par dǯautres facteurs 
environnementaux, à savoir la présence de lumière qui détermine la profondeur maximale, et un 

hydrodynamisme faible mais suffisant pour éviter la sédimentation (Dutertre et al., 2015). En baie de Camaret, la colonie sǯest établie en appui dǯun fond rocheux ȋLe Duff et al, ͳͻͻͻ ; Hamon et al., 2010). 

La houle, atténuée par la pointe du Toulinguet, a permis de façonner le banc en petites dunes 

atteignant une hauteur moyenne de 50 cm. En rade de Brest, ils se répartissent principalement sur les 

banquettes vaseuses adossées à la côte et se répartissent de façon continue sur tout le pourtour du 

bassin (Figure 37Ȍ.  Les courants ne sont compris quǯentre ͳͲ cm.s-1 et 1 cm.s-1 (Grall et Hily, 2002). La 

pêche au dragage, développée depuis le 19ème siècle, ne semble pas avoir perturbée leur prolifération. En revanche, lǯagrandissement portuaire a limité leur distribution dans lǯanse du Moulin Blanc et de 
Saint-Marc. La lumière jouant un rôle capital dans la distribution verticale des peuplements de maërl ; 

il nǯexiste aucun banc en dessous de la limite ͳͷ-18 mètres en rade de Brest et 20-25 mètres  en baie 

de Camaret. Le maërl peut, de par sa présence, augmenter la granulométrie locale, notamment dans les 

secteurs estuariens. Leurs branches entrent dans la catégorie des graviers en terme de granulométrie 
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et sont souvent mélangés à des particules plus fines (silts) et crée donc un sédiment très hétérogène. Il contribue également à lǯaugmentation de la teneur en carbonate des sédiments.  

 

Figure 37 : Répartition du Maërl en Rade de Brest (Guérin, 2004Ϳ et photogƌaphie d’uŶe ĐoloŶie de ŵaëƌl ;souƌĐe : © C. Lefeuvre / 

Agence des aires marines protégées) 

 La crépidule, Crepidula Fornicata, est un mollusque marin benthique caractérisé par une coquille formée dǯune seule pièce. Cǯest un organisme filtreur ubiquiste, présent dans les 

environnements côtiers peu profonds (< 15 m) et semi-abrités. Les crépidules sǯassocient les unes aux 

autres sous forme de chaines ( 

Figure 38). Les impacts sur la sédimentation sont doubles. Ces organismes filtreurs produisent dǯimportantes quantités de biodépôts et lǯagglomération des chaines favorise le piégeage des 

sédiments (72 % de porosité). Les colonies de crépidule freinent la vitesse des courants sur le fond 

(Beudin, 2014), augmentent les taux de sédimentation des particules en suspension et donc lǯenvasement et lǯinstallation durable de vasières biogènes (Ehrhold et al, 1998). Elles modifient de la 

même manière le gradient hydro-sédimentaire en introduisant une rupture brutale. De récentes études ont mis en évidence lǯimpact des crépidules sur le transport des sédiments vaseux en 
suspension dans la rade de Brest (Beudin, 2014). Cette modélisation prenant en compte les 

paramètres de rugosité (piégeage), de réponse au stress (biodépôts) et de filtrage des sédiments en 

suspension fait apparaitre une diminution des MES dans la colonne dǯeau et une augmentation des 

dépôts au niveau des stations colonisées. Cela engendre une réduction des exports sédimentaires 

(Beudin, 2014). Puisque les crépidules accroissent la sédimentation dans les zones où elles se 

développent les thalles de maërl, recouverts par ce gastéropode, sont donc enfouis sous les particules 

fines, les interstices entre les brins sont colmatés. A moyen terme cela entraine la mort du maërl et une profonde modification du peuplement associé. Néanmoins, dans notre secteur dǯétude, les fortes 
densités de crépidules semblent distinctes de celles des bancs de maërl (Chauvaud, 1998). 

Cette espèce a colonisé en moins dǯun siècle les côtes européennes. Arrivée pour la première 
fois en Angleterre des Etats-Unis en 1870, son évolution sur les côtes de la mer du Nord, Atlantique, et 
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de Méditerranée souligne sa grande capacité dǯadaptation. Les premières observations de la crépidule 
en Rade de Brest remonte à 1949 (Coum, 1979 ; Blanchard, 1995). En 1995, une première colonie sǯétend du port de commerce jusque dans lǯestuaire de lǯElorn tandis quǯune seconde englobe lǯensemble du secteur sud : la baie de Daoulas, lǯAnse de lǯAuberlach et lǯestuaire de lǯAulne. Cǯest sur 
les fonds sablo-vaseux de cet estuaire que la crépidule est la plus abondante (Figure 38). Entre 1995 et 

2000 a lieu une forte augmentation du stock avec une dynamique de prolifération encore très active ȋElornȌ ȋGuérin, ʹͲͲͶȌ. Lǯaccroissement de la biomasse sǯeffectuant essentiellement sur les taches 
existantes dès 1995 démontre le caractère agrégatif de la crépidule. Ce processus semble atteindre 

localement ses limites sur certains points, notamment dans le bassin Sud (Aulne) où la charge 

maximale semble avoir été atteinte. Ainsi Guérin (2004) propose trois scénarios futurs : lǯétalement de la crépidule, par le biais de la pêche, avec lǯapparition de nouvelles taches, la stabilisation ou le déclin 
des colonies. 

 

Figure 38 : Photo de crépidule et Répartition des densités et des biomasses interpolées de crépidules en rade de Brest (d'après 

Guérin et Guarini, 2004) 

II.4.3 L’impact anthropique 

 Les aménagements anthropiques sont susceptibles dǯaffecter les flux hydro-sédimentaires et 

donc à long, moyen ou court terme, engendrer des changements physiques qui fragilisent le domaine côtier. Lǯaffectation concerne à la fois les sources et les puits sédimentaires. Par exemple, la 
construction de barrages sur les fleuves module lǯapport des sédiments dans le domaine marin 

(source) (Syvitsky et al., 2005 ) tandis que la modification du trait de côte par la construction de zones 

portuaires modifie le régime hydrodynamique et donc le transport des particules solides (source et 

puits) (Lesourd et al., 2001 ; Lesourd et al., 2016 ; Marmin et al., 2016 ;Ȍ. En parallèle, lǯactivité de 
pêche (dragage) remobilise du sédiment (De Madron et al., 2005 ) et perturbe la répartition sédimentaire initiale, tandis que lǯextraction de ressources minérales, tel que les granulats peuvent 

détruire des sources sédimentaires. Cǯest pourquoi il est nécessaire de prendre en compte dans une étude côtière lǯimpact anthropique, ce dernier pouvant affecter le bilan sédimentaire. 
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A. Lǯévolution progressive de la zone portuaire et son impact 

 Le port de Brest quǯil soit militaire, commercial ou plaisancier a connu depuis le moyen-âge 

trois grands essors qui lui permettent à lǯheure actuel de tenir le rang de deuxième arsenal Français et de récemment se tourner vers lǯindustrie des énergies renouvelables. Cǯest à lǯépoque romaine que la 
situation militaire stratégique de la rade de Brest est repérée, le site initial au débouché de la Penfeld 

fait office de place-forte jusquǯau moyen âge. Ce nǯest quǯau XVIIème siècle, sous Richelieu que le 

premier essor à lieu et que les premiers grands changements sǯopèrent. Le cardinal veut faire de ce lieu lǯun de plus gros arsenal Français. Ainsi, au milieu du X)Xème siècle lǯoccupation, principalement 
militaire des bords de la Penfeld est quasi-totale (Figure 39Ȍ. Sous le second empire, lǯarrivé du chemin 
de Fer et le manque de place dans le secteur de la Penfeld, permet au port dǯobtenir un second essor 
initialement commerciale et touristique puis finalement militaire (Le Bollan, 2008). Un grand projet de port commercial à lǯOuest de lǯembouchure de la Penfeld voit le jour ȋͳͺ͸ͳ-ͳͺͺͻȌ, en ͳͺ͸ͷ lǯaccès à la 
Penfeld devient définitivement militaire. Le « port Napoléon » sǯétabli à lǯest de lǯembouchure de la 
Penfeld (Figure 39Ȍ. Mais lǯessor commercial nǯest que de courte durée et la dualité avec les militaires sǯaccentue. Ainsi les avancées à lǯest sont délaissées au profit du développement de lǯarsenal militaire, 
au début du XXème siècle à lǯouest de lǯembouchure de la Penfeld. La jetée Sud ȋͳ 500 m) et Ouest (200 mȌ seront construites entre ͳͺͺͻ et ͳͻͲͲ tandis que le quai dǯarmement sera érigé en ͳͻͲͷ. La 
première guerre mondiale accentuera lǯévolution militaire avec le creusement des bassins 8 et 9 dans 

la rade abris et la construction du quai des flottilles en 1918. La passe Ouest sera définitivement fermée entre les deux guerres. Entre les deux guerres le port de commerce est rallongé vers lǯOuest à 
partir de la jetée préexistante avec lǯétablissement dǯune plate-forme (Figure 39Ȍ. Lǯarsenal sǯagrandit à lǯOuest également à lǯactuelle place du port de plaisance du château.  
 La seconde guerre mondiale fut dévastatrice pour la ville de Brest et sa rade. Ce fût un siège 

stratégique et son arsenal, à lǯOuest de lǯembouchure de la Penfeld, fut renforcé avec la construction 

des bases sous-marines (Le Gallo et al, 1992). En ͳͻ͸ͳ, lǯanse du Moulin Blanc est désignée pour la construction dǯun port de plaisance, qui sera agrandit dans les années ͳͻͺͲ. En ͳͻ͸ͷ la plate-forme Ouest est rallongée. Mais le troisième grand essor et le plus grand quǯa connu le port de Brest et sa rade est celui compris entre ͳͻ͸Ͳ et ͳͻͺͲ. Sur le port de commerce, lǯétablissement dǯun troisième radoub permet la construction de lǯactuel Polder, dit ͳʹͶ, dans lǯancienne anse de Saint-Marc. Les 

rejets du dragage permettent la construction de ce polder de ͶͲ ha o‘ sǯappuient les formes de radoub. 
Ce dernier, dont la construction se termine en ͳͻ͹ͺ, comble lǯensemble de lǯanse de Saint Marc et sǯétale jusquǯau niveau des jetées de la rade abris ȋFigure 39). A la même période, lǯîle longue rattachée alors au continent uniquement par le biais dǯune langue sableuse se transforme en une base militaire fortifiée permettant dǯaccueillir les sous-marins nucléaires à lanceur dǯengin. Les ͷ ans de travaux 
nécessaires permettent de définitivement relier lǯîle à la presquǯîle de Crozon tout en modifiant 
considérablement son aspect : élargissement de lǯisthme, construction de terre-plein sur lǯensemble du 
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périmètre, creusements de radoubs (Figure 39). Lǯîle à une surface finale de 124 ha, dont 30 ha seront ajoutés pendant les travaux. Dans lǯanse de Poulmic, en ͳͻ͹Ͳ, lǯécole navale est édifiée.  

 

Figure 39 : Plan de la ville de Bƌest et l’ĠvolutioŶ de sa zoŶe poƌtuaiƌe eŶtƌe ϭϲϯϬ et ϮϬϮϬ eŶ foŶĐtioŶ de ϰ pƌiŶĐipauǆ essoƌs. 
Premier essor (1630 – 1790), second (1865 – 1933), troisième (1960 – ϭϵϴϬͿ et l’aĐtuel Ƌuatƌiğŵe ;ϮϬϭϰ – ϮϬϮϬͿ d’apƌğs Le Gallo 

et al., 1992. 

 Le port de Brest va subir, prochainement, de nouvelles mutations dans la zone du polder 124 

afin de renforcer lǯespace commercial et dǯaccueillir de nouvelles industries et notamment celle des 
énergies renouvelables (Figure 40). Pour rendre ce projet possible, le port de Brest dispose de 36 ha 

du polder 124 ; la plate-forme initiale sera étendue de 14 ha par le rejet des dragages du chenal et du port. Le port et ses chenaux dǯaccès seront dragués afin dǯaccroître leur profondeur permettant aux navires à forts tirants dǯeau dǯaccéder aux quais de manière permanente. Le programme des travaux sǯarticule en deux étapes majeures. La première ȋʹͲͳ͸ – 2018), débutée fin 2016 et va permettre lǯaménagement dǯun premier lot du polder 124 (12 ha), en consolidation depuis 2012 et lǯaménagement dǯun quai lourd sur la partie Ouest. Lǯamélioration de lǯaccès au port actuel et aux 
nouveaux quais va engendrer un dragage de sédiments de 1,3 millions de m3 de sédiments échelonnés 

sur les hivers 2016, 2017 et 2018. Par la suite, une encloture en enrochement de 1250 mètres de long 
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constituera un casier de ͳͶ ha gagné sur lǯespace maritime portuaire pour la mise en stock des 
matériaux de dragage. A partir de 2018, la seconde étape constituera à stabiliser le nouveau polder et 

aménager un deuxième quai sur la partie nord de cet espace.  

 

Figure 40 : Nouveau polder prévu pour l'accueil des usines de nouvelle énergie (2014 – 2020Ϳ s’appuǇaŶt suƌ l’aĐtuel poldeƌ ϭϮϰ 

;d’apƌğs Poƌt Bƌest dĠveloppeŵeŶtͿ 

 La construction du polder 124 dans les années 1970, ne semble pas avoir perturbée la sédimentation dans la rade ȋFichaut, ͳͻͺͶȌ. Dans les eaux calmes, lǯenvasement est cantonné aux zones proches du polder. A proximité, le secteur de lǯElorn ȋbancs de Keraliou et du CorbeauȌ nǯa pas subi dǯévolution majeure. Si dǯéventuel panache dǯeau turbide ont été repris par les courants de marée la décantation sǯest produite dans des secteurs calmes déjà sujets à lǯenvasement. Les conséquences de la construction du polder sont donc mineures ȋFichaut, ͳͻͺͶȌ. Concernant lǯimpact de la construction 
du futur polder, les études ont montré que la phase 1 sera plus impactante que la seconde. Le nord du chenal de lǯElorn devrait être la zone où la concentration des particules en suspension serait la plus élevée ȋͷmg/l de moyenneȌ, la zone Sud elle ne semble subir que peu dǯinfluence ȋFaure et Raillard, 
2013). 
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B. La pêche et autres activités 

 La bretagne représente à elle seule, 45% des capacités de production globale maritime nationale et ͹ͷ% des navires pratiquent une pêche côtière. Cǯest le cas en rade de Brest o‘ ͺͷ% de la 

flotte est dédiée à cette pratique (Le Guyader, 2012).La pêche perturbant les fonds marins est celle effectuées à la drague dont la saison sǯéchelonne entre octobre et mars, elle concerne ͶͲ % des fonds 
de la rade et est pratiquée depuis le début du XXème siècle avec un véritable essor dans les années 1920 

(Figure 41Ȍ. La drague est une sorte de rateau muni à lǯarrière dǯun sac à mailles. Les dents du rateau servent à sǯenfoncer dans le sédiment afin de le remobiliser pour pêcher les organismes vivants dans 

les premiers 40 centimètres du fond marin (praires ou coquilles saint-jacquesȌ. Dǯaprès plusieurs 
travaux (Chuenpagdee et al. 2003 ; Fuller et al., ʹͲͲͺȌ, la drague est considérée comme lǯengin mobile 
le plus destructeur et causant les impacts biologiques et physiques les plus importants sur les fonds 

marins (Kaiser et al., 2015). 

 

 
 

Figure 41 : Carte de répartition des zones de pêche à la drague (d’après Le Guyader, ͸Ͷͷ͸Ȍ 

 Lǯun des principaux effets est la création dǯun panache turbide qui, en fonction de lǯhydrodynamisme du secteur, sédimente plus ou moins vite, sur place ou dans une autre zone que celle de lǯactivité de dragage. A court terme, la pêche à la drague peut entrainer une perte de la fraction 

fine (Watling et al., 2001) et à long terme un changement permanent dans la composition des 

sédiments (Gaspar et Chicharo, 2007). La perte de la fraction fine sǯexplique, à court terme, par lǯévacuation des sédiments remis en suspension dans la colonne dǯeau. La remise en suspension est 

Cultures marines 
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également succeptible de relacher des métaux lourds et des kystes dǯalgues toxiques pouvant perturber lǯéquilibre du système. La pêche à la drague modifie également la topographie des fonds et 

ce de deux façons : la première est le lissage des fonds-marins avec la destruction des micro-reliefs ; la 

seconde est lǯélaboration de sillon sur ͶͲ cm de profondeur. Le lissage des fonds peut entrainer une perturbation des agents hydrodynamiques, en effet les courants nǯétant plus affectés par les micro-reliefs. Dǯautre part, lǯetablissement des sillons induit un changement dans la structure profonde des 

sédiments (densité) (Gilkinson et al., 2003). 

 Lǯactivité conchylicole (élevage dǯhuître et de moules) est, depuis la seconde guerre mondiale, 

très développée en rade de Brest. Les parcs sont situés dans lǯanse de Roscanvel, Poulmic, le banc de Keraliou, la baie de Daoulas et lǯestuaire de lǯAulne ȋFigure 41). 

CONCLUSION   

 Lǯobjectif de ce chapitre était de synthétiser les études antérieures réalisées dans le secteur dǯétude caractérisant la morphologie et la géologie du substratum, la répartition morphosédimentaire et lǯinfluence des agents hydrodynamiques. Plus quǯun système estuarien, la rade de Brest apparait 

comme un environnement composite au littoral très découpé communiquant avec la mer dǯ)roise par lǯintermédiaire dǯun étroit goulet. Ce bassin peut dǯores et déjà être subdivisé en 3 parties : la partie 

nord et sud connectées à deux rivières, respectivement lǯAulne et lǯElorn, dont les chenaux observables dans la morphologie se rejoignent au centre pour former lǯaxe central dǯécoulement, et la partie 

centrale, plus profonde (25 à 20 m), entourée par de nombreux secteurs (50 %) de plus faibles 

profondeurs (10m) (anses et baies).  

  La répartition sédimentaire se caractérise par des sédiments grossiers dans le centre de la 

rade mixés à une fraction silteuse aux abords des deux principaux fleuves (Auffret et al., 1983 ; Fichaut 

et al., 1984). Elle est perturbée dans les secteurs les moins profonds par le développement de 

communautés macro-benthiques (maërl et crépidule). Le transport sédimentaire est fortement 

contrôlé par la marée macrotidale et semi-diurne. La houle impacte davantage le secteur externe en mer dǯ)roise ȋBaie de BertheaumeȌ. Les estuaires apparaissent comme un des acteurs principaux dǯapport en sédiments fins ȋBassoulet et al., ͳͻ͹ͻȌ. Néanmoins, très peu dǯétudes ont permis de 

caractériser les échanges entre le bassin semi-fermé de la rade de Brest et son ouverture sur la mer dǯ)roise.  
 )l nǯexiste que très peu dǯétudes concernant le remplissage sédimentaire de ce bassin, la 

plupart ayant été réalisées dans des marais maritimes (Stéphan, 2008 ; Fernane et al., 2014 ; Goslin et 

al., 2015 ; Stéphan et al., 2015 ). Néanmoins, elles ont permis de mettre en évidence un recul des 

conditions estuariennes à partir de lǯennoiement du système ȋ͸ 100 cal. BP) et au fur et à mesure de la remontée. Bien quǯil semble que les conditions actuelles de sédimentation aient été mises en place 

depuis 4 000 cal .BP (Stéphan, 2008), la reconstitution du niveau marin (Goslin et al., 2015) est 
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perturbée par un arrêt de sédimentation aux alentours de 3 000 cal BP. actuellement assimilé à une 

érosion par la récurrence des tempêtes (Van Vliet La Noë et al., 2014 a et b). 

La rade de Brest apparait à la fois comme un secteur privilégié de par sa morphologie pour 

comprendre le transfert des sédiments terre-mer mais également pour conserver les archives sédimentaires témoignant de lǯévolution des environnements au court de la dernière transgression 
marine.  
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INTRODUCTION 

 La rade de Brest et la mer dǯIroise jouissent dǯune position particulière dans le domaine de la 

recherche océanographique. Brest, aujourdǯhui leader Français de la recherche marine, a vu se 

développer à partir du XIXème siècle son arsenal militaire, son port de commerce et lǯarrivée de 

nombreux centres de recherche qui ont œuvré dans l'acquisition de données géophysiques et 

sédimentaires à travers la rade de Brest. Pour compléter le jeu de donnée existant, trois campagnes 

ont été réalisées au cours de la thèse. Lǯobjectif de ce chapitre est de (1) lister les données antérieures 

et acquises au cours de la thèse, (2) décrire les différents outils et systèmes dǯacquisition en mer et de 

(3) développer les méthodes mises en œuvre. 

III.1 Les données 

III.1.1 Les données antérieures 

 Dès le XIXème siècle, le SHOM (Service Hydrographique et Océanographique de la Marine) 

réalise des campagnes hydrographiques, à lǯaide de la technique du plomb suiffé, ayant pour but de 

caractériser la bathymétrie et la nature sédimentaire des fonds marins. Cette technique est 

abandonnée, dans les années 1970, au profit dǯoutils plus modernes. A cette même période le centre 

CNEXO (actuellement IFREMER) sǯinstalle à Brest et entame une série de campagnes dǯessai dans la 

rade. 

 

Figure 42 : Compilation des données antérieures (Charrier, 2012) 
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Classe de donnée Secteur Campagne Année Matériel Institut 

Bathymétrie 

RDB/Iroise Rebent 14 2007 EM 1000 IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 17 2008 EM 1000 IFREMER 

RDB Haliotest 1 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB Haliotest 2 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB/Iroise Haliorade 1 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB/Iroise Rebhalio1 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 20 2010 EM 1000 IFREMER 

RDB ESSTECH 1 2012 EM 2040 IFREMER 

RDB ESSTECH 2 2012 EM 2040 IFREMER 

RDB/Iroise Rebrade2013 2013 EM 2040 IFREMER 

RDB Rebrade2013HA 2013 Geoswatch IFREMER 

RDB Essais 2008 2008 RESON 8101 IUEM 

RDB Essais 2009 2009 RESON 8101 IUEM 

RDB/Iroise Litto3D 2013 Laser LADS SHOM 

Imagerie 

RDB/Iroise Rebent 14 2007 DF 1000 IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 17 2008 DF 1000 IFREMER 

RDB Haliotest 1 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB Haliotest 2 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB/Iroise Haliorade 1 2008 Geoswatch IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 20 2010 KLEIN 3000 IFREMER 

RDB/Iroise Rebrade2013 2013 KLEIN 3000 IFREMER 

RDB Rebrade2013HA 2013 Geoswatch IFREMER 

Prélèvements 

sédimentaire 

superficiel 

RDB/Iroise Rebent 14 2007 Shipeck IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 17 2008 Shipeck IFREMER 

RDB/Iroise Rebent 20 2010 Shipeck IFREMER 

RDB Geobrest12 2012 Shipeck IUEM 

RDB/Iroise Rebrade13 2013 Shipeck IFREMER 

RDB Alucas_2013 2013 Shipeck IUEM 

Carottage RDB/Iroise Alucas_2013 2013 Interface IUEM 

Sismique 

RDB ZEE 1979 Sparker, boomer IFREMER 

RDB Simplex 1984 Sparker IFREMER 

RDB Samdisoir 1992 Sparker IFREMER 

RDB/Iroise Haliorade1 2008 Chirp IFREMER 

RDB Haliotest 1 2008 Chirp IFREMER 

RDB Haliotest 2 2008 Chirp IFREMER 

RDB Geobrest09 2009 Sparker IUEM 

RDB Geobrest10 2010 Sparker IUEM 

RDB Geobrest11 2011 Sparker IUEM 

RDB Geolucas10 2010 Sparker IUEM 

RDB GeolucasSTU 2011 Sparker IUEM 

RDB GeolucasEMR 2011 Sparker IUEM 

RDB/Iroise Geobrest12 2012 Sparker IUEM 

RDB Geolucas ENAG 2012 Sparker IUEM 

RDB/Iroise Geobrest13 2013 Sparker IUEM 

RDB Rebrade13HA 2013 Chirp IFREMER 
Tableau 4 : Bilan des données acquises antérieurement à la thèse et utilisées pour cette étude 
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Lǯagrandissement du port de commerce, nécessite des études du sol élargissant aux petits 

fonds lǯéventail de données déjà acquises. Enfin, depuis le début des années 2000, lǯUniversité de Brest 

organise des campagnes dǯenseignement (appelées GeoBrest) enrichissant les données existantes.  Les travaux historiques, concernant pour lǯessentiel les zones les plus profondes de la Rade et 

pour lesquelles les données étaient accessibles, ont été compilés dans un SIG (travaux de Simon 

Charrier en 2012) (Figure 42). Les données bathymétriques, sédimentaires et géophysiques acquises 

avant 2014, utilisées dans ces travaux, sont issues du SHOM, de lǯ)FREMER et de lǯIUEM. 

Majoritairement les données antérieures ont été acquises au cours des campagnes rattachées au 

programme Rebent (Ehrhold et al., 2006) et des missions dǯenseignement menées par lǯIUEM. 

A. Les missions REBENT 

 Le programme REBENT, pour REseau BENThique, a été initié en 2000 par lǯ)FREMER dans le 

but dǯétablir un réseau de surveillance de lǯenvironnement benthique (Ehrhold et al., 2006). Dans 

notre secteur dǯétude, 4 campagnes réalisées en 2007 (Rebent14), 2008 (Rebent17), 2010 

(Rebent20) et 2013 (Rebrade13, Rebrade13HA) ont permis de collecter un jeu de donnée 

conséquent dǯimagerie sonar et de bathymétrie (140km²), mais également de prélèvements 

superficiels à la benne (92utilisés pour la thèse) (Figure 43 : ). Les campagnes Rebent14, 17, 20 et 

Rebrade13 ont été réalisées à bord du N/O Thalia (voirTableau 4) tandis que la campagne Rebrade13 

HA a été menée à bord de la V/O Haliotis. 

 

Figure 43 : Localisation des prélèvements à la benne et emprise des données d'imagerie sonar issues des campagnes Rebent 
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B. Les missions dǯenseignement de lǯIUEM (Geobrest et Geolucas) 

 Ces missions, mises en place dans le cadre du Master Géosciences Marines à lǯ)UEM, ont pour 

but de former les étudiants à la sismique haute résolution Sparker ainsi quǯaux outils de prélèvements 

sédimentaires. 

 
Figure 44 : Localisation des profils sismiques sparker, des prélèvements à la benne et des carottes d’interface réalisées pendant 

les campagnes d'enseignement de 2009 à 2013 

 Les données sismiques utilisées et interprétées au cours de la thèse proviennent des missions 

dǯenseignement de 2009 (Geobrest09), 2010 (Geobrest10 et Geolucas10), 2011(Geobrest11, 

GeolucasEMR et GeolucasSTU), 2012 (Geobrest12) et 2013 (Geobrest13 et GeolucasENAG) (Figure 

44). Les missions Geobrest ont été réalisées sur le N/O Côte de la Manche et lǯensemble des autres 

missions sur la N/O Albert Lucas. Sur la mission Geobrest12 des prélèvements superficiels ont 

également été extraits. Des carottes dǯinterface ont été prélevées à bord de la V/O Albert Lucas à lǯaide du carottier dǯinterface (Tableau 4). 

III.1.2 Les campagnes SERABEQ 

A.  La mission SERABEQ1 

Date :  

 Leg 1 : Du 20 mai au 26 mai 2014 

 Leg 2 : Du 2 au 10 juillet 2014 
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Objectifs :  

 (1) Réaliser des carottages et prélèvements superficiels dans les secteurs peu profonds; 

 (2) Compléter et resserrer le maillage sismique haute résolution des données antérieures dans 

les secteurs profonds de la rade et le domaine externe. 

 

 

 Lǯutilisation du N/O Albert Lucas a permis dǯopérer les systèmes de carottage dǯinterface et 
prélèvements sédimentaires superficiels (leg 1) ainsi que de sismique haute résolution sparker (leg 2) 

dans les secteurs peu profonds, les parties estuariennes (Aulne et Elorn) et le domaine ouvert (entre 

baie de Camaret et Bertheaume). 

 Le premier leg, dédié aux prélèvements sédimentaires, a permis de collecter 32 carottes 

dǯinterface et 101 échantillons de surface (Figure 45). Au cours du second leg, (juillet2014), 90 

kilomètres de profils sismiques haute résolution ont été acquis (Figure 45) (Tableau 5). 

 

 
Figure 45 : Plan de position des prélèvements sédimentaires (carottes d'interface en rouge et bennes en noir) et des profils 

sismiques réflexions (bleu) des deux legs de la campagne SERABEQ1 

 

B. La mission SERABEQ 2 

Date :  

 Leg 1 : Du 17 au 23février 2015 

 Leg 2 : Du 25 au 27 mars 2015 
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Objectifs :  

 (1) Acquérir des profils sismiques très haute résolution dans les parties peu profondes ; 

 (2) Imager en profondeur le plateau sableux de la baie de Bertheaume. 

 

 Cette campagne, divisée en deux legs a eu lieu à bord de la V/O Haliotis de lǯ)FREMER. Il a été 

mis en œuvre un sondeur de sédiment (Chirp) et un sonar interférométrique tous deux fixés sous la 

coque du bateau. Le sondeur de sédiment, de type Chirp, a une fréquence qui varie entre 1.8 à 5.3 kHz. 

La résolution verticale est de lǯordre de 30 cm et le système peut atteindre une pénétration dǯune 
dizaine de mètres. Au total, 378 kilomètres de profils ont été acquis au cours de cette mission (Figure 

46) (Tableau 5). 

 
Figure 46 : Positionnement des profils de sismique haute résolution de la campagne SERABEQ 2. 

C. La mission SERABEQ 3 

Date :  

 Leg 1 : Du 17 au 22avril 2015 

 Leg 1 : Du 23 au 27 avril 2015 

 

Objectifs :  

 Acquérir des carottes longues dans les secteurs clés déterminés à partir de lǯanalyse des profils 

sismiques. 
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 Au total, 77 carottes ont été prélevées à bord du N/O Thalia (Figure 47) (Tableau 5). La mission, 

divisée en deux legs, a permis le déploiement du carottier à gravité de lǯ)FREMER (Kullenberg) lors du 

1er leg et du vibro-carottier (Zenkovitch) pendant le 2nd leg. Lǯapport du vibro-carottier était de 

pouvoir effectuer des carottages dans les zones où le sédiment est trop grossier pour que le carottier à 

gravité puisse y pénétrer suffisamment. 

 Pour assurer la bonne pénétration du carottier à chaque station une benne shipek et une vidéo 

ont été réalisées avant chaque opération. Au total, 44 carottes de type «Kullenberg» ont été recueillies 

en rade interne (Figure 47). Le vibro-carottier Zenkovicth nous a permis de collecter 33 carottes, 

extraites selon le même protocole que celui appliqué pour les carottes Kullenberg. 

 
Figure 47 : Carte de positionnement des carottes acquises lors de la campagne SERABEQ 3 avec le Kullenberg (noir) et le 

Zenkovitch (rouge). 

 

Classe de donnée Secteur Campagne Année Matériel Nombre 

Prélèvement 

sédimentaire 

RDB/Iroise SERABEQ1 2014 Benne Shipeck 101 

RDB/Iroise SERABEQ3 2015 Benne Shipeck 45 

Carottage 
RDB SERABEQ1 2014 Interface 32 

RDB/Iroise SERABEQ3 2015 Kullenberg/Zenkovitch 77 

Bathymétrie RDB/Iroise SERABEQ2 2015 Geoswatch 378km 

Imagerie RDB/Iroise SERABEQ2 2014 Geoswatch 378km 

Vidéo RDB/Iroise SERABEQ3 2015 Caméra fixe 45 

Sismique 
RDB/Iroise SERABEQ1 2014 Sparker IUEM 90km 

RDB/Iroise SERABEQ2 2015 Chirp 378km 

Tableau 5 : Récapitulatif des données obtenues au cours des campagnes menées pendant la thèse (SERABEQ 1, 2 et 3) 
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III.2 Outils d’acquisition et traitement des données 

III.2.1 Les données géophysiques 

 Ces travaux ont fait appel à lǯutilisation de plusieurs outils géophysiques : les sondeurs 

multifaisceaux, de sonars à balayage latéral ou interférométrique, ainsi que de sismiques réflexions 

(Figure 48). 

 

 

Figure 48: Méthodes de prospection géophysique utilisées au cours de la thèse (source : IFREMER©) 

A. Bathymétrie 

 Acquisition 

 

 Avant de présenter les méthodes dǯacquisition modernes ȋsonar-multi-faisceau et LIDAR), 

nous nous attachons tout dǯabord à décrire les méthodes dǯacquisition historiques ȋsondes du S(OMȌ.  
 

 Les sondes bathymétriques historiques ont été fournies par le SHOM. Elles ont été acquises à 

partir du XIXème siècle grâce à la technique des plombs suiffés. Un plomb de forme oblongue et enduit 

de suif à sa base,  était descendu  jusquǯà entrer en contact avec le fond marin par le biais dǯun bout 

(ou cordage) dont la longueur immergée relatait la valeur de la profondeur.  Ces informations sont 

collectées sur des cartes dites « minutes bathymétriques » numérisées dans les années 1990 (Garlan, 

2004). 

 Les sondeurs multifaisceaux permettent à la fois de mesurer la hauteur dǯeau au-dessus du 

fond et la réflectivité correspondante à lǯintensité du signal réverbéré sur le fond (Hughes-Clarke et 

al., 1996 ; Hughes-Clarke, 2000a, 2000b ; Lurton et al., 2002). Cet outil fonctionne par acoustique, il 

mesure le temps de lǯonde acoustique pour effectuer le trajet surface-fond-surface. Pour ce faire les 

sondeurs multifaisceaux  (SMF) transforment, par le biais de transducteurs, lǯénergie électrique en 
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énergie acoustique lors de lǯémission du signal, et inversement pour sa réception. Contrairement au 

sondeur mono-faisceaux, les SMF possèdent plusieurs transducteurs dǯémission et de réception 

permettant de mesurer la profondeur selon plusieurs directions. Une large bande du fond marin est 

alors insonifiée lors du passage du sondeur à la verticale et détermine la fauchée latérale du 

système. Les SMF utilisent dans la plupart des cas la technique dite des faisceaux croisées (Figure 49 

a). Une impulsion sonore est émise à travers un lobe longitudinal étroit, de lǯordre de 0.5° à 1°, et un 

lobe transversal large, supérieur à 200° (EM 2040). A lǯinverse, la réception se fait via des faisceaux 

larges longitudinalement (20°) et étroits transversalement (0.5° à 1°). La zone où le lobe dǯémission et 

le faisceau de réception se croisent est la zone du fond mesurée: la pastille insonifiée. 

 

 
Figure 49 : (a) Schéma de la technique des faisceaux croisés utilisée pour les SMF, (b) Détection bathymétrique par la phase et 

l’aŵplitude 

 

La variation de la fréquence ainsi que de la durée dǯémission permet de moduler à la fois la portée 

du signal, sa pénétration dans le sédiment et sa résolution spatiale. Plus la fréquence est importante, 

plus la résolution sera bonne mais moins le signal aura de portée et inversement. La détection du fond 

sur le signal de retour sǯeffectue selon deux méthodes: par amplitude ou interférométrie (Figure 49b). 

La détection par amplitude, basée sur la fixation de lǯinstant de retour au centre de gravité du signal, 
est dǯavantage adaptée pour les sonars latéraux. La détection par interférométrie utilise le déphasage 

dǯun même signal entre deux antennes de réception consécutives. Ce système permet dǯobtenir une 

résolution plus fine que la largeur du faisceau et est dǯavantage adaptée pour les faisceaux latéraux 

(Lurton, 2003). 

 

 Dans les deux cas, une instrumentation supplémentaire doit être déployée en parallèle afin de 

corriger les données bathymétriques: 

  Une centrale inertielle qui permet dǯenregistrer puis de corriger lǯorientation du navire 

dans lǯespace : X (roulis), Z (tangage) et Z (pilonnèrent et le lacet). 

 Un système GPS, pour déterminer le positionnement du navire. Les missions disposent toutes dǯun système de correction ȋDGPSȌ en temps réel mais plus précise depuis 
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lǯinstallation dǯune base RTK ȋReal Time kinematic ou cinématique temps réel) en 2013 

par IFREMER. 

 Un marégraphe pour corriger lǯeffet de la marée. Dans le cadre des missions en rade de 

Brest, le marégraphe étant proche de la zone dǯétude, les données du marégraphe côtier 

numérique du port de Brest ont été utilisées. 

 Un bathy-célèrimètre ou des sondes XBT qui permettent de calculer la vitesse de 

propagation des ondes dans lǯeau (en moyenne 1550 m.s-1). Cette dernière est calculée sur 

toute la colonne dǯeau et fluctue en fonction de la température, de la pression et de la 

salinité du milieu (Dushaw et al., 1993). 

 

 Alors que les données bathymétriques du sonar multifaisceaux concernent les secteurs les plus 

profonds, dans lǯoptique dǯun continuum terre-mer, les données « LIDAR », ont été analysées. Les 

données issues du LIDAR sont rattachées au programme LITTO3D (SHOM-IGN). Financées principalement par le CGʹͻ, lǯétat et les fonds FEDER pour la côte finistérienne, elles sont été acquises 

en 2011-2012 et sont en libre accès sur le site de diffusion du SHOM 

(http://diffusion.shom.fr/produits/altimetrie-littorale.html). Des lasers aéroportés de type « LIDAR », lǯun bathymétrique ȋmerȌ et lǯautre topographique ȋterreȌ, sont mis en œuvres. La technique du laser est basée sur lǯémission dǯimpulsions dǯondes lumineuses. La distance est calculée à partir du temps de retour au récepteur de lǯonde lumineuse réfléchie. 
 

 Traitements 

 Au cours de la thèse, trois types de données bathymétriques différentes ont été utilisées, (1) les 

données des sondes anciennes du SHOM (Tableau 6), (2) les données issus des campagnes à la mer et 

acquises par sonar interférométrique et enfin (3) les données LIDAR acquises par Litto3D© et 

corrigées par le SHOM. Ces données ont nécessitées un traitement différent détaillé dans ce 

paragraphe.  

(1) Lors de leur numérisation, les sondes ont été corrigées et rapportées au zéro hydrographique de la 

Penfeld du 1er  janvier 1996 (sondes augmentées de 0.5 m) (Tableau 6). Auparavant, rapportées au 

niveau des plus basses mers du bassin de Brest (Pouvreau, 2008),  des erreurs verticales peuvent 

subsister après corrections (mauvaise position de navigation ou mauvais recalage par rapport à la 

marée). Une étude comparative a donc été  effectuée afin de contraindre ces erreurs (Gregoire, 2013 ; 

Landurain, 2014). Cette étape consiste à comparer les valeurs de deux sondes proches lǯune de lǯautre 

et dǯannée différente sur des points fixes (affleurements rocheux). Ces calculs ont permis dǯestimer une 

variabilité des sondes de +/- ͳ mètre par rapport à lǯactuel. Cette valeur sera prise en compte pour définir lǯintervalle dǯincertitude sur les modèles numériques de terrain (MNT) différentiels. 

 

http://diffusion.shom.fr/produits/altimetrie-littorale.html)
http://diffusion.shom.fr/produits/altimetrie-littorale.html)
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Nom Dates 
Nombre de 

sonde 
Densité 

(sondes/km²) 
Profondeur 

minimale (m) 
Profondeur 

maximale (m) 

Camaret_1897* 1897 1160 16.6 +2 -49.1 
Camaret_1959* 1959 8687 124.6 +2 -49.1 

Brest_1816 1816 9210 91.1 +4.60 -49.60 
Brest_1877* 1877 30311 214.4 +7.5 -47.5 
Brest_1910 1910 17599 4400 +5.10 -21.9 

Brest_1959* 1959 1592 176.8 +3.2 -21.9 
Brest_1964* 1964 11994 118.3 +3 -40 

Tableau 6: Minutes bathymétriques anciennes disponibles sur la zone d'étude 

Les minutes avec (*) étant plus complètes, elles ont été préférentiellement utilisées pour la 

réalisation des MNT anciens. Afin dǯobtenir une couverture maximales pour le XXème siècle, les sondes 
des années 1959 et 1964 (rade de Brest) ont été regroupées. (2) Les fichiers bruts des données 

bathymétriques issus des campagnes à la mer ont été traités au préalable (DYNECO/EB et GM/CTDI de 

l'IFREMER, Pôle Image de l'IUEM). Ces traitements initiaux consistaient à réaliser une correction 

verticale (les hauteurs dǯeau ramenées au zéro hydrographique) et horizontale (positionnement GPS) 

ainsi quǯun traitement plus approfondi, sonde à sonde permettant de supprimer les points aberrants. 

(3)Les données Litto 3D© sont disponibles sous deux formes, soit en semis de points 

tridimensionnels (Fichier .XYZ) ou selon un modèle numérique de terrain maillé et qualifié (Fichier 

.ASC) structuré en dalles de 1 km². Les données sont géoréférencées dans les projections Lambert-93 ȋRGF ͻ͵Ȍ et lǯaltitude en )GN ͳͻ͸ͻ. Ce référentiel dǯaltitude correspondant au niveau moyen des 

mers, des traitements ont été nécessaires afin de ramener les dalles au zéro hydrographique. Les 

points en coordonnées dǯaltitude, déterminée par rapport au géoïde terrestre, sont convertis en hauteur ellipsoïdale par le biais du logiciel de lǯ)GN Circée©. Ensuite, sous SIG (ARCGIS©), les données 

sont soustraites à un raster (Bathyelli) comprenant les valeurs de différence entre la hauteur 

ellipsoïdale et le zéro hydrographique pour la zone considérée (Lamarre, 2012). 

 Une fois que lǯensemble des données bathymétriques de la zone dǯétude ont été préalablement 

traitées, des Modèles Numériques de Terrains (MNT) ont été réalisés à partir de deux logiciels : SIG 

(ARCGIS©) etFLEDERMAUS (IVS©). Alors que, lǯinterprétation morphologique est effectuée sous S)G, 
FLEDERMAUS permet de visualiser les MNT en 3D. Des MNT, de différentes résolutions (1, 5 et 10 m) sont créés à partir de lǯinterpolation des semis de point (Krigeage). Les sondes des données anciennes 

(plombs suiffées) ont permis de produire des MNT de résolution moins importante (30,50 et 60 m) 

mais présentant lǯavantage de pouvoir être comparer avec les MNT récents. La soustraction de deux MNT dǯâges différents permet lǯélaboration de MNT différentiels. Ces derniers servent à déterminer les 

évolutions morphologiques. 
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B. Les mosaïques de réflectivité  (ou « imagerie sonar ») 

 Acquisition 

 Ces données communément appelées « imagerie sonar » image les fonds marins en niveaux de 

gris à partir de lǯénergie rétrodiffusée par les différents substrats (Augustin et al., 1996; Lurton, 2003, 

Augustin et Lurton, 2005 ; Le Chenadec et al., 2007 ; Lamarche et al, 2011) (Annexe 1). Elles sont 

acquises à partir dǯun sonar à balayage latéral (SBL de type DF 1000 et KLEIN 3000) ou interférométrique ȋGeoswathȌ. Le SBL se compose dǯun engin remorqué de forme fuselée ȋpoissonȌ, 
relié à un système dǯacquisition sur le navire par le biais dǯun câble électroporteur (Figure 50). Ce sont 

des systèmes acoustiques de type émetteur-récepteur composés de deux voies disposées 

symétriquement de part et dǯautre du poisson. Le sonar à balayage-latéral utilise les propriétés de 

rétrodiffusion acoustique des fonds marins, cǯest-à-dire la manière dont le fond renvoie les ondes 

acoustiques en fonction de lǯangle dǯincidence. Lǯénergie de retour dépend de la réflectivité du fond 

basée sur les effets de surface (rugosité) et des effets de volume (granulométrie, porosité et 

compaction).Une brève impulsion électrique est envoyée au poisson la transformant en signal 

acoustique de courte durée et de haute fréquence (entre 100 à 500kHz) et qui est, après avoir 

traversé la colonne dǯeau, réfléchi sur le fond. Le poisson enregistre lǯonde réfléchie (onde spéculaire) 

et la transcrit en signal numérique. Ce signal rétrodiffusé est enregistré sous la forme de profil 

dǯimagerie acoustique ou sonogramme, et codé en 256 niveaux de gris (Figure 50). 

 

Figure 50: (a) Photo du sonar à balayage latéral (poisson) DF 1000. (b) Exemple d'imagerie sonar : contact entre deux substrat de 

réflectivité différente. (c) Exemple d'imagerie sonar : Epave dans la baie de Camaret. (d) Exemple d'imagerie sonar: Structuration 

d’uŶ haut-fond rocheux. 
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 Traitement et méthode d’interprétation 

 

 Avec le développement de lǯacquisition acoustique, lǯimagerie sonar est devenue lǯoutil de 
cartographie et de classification des fonds marins (Garlan, 2004 ; Clarke, 2012). Elle doit être corrélée 

avec des prélèvements sédimentaires (nécessaire à la validation terrain) (Garlan, 2004). Avant lǯanalyse des données, chaque profil, acquis au cours de la mission, doivent être traités puis assemblés 

dans le but de former, à terme, une mosaïque dite de « réflectivité ». A bord du navire, les profils acquis sont rejoués à lǯaide du logiciel IsisSonar© développé par TritonElics©, puis traité au préalable par les 

logiciels Caraïbes et Sonarscope (© Ifremer). Ces derniers logiciels permettent de corriger les profils 

puis de les fusionner en une seule image (mosaïque) selon un pas terrain donné (1m ou 30 cm) et enfin dǯexporter les mosaïques sous forme de raster géo référencé. La mosaïque est importée dans un 

logiciel SIG (ARCGIS© ͳͲ.ʹȌ afin dǯy être interprété.  
C. La prospection sismique 

 Principe 

 La sismique réflexion est une méthode de prospection qui permet de restituer, à partir de la 

réflexion des ondes acoustiques la géométrie en profondeur des strates sédimentaires. Le phénomène 

est basé sur un brusque ébranlement et déplacement des particules du sous-sol à partir de lǯémission 
dǯondes acoustiques dans la tranche dǯeau par le biais dǯune source. Les ondes traversent la colonne dǯeau jusquǯà lǯinterface eau-sédiment où une partie est réfléchie puis enregistrée et une seconde 

partie réfractée selon le principe de Snell-Descartes. Cette dernière poursuivra sa course dans le sous-sol jusquǯà ce quǯelle rencontre une surface séparant deux milieux dǯimpédances différentes ȋproduit 
de la vitesse des ondes par la masse volumique). Lǯonde se divise une fois de plus en deux parties. La 

première est réfléchie puis enregistrée, la seconde, réfractée continuera son trajet à travers la couche sédimentaire. Le phénomène se répète jusquǯà lǯatténuation du signal. Les ondes réfléchies sont 
enregistrées en surface par un dispositif tractée (« la flûte ou « streamer »Ȍ formée dǯune succession dǯhydrophones convertissant les signaux réfléchis en signaux électriques. Le spectre de fréquences des 

ondes sismiques émises détermine le pouvoir de résolution de la méthode de sismique-réflexion 

utilisée. L'épaisseur minimale d'une couche, dont on peut distinguer séparément le toit et le mur, est la 

limite de résolution verticale. Elle est considérée comme équivalente au rapport longueur dǯonde/4 

(Sheriff, 1977). Par résolution latérale, on entend la possibilité de séparer latéralement deux points 

voisins du sous-sol. La mesure de cette résolution est déterminée par lǯextension de lǯintersection du front dǯonde avec les interfaces rencontrées qui détermine la zone de Fresnel ȋSheriff, ͳͻ͹͹Ȍ. Elle varie 
avec la durée de propagation des ondes émises, la fréquence du signal sismique et la célérité des 

ondes.  
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 Le pouvoir de résolution de la sismique sera ainsi dǯautant plus élevé que la fréquence du 
signal sera forte et à lǯinverse, la pénétration sera moins importante en raison de lǯatténuation rapide 
des ondes de hautes fréquences (Figure 51). Pour répondre aux besoins dǯune étude stratigraphique détaillée réalisée par faible tranche dǯeau au cours de mes travaux, le choix des outils sismiques 

utilisés a porté sur des sources de fréquences élevées. Par conséquent, deux types de sismique ont été 

utilisés : la sismique haute-résolution (Sparker) et très haute-résolution (Chirp) (Figure 52). 

 

 La sismique haute résolution Sparker (monotrace) 

 Ce système aussi appelé étinceleur doit son nom à sa source électrique qui permet la création 

de lǯonde acoustique (Figure 51) à partir dǯétincelles créées à lǯextrémité dǯune série dǯélectrodes 
montées sur un dispositif en « peigne » et tracté à lǯarrière du navire. Ces étincelles sont créées à partir de la formation dǯun arc électrique entre un couple cathode/anode et la conductivité de lǯeau de mer. 
Elles provoquent l'ionisation de l'eau de mer qui génère par vaporisation des bulles. Celles-ci 

s'unissent produisant une impulsion positive de pression créant lǯonde acoustique incidente 
(Edelmann, 1968 ; Cassand et al, 1970). 

 La résolution verticale théorique, dǯune centaine de mètres, peut atteindre 1 mètre dans les 

parties superficielles avec une résolution horizontale de 6 mètres (Sheriff, 1977). Lǯalimentation des 
électrodes et le signal électrique incident est créée par une unité de puissance formée dǯune 
succession de condensateurs se chargeant et se déchargeant à la cadence de tir déterminée et 

délivrant un signal électrique haute-tension (4 kV) dont la puissance est variable. Celle-ci est 

proportionnelle à la pénétration souhaitée du signal sismique et modulable selon les objectifs fixés. Pour les petits fonds ȋ<ͷͲmȌ qui concernent essentiellement lǯétude, une unité de puissance de ʹͷ à 
160J (modèle Energos, entreprise SIG) répond aux besoins et nécessite une puissance dǯalimentation 
électrique modérée (< 4 kVA)à bord du navire support. Le signal sismique émis avec le dispositif 

utilisé présente une fréquence centrale moyenne autour dǯͳ kHz. Le signal est enregistré à lǯaide dǯhydrophones, disposés à égale distance (50cm) dans une flûte courte (8m, type SIG) constituant un signal monotrace en réception. La flûte se compose dǯun tube synthétique rempli dǯhuile végétale 

permettant une flottabilité nulle du système et lǯatténuation des bruits au sein des hydrophones. Les 

capteurs piézo-électriques en céramique convertissent lǯonde acoustique réfléchie en un signal 

électrique rehaussé par un préamplificateur disposé en tête de flûte. Lǯensemble du système source-

réception est tracté à lǯarrière du navire, positionné par GPS et relié à une station dǯacquisition de 

type DELPH permettant le pilotage de la cadence de tir et la réception des signaux.  



CHAPITRE III : Matériels et Méthodes 

93 

 

 

Figure 51: (a) Les différents types de sismique corrélés avec la fréquence (Hz) et la pénétration (profondeur en km), la résolution 

verticale maximale est donnée en grise (b) Schéma d'acquisition de la sismique réflexion de type "sparker" haute résolution et 

ĐaƌaĐtĠƌistiƋues d’aĐƋuisitioŶ loƌs de la ĐaŵpagŶe SERABEQϭ ;leg 2). 

 Le Logiciel DELPH Interpretation (IxBlue) est utilisé pour paramétrer les opérations. Les 

profils ont été acquis via le logiciel Delph acquisition© développé par IX Blue©. Ce logiciel permet à la 

fois dǯeffectuer une correction du positionnement des profils dans lǯespace mais également de 

convertir les données en fichier brut de type .SEGY. Les profils sont repositionnés verticalement à 

partir de la courbe sinusoïdale de la marée du jour dǯacquisition renseignée par lǯutilisateur. La 

correction horizontale sǯeffectue à partir des longueurs appliquées à la géométrie du schéma 

dǯacquisition (positionnement du GPS et de la flûte par rapport au point central du navire) rentrées 

dans le logiciel. 

 La sismique très haute résolution Chirp (ou sondeur de sédiments) 

 Le sondeur de sédiment (CHIRP) (Grant et Schreber, 1990) est un type de sondeur acoustique. Son principe repose sur la transformation dǯun champ électrique en une contrainte mécanique 

proportionnelle à la force de champs électrique appliquée. La transformation du signal sǯeffectue parle biais dǯun matériel piezo-électrique où les parties émettrices et réceptrices sont confondues. Il sǯagit de 

deux lamelles dǯaluminium entourant une piézo-céramique et connectées à un générateur de courant 

alternatif. Le son est émis par vibration de la pastille générée par le courant qui, variant dans le temps, 

permet de créer des ondes de fréquences différentes.  

 Lǯintervalle de fréquence est compris entre 1.5 kHz et 3.5 kHz, la résolution de ce système est 

donc plus élevée que celui présenté précédemment (Sparker). Ce système offre donc, dans les 

conditions optimums (parties superficielles et sédiments fins), une résolution horizontale dǯune 

dizaine de centimètres (30cm) et horizontale de 1 ou 2 mètres. Comme le montre la Figure 52, le 

système chirp permet dǯaméliorer la résolution horizontale et dǯobserver avec plus de précisions la 

géométrie interne des dépôts sédimentaires. En contre-partie, la pénétration est moins importante 

que le système haute fréquence sparker.  
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Figure 52: (a) Les différents types de sismiques corrélés avec la fréquence (Hz) et la pénétration (profondeur en km) (b) Exemple 

de profil chirp (SERABEQ2) (c) Exemple de profil sparker sur la même zone (SERABEQ1). 

 Traitement et principes d’interprétation des profils sismiques 

 Les traitements et logiciels, utilisés pour lǯacquisition des profils, différent en fonction 

du type de sismique. Concernant la sismique Sparker, le traitement des images .SEGY sǯeffectue via le 

logiciel Delph interpretation©. Cette chaine de traitement est divisée en cinq étapes. La première 

consiste à appliquer un filtre (TVF) constitué de deux bandes dont lǯune est plus restrictive dans les 

basses fréquences et lǯautre dans les hautes. La seconde étape permet de compenser la perte 

dǯénergie avec la profondeur  par lǯintermédiaire dǯun gain linéaire (TVG). La troisième supprime le 

rebond acoustique du réflecteur fond grâce à lǯextraction du signal (Déconvolution de la signature). 

La quatrième étape consiste à enlever les effets de la houle par lissage du réflecteur du fond de lǯeau 

appliqué sur lǯensemble des réflecteurs du profil. Enfin, la dernière permet de supprimer lǯensemble 

des valeurs dǯamplitude (bruit) contenues entre la surface et le fond de la mer. 

Les données Chirp sont acquises et contrôlées grâce aux logiciels SUBOP©et QC_SUBOP 

développés par IFREMER. Les profils sismiques bruts sont convertis en format SEGY puis sont 

soumis à un ensemble de traitements appliqués en routine. Cette séquence de traitement comprend 

une lecture des données SEGY, une correction de la divergence sphérique, lǯapplication dǯun gain 

linéaire à partir du fond de lǯeau, la conversion (endB) de lǯenveloppe du signal, la compensation des 

mouvements de pilonnement et enfin lǯapplication si besoin des délais dǯenregistrement. Une fois les 

données géoréférencées et le signal acoustique traité, les profils (.SEGY) peuvent être interprétés à 

partir du logiciel Kingdom Suite©. Lǯinterprétation des profils se base sur les principes généraux de la 

stratigraphie sismique (Mitchum et al., 1977) (cf chapitre I). Une unité sismique se distingue tout 

dǯabord par sa forme externe puis par la configuration et terminaison des réflecteurs internes. Ainsi, 

leurs géométries et caractéristiques (continuité, amplitude, fréquence, …) permettent dǯidentifier des 
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faciès sismiques qui sont corrélables aux environnements de dépôt. Il sǯagit également de distinguer 

les grandes discordances séparant les différentes unités sismiques. 

Le logiciel KingdomSuite©  permet de localiser les profils sur une carte géoréférencée et de 

les visualiser ainsi que dǯy associer le log des carottes sédimentaires. Il possède des outils 

dǯinterprétation permettant de pointer des horizons sur les principales discontinuités et de conforter 

ces interprétations (vérification des croisements). Une fois les discontinuités pointées il est possible 

de créer des cartes de profondeur ou dǯépaisseur (iso pâques) dont lǯinterpolation dépend de lǯalgorithme choisit et de la résolution de lǯéchantillonnage. Dans le cas de la thèse, le jeu de donnée 

étant conséquent, des grilles (dǯépaisseur et de profondeur) ont été créées à partir de lǯinterpolation 

« Flexgridding» à une résolution de 30m. Les grilles sont ensuite converties du temps double seconde 

en mètres grâce à lǯoutil « mathématiques ». Afin dǯobtenir une conversion homogène, la vitesse 

choisie est celle des sédiments non consolidés principalement grossiers: 1 800 m/s. Lǯinterprétation 
des profils sismiques permet dǯobtenir à terme des paléo-bathymétries associées au toit du socle et 

chaque surface de discordance.  

III.2.2 Les données sédimentaires 

 Bien que les outils géophysiques permettent dǯimager le fond des océans et la géométrie des 

strates sédimentaires avec une très grande précision, il est nécessaire dǯy apporter une vérité terrain 

par le prélèvement de sédiments. Lǯobjet de ce sous-chapitre est de décrire les méthodes de 

prélèvements sédimentaires et dǯexpliquer les techniques dǯanalyses en laboratoire. 

A. Les prélèvements superficiels 

 Les techniques de prélèvements et dǯobservation des sédiments superficiels permettent dǯobtenir une confirmation visuelle mais également dǯapporter une analyse granulométrique détaillées des différents faciès constituants lǯactuelle couverture sédimentaire des fonds marins.  

 

Figure 53 : Schéma de la benne Shipeck (source : Nereides.fr) 
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 La benne SHIPEK permet dǯextraire, de manière ponctuelle, une quantité de sédiments 
superficiels suffisante pour effectuer les différentes analyses en laboratoire (maximum 3 dm3). Ce 

système relativement léger (60 kg) est composé de deux parties. La partie supérieure, appelée contrepoids, est munie de deux ressorts et permet à la partie inférieure, composée dǯune demi-auge cylindrique, de pivoter autour dǯun axe horizontale et donc de récupérer et dǯenfermer le sédiment 
lors du contact de la benne avec le sol (Figure 53). 

 Protocole d’analyses en laboratoire 

 A partir des échantillons bruts récoltés à la benne shipeck, des analyses de deux types sont 

effectuées en laboratoire : (1) la granulométrie et (2) la calcimétrie (Figure 54). La granulométrie 

permet de mesurer statistiquement la répartition de la taille des grains constituant le sédiment et 

ainsi dǯestimer de nombreux paramètres sédimentologiques (mode, médiane, indice de dispersion, etc….Ȍ et in fine le faciès sédimentaire selon la classification adoptée. La calcimétrie opérée à partir dǯun calcimètre Bernard consiste à déterminer le taux de CaCO3 contenu dans lǯéchantillon en 

mesurant le volume de CO2 libéré par lǯaction de lǯacide chlorhydrique sur le sédiment (réagit avec 

CaCO3). Ces analyses complémentaires, corrélées avec la mosaïque de réflectivité et lǯinterprétation 

morphologique, permettent de créer les cartes de répartition sédimentaire (cf. Chapitre III.3). 

 

 Avant toutes analyses il est nécessaire de tremper lǯéchantillon au minimum ʹͶh dans de lǯeau distillée afin de le dessaler puis de le sécher à lǯétuve ȋ͸Ͳ°CȌ. A partir de lǯéchantillon de base 3 sous-échantillons sont sélectionnés de manière aléatoire. Pour ce faire, lǯéchantillon brut est versé selon un 
trajet aller-retour au-dessus de 3 bols alignés.   

 (1) Les échantillons destinés à lǯanalyse granulométrique seront, en fonction de la taille des 

grains, soit analysés au tamisage mécanique ou au granulomètre laser (échantillons vaseux exempts de 

sédiments graveleux (> 2mm)). Le tamisage mécanique consiste à séparer les différentes populations de grains qui constituent lǯéchantillon retenues par des tamis à maille carrée de taille décroissante  

(norme Afnor). Chaque tamis est superposé par taille de maille décroissante selon une progression 

mathématique afin de créer une colonne de tamis. Dans le cas de notre étude la colonne est constituée 

de 14 tamis (Figure 55a). 

 Le protocole de tamisage, mis en place pendant la thèse, fait intervenir, de par le caractère 

hétérogène des sédiments, deux types de tamisage mécanique : sec et humide. Lǯéchantillon brut et sec 
est pesé puis tamisé de façon « humide » au travers de 3 tailles de maille (80, 50 et 40 µm). Le sédiment est lavé, sous un flux dǯeau, jusquǯà ce que les grains de taille inférieure à ͶͲ µm soit évacués. 
Le refus de chaque tamis est conservé, séché et pesé. Le refus du tamis de 80 µm est ensuite soumis au 

tamisage sec par vibration (Figure 55b).Les refus de chaque tamis sont ensuite récupérés puis pesés.  
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Figure 54: Schéma du protocole des analyses en laboratoire effectuées sur les échantillons de sédiments superficiels 

 Le granulométre laser a été utilisé pour les sédiments à granulométrie plus fine (< 2 mm) 

(Figure 55c). Cette technique, permet dǯobtenir une distribution plus précise de la taille des grains. Elle se base sur les principes de diffraction et de diffusion dǯun faisceau laser frappant une particule. Les 

sédiments sont dilués (eau distillée) et ultrasonifiés (désolidariser les grains agrégés) avant dǯêtre 
passés à travers un rayon laser fixe qui diffracte la lumière selon un angle qui diffère en fonction de la taille des grains. Lǯimage de diffraction obtenue est transformée en utilisant un modèle optique et une 

procédure mathématique. Dans le cas de notre étude, le Coulter LS200 a été utilisé, il se base sur la 

théorie de Franhofer. Les résultats sont illustrés sous forme de courbe semi-logarithmique de la 

distribution des particules (en volume) selon la taille des grains ou sous forme de graphique de 

pourcentage cumulé (Figure 55d et e). Pour chaque échantillon trois mesures sont réalisées.  
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Figure 55: (a) Taille de la maille des tamis utilisés pour le tamisage mécanique (b) Photo descriptive du tamisage à sec (c) Photo 

descriptive d'un granulomètre laser (Coulter LS200) (d) Courbes cumulatives du pourcentage de la taille des grains d'un 

échantillon (échelle semi-logarithmique) (trois mesures) (e) Courbes (trois mesures) de la distribution des particules (échelle 

semi-logarithmique) pour un échantillon. 

 Les résultats sont interprétés à lǯaide du logiciel Gradistat© (Blott, 2000). Ce logiciel, au format excel, permet de calculer les paramètres dǯanalyse granulométrique en se basant sur la méthode des 
moments statistiques (e.g Fournier et al, 2012) et également de fournir une description physique dǯaprès les classifications de Folk (1954) et de Blott and Pie (2001) dont la limite des tailles des grains se base sur lǯéchelle logarithmique de Udden ȋͳͻͳͶȌ et Wentworth ȋͳͻʹʹȌ (Tableau 7).  

Classifications selon Gradistat Taille de grain Classification retenue 

Gravel 

Very coarse 64 – 32 mm 
Cailloutis 

Coarse 32 – 16 mm 
Medium 16 – 8 mm 

Gravier Fine 8 – 4 mm 
Very fine 4 – 2 mm 

Sand 

Very coarse 2 – 1 mm 
Sable grossier 

Coarse 1 – 0.5 mm 
Medium 500 – 250 µm Sable moyen 

Fine 250 – 125 µm Sable fin 
Very fine 125 – 63 µm Sable très fin 

Silt 

Very coarse 63 – 31 µm 

Vase (silt) 
Coarse 31 – 16 µm 

Medium 16 – 8 µm 

Fine 8 – 4 µm 

Very fine 4 – 2 µm 

Clay Clay < 2 µm Argile 
Tableau 7: Classification des éléments primaires d'après Udden (1914) et Wenthworth (1922) puis modifiée par Blott and Pie 

(2001) et utilisée par le logiciel Gradistat© 
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Les paramètres donnés par le logiciel sont : 

- Le mode qui correspond à la (ou les) taille(s) de grains dominante(s), lorsquǯil existe plusieurs 
tailles de grain prédominantes lǯéchantillon est dit « plurimodal » ; 

- La médiane qui exprime la taille du grain dépassée par ͷͲ% de lǯéchantillon ; 

- Les quartiles ȋQʹͷ, Q͹ͷȌ et percentiles ȋQͳ, Qn+ͳ…Ȍ, qui permettent le calcul de lǯindice de 

classement (Sorting) ;  

- Lǯindice de dispersion ȋSortingȌ, selon la méthode de Folk and Ward (1957). Il permet dǯexprimer le trie ȋplus ou moins bonȌ du sédiment ȋhomogène ou hétérogèneȌ ; 
- Le paramètre dǯasymétrie ȋSkewnessȌ mesurant lǯallure de la distribution de la taille des grains de part et dǯautre de la médiane ; 

- Le paramètre dǯacuité qui, variant autour de ͳ, consiste à caractériser la forme de la courbe de 
distribution des modes granulométriques.  

 

 A partir de ces résultats une fiche est réalisée pour chaque échantillon (Figure 56). Elle comprend les références de lǯéchantillon ȋnom, campagne, position géographique etc…Ȍ, un tableau de 
synthèse des pourcentages des différentes fractions, un tableau des refus de chaque tamis associé à 

une courbe cumulative semi-logarithmique ainsi quǯun histogramme et un tableau déterminant le 
faciès sédimentaire en fonction de différentes classifications (cf chapitre III.3). 

 

(2) Le taux de CaCO3 a été déterminé. Cette analyse est importante car elle rentre en compte dans la classification utilisée pour lǯétablissement de la carte de la répartition sédimentaire en rade de Brest 
(code Manche, (Larsonneur et al., 1982 ; Ehrhold et al., 2014) cf chapitre III.3). Le calcimètre 

automatique se base sur le principe du calcimètre Bernard. Le volume de CO2 dégagé par action de lǯacide chlorhydrique ȋ(ClȌ sur le carbonate de calcium ȋCaCO3Ȍ contenu dans lǯéchantillon est mesuré.                              

 Lǯacide chlorhydrique étant en excès, son action sur une mole de CaCO3 libère une mole de CO2. 

Ainsi si le volume de CO2 dégagé est connu il est possible dǯestimer la masse de CaCO3 attaquée. Pour 

réaliser cette analyse, le sédiment brut préalablement prélevé aléatoirement est pesé puis tamisé à 

4mm. Les grains lithoclastiques supérieurs à 4 mm sont conservés et pesés. Il a été considéré que lǯensemble les particules lithoclastiques ne contiennent aucunes traces de CaCO3. Le reste de lǯéchantillon est placé dans le broyeur afin de réduire le sédiment en poudre. Entre ͻͲ et ͳͷͲ mg de cette poudre sera insérée dans le calcimètre et mélangée à de lǯacide chlorhydrique afin de mesurer le taux de CaCO͵ dans lǯéchantillon. Une fois le pourcentage de CaCO3 de la poudre obtenue, il est nécessaire de prendre en compte la fraction de lǯéchantillon brut dont les grains de taille supérieure à 
4 mm ne pouvaient être insérés dans le broyeur. 
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Figure 56 : Exemple de fiche synthétisant les résultats granulométriques 
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B. Les prélèvements profonds ou carottages 

 Le carottage consiste à récupérer un volume (souvent un cylindre) de sédiment en place, c'est-

à-dire en conservant lǯintégrité et la position des différentes couches qui le composent.  

 

Figure 57 : (a) Photo et desĐƌiptioŶ du Đaƌottieƌ d’iŶteƌfaĐe. (b) Photo du carottier Kullenberg et du (c) carottier Zenkovitch lors de 

la mission SERABEQ3. (d) Fonctionnement et description du carottier Zenkovitch. (e) Mise eŶ œuvƌe et desĐƌiptioŶ du Đaƌottieƌ 
Zenkovitch. 

 

 Le carottier d’interface  

Ce système consiste à enfoncer par gravité un tube PVC, long de 1 mètre et de 9 centimètres de diamètre, dans le sédiment à lǯaide dǯun lest de 80 à 90 kilos (Figure 57a). Le tout sǯinsère dans un 
châssis en acier qui maintient lǯoutil lors de sa descente et sa pose sur le fond marin. Au contact du sol, le lest se déclenche et permet au tube en PVC de sǯenfoncer. Le sédiment doit être relativement vaseux 
pour que le système opère, dans le cas où le sédiment est trop grossier la charge ne permet pas sa 

pénétration. Lors du retrait de la carotte un système de clapet vient refermer le tube afin de conserver 

les sédiments prélevés.  
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 Le carottier Kullenberg 

 Cet outil permet de prélever des carottes sédimentaires longues dans les sédiments fins (Figure 

57b et d). Ce carottier, dit à gravité, est constitué dǯun tube en acier ȋchemiseȌ, dans lequel sǯinsère un 
tube PVC de 10 cm de diamètre, et fermé par une ogive arquée accentuant la pénétration dans le sédiment. Lǯensemble est surmonté dǯun lest et dǯun bras dǯarmement comprenant un déclencheur. Ce 

dernier est relié à un second câble, dit pilote, qui permet de maintenir le contrepoids. Lors de la mise en œuvre, une boucle est formée par le câble piston ȋqui maintient le carottierȌ entre le lest et le 
déclencheur. Ensuite, le système est descendu dans le fond jusquǯà ce que le contrepoids, maintenu par 

le câble pilote, touche le sol. Ce dernier actionne le déclencheur et libère le carottier qui pénètre dans 

le sédiment par gravité aidé à la fois par le relâchement de la boucle et le poids du lest (Figure 57b et 

d). Une fois le carottier enfoncé, il est arraché du sol puis ramené à bord. Le tube en PVC est retiré de la 

chemise puis fermé des deux côtés par des bouchons en plastique et polystyrène.  

 Le carottier Zenkovitch 

Le carottier Zenkovitch est un vibro-carottier, formé dǯune cloche hermétique, contenant deux 

moteurs, fixés sur un tube métallique (chemise). Lǯensemble, amarré par le câble du navire, coulisse 

sur deux mâts reliés à un châssis rectangulaire (Figure 57c et e). Lors de sa descente, la pression 

hydrostatique est maintenue par le maintien dǯune pression dǯair légèrement supérieure. Lǯenfoncement est à la fois induit par le poids (400kilos) et la vibration des deux moteurs. Une fois la 

chemise métallique enfoncée dans le sédiment, le carottier est remonté à bord. Le tube en PVC 

contenu à lǯintérieur de la chemise est extrait puis conditionné. 

  Protocole d’analyses en laboratoire 

(A) Avant ouverture des carottes, une radiographie (par CT-Scan) est réalisée. Cette méthode non 

destructive permet dǯobtenir une image de lǯorganisation interne des sédiments selon 3 axes. Ces 

radiographies RX peuvent révéler des discontinuités sédimentaires invisibles lors de la description 

ainsi que de mettre en évidence les structures dǯorigines biologiques. 

(B) Des mesures physiques sont réalisées par le biais du banc MSCL (Multi-sensor Core logger). Cet 

outil détermine de façon simultanée et automatisée la masse volumique du sédiment, la vitesse de 

propagation des ondes ainsi que la susceptibilité magnétique qui permet de déterminer la quantité de 

minéraux ferro-et para-magnétiques contenus dans le sédiment.  

(C) Les carottes sont ensuite ouvertes dans le sens longitudinal. Les deux sections obtenues, dont lǯune 

dite « Archive(A) » sera conservée et lǯautre dite « Travail(W) » sera utilisée pour les analyses 

destructrices.  

(D) La partie « Archive» est photographiée, décrite puis stockée. 
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(E) La partie « Travail » est analysée par le scanner XRF (Avatech core-scanning XRF). Cet outil 

restitue la composition chimique, de manière semi-quantitative (en nombre de coups), des carottes 

sédimentaires (pas de 1 cm, 10 secondes de comptage). Deux passages ont été effectués avec un 

courant de 600µA et 10 kV pour mesurer les éléments tels que Al, Si, Ca, Cl, S, Ti, K, Mn et Fe et un 

courant de 1000 µA et 30 kV pour les éléments Ni, Zn, Br, Rb, Sr, Zr et Pb. 

(F) Ensuite des prélèvements ont été effectués afin de réaliser des analyses granulométriques grâce au 

granulomètre laser Malvern de lǯIUEM. 

(G) Lǯâge du dépôt sédimentaire est ensuite estimé.  

 

Figure 58: Schéma du protocole des analyses effectuées en laboratoire sur les carottes sédimentaires 

 Datations 

 Lǯâge du sédiment est estimé selon ʹ méthodes : (1) La méthode du 210Pb en excès et celle du (2)14C. 

Deux types de datation ont été choisis car la demi-vie de chaque élément étant différente elles ne 

recouvrent pas les mêmes périodes de temps  

 (1)La méthode du 210Pbex (Goldberg, 1963), a été menée en collaboration avec Sabine Schmidt 

(Laboratoire EPOC de Bordeaux (Schmidt et al., 2014). Cette méthode repose sur la différence entre 
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les activités mesurées du 210Pb total et du 226Ra dans le sédiment. En effet, le 210Pb est un isotope 

radioactif issu de la désintégration du 226 Ra et 222Rn dans la chaine de 238U. Dans les sédiments 

marins il existe deux types de 210Pb : lǯAuthigène formé « in situ » et celui en excès formé et absorbé par les sédiments dans la colonne dǯeau avant leur déposition. )l sǯagit de mesurer le plomb en excès 
dont la période radioactive est courte (22.3 ans) ; il se désintègre totalement au bout de 150 ans. Les 

mesures sont réalisées sur chaque tronçon dǯun mètre de la carotte sédimentaire. En parallèle, le taux 
de 137Cs est déterminé. La mesure de cet isotope permet de recaler la courbe de décroissance du 

210Pbex en âge par rapport aux pics de césium enregistrés ; 1985 correspondant à Tchernobyl et 1963 

aux essais nucléaires américains. Ainsi, cette méthode permet de déterminer la vitesse de 

sédimentation et lǯâge des sédiments relativement récents (< 150 ans).  

 

 (2)La méthode du 14C se base sur la mesure de lǯactivité radiologique du 14C contenue dans les 

matières organiques. Les mesures se basent sur la méthode « AMS » au laboratoire de Poznań 

(Pologne). Cette méthode mesure directement les atomes de radiocarbone en utilisant leur masse 

atomique grâce à un accélérateur de particules. Différents types de matériaux ont été utilisés : dans 

ces travaux : coquilles issus de bivalves en place ou turritelles, algues calcaires (maërl) et un mélange 

de tests de foraminifères benthiques ȋbulkȌ dont les types dǯespèces dominantes sont Ammonia et 

Elphidium (Figure 59). Le logiciel « Calib Rev 7.0.4 »(Stuiver et al., 2013) a été utilisé pour calibrer les 

âges 14Cen utilisant la courbe de calibration « Intcal13 » (Reimer et al., 2013). La correction du 

réservoir marin est de 325 ans en rade de Brest (Tisnérat-Laborde et al., 2010).  

 

 

Figure 59: Matériel biogène utilisé pour les datations 
14C ;aͿ Photo de ŵaëƌl. ;ďͿ Photo d’uŶe tuƌitelle. ;ĐͿ Photogƌaphie à la loupe 

de foraminifères du type Elphidium. (d) Photographie à la loupe binoculaire de foraminifères du type Ammonia. 
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III.3 Méthodologie 

En intégrant lǯensemble des informations sédimentaires et géophysiques, des cartes 

morphologiques et sédimentaires ont été établies. Ces informations combinées, constituent le socle 

le plus abouti sur les connaissances actuelles de la sédimentation en rade et fournissent 

également des indices sur la dynamique sédimentaire des dépôts meubles. Ces indices seront 

confrontés à des sorties dǯun modèle numérique (MARS3D) dans lequel des lois de charriage ont été 

appliquées sur les différents champs de courants. 

III.3.1 Synthèse sédimentaire 

Deux principales cartes ont été créées: (1)  une carte de la répartition des figures sédimentaires et de 

la morphologie des fonds marins et (2) une carte de la répartition sédimentaire. Leur réalisation 

sǯeffectue à partir dǯun logiciel SIG (ARCGIS©) qui permet à la fois de géoréférencer les données 

nécessaires à lǯélaboration des cartes et également de créer les cartes sous forme de fichier de forme 

(.shp). 

 

(1)Les cartes morphologiques sont basées sur l ǯ interprétation des MNT bathymétriques. Il sǯagit de 

souligner ou de contourer les objets présentant des reliefs particuliers. Cela concerne à la fois les 

reliefs négatifs comme lǯempreinte des principaux chenaux et des  i nc i s i on s  secondaires (ravines), 

mais également les reliefs positifs souvent issus de lǯaccumulation de sédiments tels que les bancs 

sableux ou les champs de dunes. Deux types de fichiers couches (.shp) sont nécessaires: un fichier de 

type « trait» permettant de surligner les rebords des chenaux ou les creusements secondaires des 

ravines et un second de type « polygone » qui permet de contourer par exemple les bancs sableux ou 

les champs de dunes. Une analyse détaillée de lǯimagerie sonar est néanmoins indispensable afin de 

détecter les figures sédimentaires de type « queues de comète» ne présentant pas de variations 

topographiques.  

 

(2)La première étape de la réalisation des cartes de répartition sédimentaire consiste à interpréter les 

mosaïques de réflectivité (Annexe 1). Pour ce faire, les contours délimitant les principales classes 

acoustiques, détectables par rapport aux variations de gris, sont vectorisés au 1/2000ème. Pour affiner 

et lever le doute sur certaines limites de faciès, des bandes « sonar papier » ont été également 

interprétées. Au total 20 faciès acoustiques ont été observés (Annexe 1). Une fois les cartes de « 

réflectivité » réalisées, la deuxième étape consiste à identifier les signatures acoustiques en termes de 

nature de fond (granulométrie, morphologie).Cette calibration sǯeffectue par le biais des analyses 

granulométriques et de calcimétrie effectuées sur les échantillons des sédiments superficiels. 

Néanmoins cette étape apparait comme la plus complexe de la méthodologie. En effet, les phénomènes 

observés sont physiquement complexes (morphologie, rugosité, nature de fond) (Garlan, 2004). Ainsi, 

deux faciès acoustiquement proches peuvent présenter une granulométrie très différente. Une fois 
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cette étape terminée la dernière consiste à représenter la carte selon une classification sédimentaire 

adéquate. Pour cette étude, il a été choisi deux types de classification: celle de Folk (1954) modifiée par 

Folk (1980) et de Larsonneur et al.(1982) modifiée par Ehrhold (2014). Il existe de nombreuses 

classifications mais la plus connue reste celle de Folk (1954 ,1980). Il sǯagit dǯune classification 

triangulaire dont les particules grossières (cailloutis et graviers), les sables et les vases (silts et argiles) 

forment lǯensemble des trois pôles du diagramme (Figure 60). 

 

 

Figure 60: Classification de Folk (1954, 1980) 

 

 Néanmoins pour notre secteur dǯétude présentant un nombre important de faciès 

sédimentaires et dans un souci de précision, il est préférable dǯopter pour la classification de 

Larsonneur et al. (1982) (Tableau 8). Ce tableau à double entrée permet de déterminer le faciès 

sédimentaire à partir de sa granularité et de sa teneur en carbonate. Cette classification, plus fine que 

celle de Folk, a été adoptée par les scientifiques pour la caractérisation des fonds marins des plateaux 

français de la façade atlantique (e.g Garlan, 2004 ; Larsonneur et al., 1982).  
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SUBDIVISIONS 

PRINCIPALES 

CAILLOUTIS 
 L< 5% et GAL + COQ ш 5Ϭ % 

GRAVIERS 
L < 5 % et GAL + COQ < 50 % 

SABLES 
L < 5 % SEDIMENT VASEUX 

L ш 5 % 
Md ш Ϯ mm Md < 2 mm ϭ5 % ч sup. Ϯ mm < ϯϬ % sup. 2 mm < 15 % 

GAL + COQ ш 
70 % 

GAL + COQ < 

70 % 

GAL + COQ ш 
15 % 

GAL + COQ < 

15 % 

ϯϬ % ч sup. Ϯ mm 
ч 5Ϭ % 

GAL + 

COQ ш GR 
GAL + 

COQ <GR 
FRACTION DOMINANTE 

L < 25 % 
Ϯ5 ч vase < 

75 % 
L ш 75 % > à 0.5 

mm 
De 0.25 à 

0.5 mm 
De 0.125 à 

0.25 mm 
De 0.05 à 

0.125 mm 

SEDIMENTS 

LITHOCLASTIQUES 

 

Calcaire < 30 % 

Cailloutis lithoclastiques Graviers lithoclastiques 

GL1c 
Gr. Sabl. Litho 

Sables lithoclastiques Sédiments vaseux 

CL1a 
C.litho 

CL1b 
C.litho-

graveleux  

GL1a 
Gr.litho-

caillouteux 

GL1b 
Gr.litho 

SL1a 
S.litho-cail 

SL1b 
S.litho 

graveleux 

SL1c 
S.litho 

grossier 

SL1d 
S.litho 

moyen 

SL1e 
S.litho fin 

SL1f 
S.litho 

très fin 

VL1a 
Sed. (sable) 

litho vaseux 

VL1b 
Vase 

sableuse 

(grav. Ou 

caill.) 

VL1c 
Vase 

SEDIMENTS LITHO-

BIOCLASTIQUES 

 

ϯϬ ч calcaire ч 5Ϭ % 

Cailloutis litho-bioclastiques Graviers litho-bioclastiques 

GL2c 
Gr. Sabl. Litho-bio 

Sables litho-bioclastiques Sédiments vaseux calcareux 

CL2a 

C.litho.Bio.co

quillier 

CL2b 
C.litho-bio 

graveleux 

GL2a 
Gr. Litho-bio-

coquillier ou 

caillouteux 

GL2b 
Gr.litho.bio. 

SL2a 
S.litho-bio 

caill. ou 

coq. 

SL2b 
S.litho-

bio. 

graveleux 

SL2c 

S.litho-bio 

grossier 

SL2d 

S.litho-bio 

moyen 

SL2e 

S.litho-bio 

fin 

SL2f 
S.litho-

biotrès fin 

VL2a 
Sed. (sable) 

litho-bio 

vaseux 

VL2b 
Marne 

sableuse  

VL2c 
Marne 

SEDIMENTS BIO-

LITHOCLASTIQUES 

 

5Ϭч calcaire ч 7Ϭ % 

Cailloutis bio-lithoclastiques Graviers bio-lithoclastiques 

GB1c 
Gr. Sabl. Bio-litho 

Sables bio-lithoclastiques Sédiment carbonatés vaseux 

CB1a 
Coq. litho 

CB1b 
Coq. Litho. 

Grav. 

GB1a 

G. bio. Litho. 

coquillier 

GB1b 
Gr. Bio-litho 

SB1a 
S.bio-litho 

caill. ou 

coq. 

SB1b 
S.bio-litho 

graveleux 

SB1c 

S. bio-

litho 

grossier 

SB1d 
S. bio-

litho 

moyen 

SB1e 

S. bio-

litho fin 

SB1f 
S. bio-

litho très 

fin 

VB1a 
Sed. (sable) 

bio-litho  

vaseux 

VB1b 
Marne 

calcaire 

sableuse 

VB1c 
Marne 

calcaire 

SEDIMENTS 

BIOCLASTIQUES 

 

Calcaire ш 7Ϭ % 

Coquinités Graviers bioclastiques 

GB2c 
Gr. Sabl. bio 

Sables bioclastiques Sédimentscalcaires vaseux 

CB2a 

C. litho-bio. 

Coquillier 

CB2b 
Coq. gravel 

GB2a 
Gr. 

Bio.coquillier 

GB2b 
Gr. Bio. 

SB2a 
S. bioclas. 

Coq. 

SB2b 
S.biocla 

graveleux 

SB2c 
S.biocla 

grossier 

SB2d 
S. biocla 

moyen 

SB2e 
S. biocla 

fin 

SB2f 
S. biocla 

très fin 

VB2a 
Sed. (sable) 

biocla. 

vaseux 

VB2b 
Boue 

calcaire 

sableuse 

VB2c 
Boue calcaire 

Tableau 8: Tableau de classification sédimentaire à partir de Larsonneur et al., (1982) 
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III.3.2 Paramètre de modélisation hydro-sédimentaire 

 Des sorties de modèle, issues du cœur hydrodynamique de MARS3D (Model for Applications 

at Regional Scales), auquel a été intégré un module de dynamique sédimentaire, ont été utilisées. Lǯobjectif à terme est de comparer lǯorientation des champs résiduels et quantifier les volumes en 

transit par rapport aux indices de transport déduits de lǯanalyse sédimentaire. Ce modèle numérique 

océanique à surface libre, dont le code a été développé par lǯ)FREMER, résout les équations classiques 

de la mécanique des fluides (Navier-Stockes) sous les hypothèses de Boussinesq et de lǯéquilibre 

hydrostatique. Une description complète du modèle a été réalisée par Lazure  et Dumas (2008).Ce 

modèle permet dǯintégrer lǯhydrodynamisme lié aux courants de marée et aux débits fluviaux en se 

basant sur une maille bathymétrique dǯune résolution de 500 mètres. Cette résolution étant trop 

faible pour notre secteur dǯétude, une maille bathymétrique dǯune résolution de 50 mètres, issue des 

MNT réalisés pendant la thèse, a été intégrée. Deux types de sorties de modèle ont été analysés: (1) 

un premier type concernant lǯévolution des courants sur le fond (1 m au-dessus du fond) en intensité 

(m.s-1) et orientation et (2) des sorties faisant intervenir les lois de charriage pour calculer les 

volumes des flux solides. 

 

 Ce travail est le fruit dǯune collaboration avec le Laboratoire « Physiologie des invertébrés ». 

Sébastien Petton nous a permis dǯintégrer les nouvelles mailles bathymétriques et données granulométriques ainsi que dǯexécuter le modèle. Cǯest à sa charge que la formule de transport de 
VanRijn, ( 1984), choisie par nos soins, a été assimilée au modèle. Ce travail a avant tout consisté à 

traiter et discuter des sorties du modèle.  
 

(1)Concernant le premier type, le choix des simulations sǯest focalisé sur les variations 

hydrodynamiques au cours des cycles saisonniers (crue/étiage) et tidaux (morte eau/vive eau). Ainsi, 

plusieurs sorties de modèles ont été réalisées à des périodes différentes comprenant plusieurs cycles 

de marée de coefficients différents (Tableau 9). 

 

 Vives Eaux Mortes Eaux 

Hiver (Crue) 

31/01/2014  à 04 :00 :00 (UTC) 
03/02/2014 à 18 :45 :00 (UTC) 

Coefficient : 106 à 114 
01/03/2014 à 03 :50 :00 (UTC) 
04/03/2014 à 18 :15 :00 (UTC) 

Coefficient : 108 à 115 

07/02/2014 à 22 :00 :00 (UTC) 
10/02/2014 à 00 :45 :00 (UTC) 

Coefficient : 36 à 45 
09/03/2014 09 :45 :00 (UTC) 

12/03/2014 à 01 :15 :00 (UTC) 
Coefficient : 32 à 38 

Eté (Etiage) 

13/07/2014 à 16 :45 :00 (UTC) 
15/07/2014 à 18 :15 :00 (UTC) 

Coefficient : 104 à 107 
11/08/2014 à 04 :00 :00 (UTC) 
14/08/2014 à 18 :45 :00 (UTC) 

Coefficient : 106 à 113 

05/07/2014 à 21 :15 :00 (UTC) 
07/07/2014 à 00 :45 :00 (UTC) 

Coefficient : 36 à 45 
18/08/2014 à 22 :15 :00 (UTC) 
21/08/2014 à 00 :45 :00 (UTC) 

Coefficient : 40 à 48 
Tableau 9: Dates des périodes de temps et coefficients des marées associés pour chaque sortie du modèle hydrodynamique 

MARS-3D 
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Pour chaque période des fichiers NetCDF sont générés par le modèle. Ils contiennent les vecteurs 

vitesses Uz et Vz ȋdirections X et Y de lǯespaceȌ en chaque point de la maille (50mètres) où: 

- Soit lǯensemble des valeurs ont été additionnées. Cela permet dǯobtenir les valeurs moyennes 

sur lǯensemble de la période (fichiers « sum »). 

- Soit seules les valeurs maximales sont conservées à chaque point de maille (fichiers «max»). 

- Soit les valeurs du percentile 9ͷ%. Cǯest-à-dire que pour chaque point de la maille la plus 

petite valeur, correspondant au 5% des courants maximums, est conservée (fichiers« p95 »). 

 

 Les fichiers NetCDF sont soumis à un protocole dǯinterprétation avant de pouvoir être 

visualisés sous SIG (ARCGIS©). Ils sont transformés en format texte afin de calculer lǯorientation et lǯintensité des courants pour chaque point de la maille. Un outil sous Arcgis (« Générer une vue 

tabulaire ») permet de sélectionner les variables du fichier NetCDF et dǯobtenir un fichier texte 

contenant les informations des coordonnées des points (X et Y) ainsi que les valeurs pour chaque 

composantes (U et V). Lǯorientation(°) du courant est calculée selon les principes de trigonométrie 

dǯaprès les formules suivantes: 

                                                                                      

  Ensuite, lǯintensité ȋm.s-1) est calculée à partir de la formule ci-dessous :  

                         

Une fois les calculs réalisés, le fichier texte est transcrit en format ARCGIS© (fichier .shp) et légendé 

sous forme de vecteur.  

 

 (2)Le second type de sorties du modèle concerne les flux sédimentaires. Les volumes de 

sédiment transportés sont calculés sur les mêmes périodes de temps que celles utilisées pour les 

sorties hydrodynamiques (Tableau 9). Dans le cas des sédiments non cohésifs, au fur et à mesure de lǯaugmentation de lǯintensité des courants (et donc de la contrainte sur le fond), le régime de transport 

se modifie et la forme du fond peut évoluer parallèlement. Ainsi, par faible vitesse le fond est immobile, 

avec lǯaugmentation de la vitesse le seuil du début de lǯentrainement est franchi et les particules sont 

transportées par charriage (roulent sur le fond). Ainsi, la mise en mouvement des sédiments intervient 

lorsque les forces exercées par le fluide sur le sédiment dépassent les forces de résistances liées au 

poids, la taille et lǯimbrication des sédiments. Ce seuil de mise en mouvement est donné sous forme 

dǯune valeur critique (θcr) du paramètre de mobilité (θ) et qui est fonction du paramètre 

adimensionnel de Shields (1936), (D*) résultant dǯexpérimentations. 

 



CHAPITRE III : Matériels et Méthodes  

110 

 

Ainsi Shields (1936) introduit le paramètre adimensionnel suivant :  

                  
 

Avec, 

s : ȋ=ρsédiment/ρeauȌ densité relative des particules dans lǯeau  ν : viscosité cinématique de lǯeau 

g : accélération de la pesanteur 

D : diamètre (moyen) des particulesLe paramètre de mobilité ȋθȌ sǯexprime de la façon suivante : 

              

Avec, 

u* : vitesse de frottement 

 

 La valeur critique du paramètre de mobilité résulte dǯexpérimentation dont les résultats sont donnés 
dans le diagramme de Shields (1936). Néanmoins, Soulsby en 1997, propose la relation simplifiée 

suivante :  

                                       
 
 

 Les formules de transport sédimentaire permettent de calculer « le taux de transport solide » 

et peuvent prendre en compte différentes catégories de mouvements (charriage, suspension).Dans le 

cas de cette étude, il est question dǯobserver uniquement le transport sédimentaire sur le fond (1 m 

du sol) effectué par charriage. Les formules existantes sont nombreuses (Yalin, 1963; Ackers et 

White,  1973; VanRijn, 1984 ; Wuetal, 2000 ; Wilcock et Crow, 2003). Ce sont essentiellement des 

formulations empiriques qui reposent sur des mesures en laboratoire et sur le terrain. Il est 

nécessaire de déterminer au préalable la contrainte exercée par le courant sur le sédiment. Dans le 

cadre de la thèse, la formulation de Van Rijn (1984) a été choisi de par les quatre avantages suivant: 

- Cette formule prend en compte un spectre large de taille des grains (200 µmet2 mm) ; 
 

- Son paramétrage résulte (empirique) dǯune compilation importante de données; 
 

-  Elle a été utilisée et validée récemment pour les environnements côtiers (Van Rijn, 1984 ; 

Durafour, 2014 ; Durafour et al., 2015); 

- Elle a la particularité dǯêtre relativement simple et donc dǯêtre facilement intégrée dans le 

modèle hydrodynamique MARS-3D. 

La formule de transport par charriage sǯexprime de la façon suivante, o‘ le débit est adimensionnel :  
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Soit :                   

 
 

Où u*c est calculé en fonction de θcr, issu du diagramme de Shields et uǯ* est la vitesse de frottement 

relative aux grains :                 

 κ : (= 0.4) constante de karman 
h : hauteur dǯeau    : vitesse sur la colonne dǯeau 
 
 Cet aspect sera par la suite abordé dans le chapitre )V. Lǯobjectif, à terme, est dǯestimer la 
capacité de transport dans la rade de Brest et les échanges sédimentaires entre le milieu confiné et 

celui ouvert sur lǯocéan ȋBaie de Bertheaume/Camaret).  

 

Les résultats obtenus permettront de quantifier les flux chariés sur le fond par marée (de morte eau et de vive eauȌ ainsi que par année. Afin dǯestimer les flux par année, seules les marées de 

très grande vive eau (coefficient  >= à 100) ont été retenues (de part les résultats présentés dans le 

chapitre IV). Les flux finaux ont donc été déduits en fonction du pourcentage de marée de vive eau 

dans une année (soit environ 40 jours, donc ͳͲ% de lǯannéeȌ.  
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INTRODUCTION  

 Lǯobjectif principal de ce chapitre est dǯétablir le modèle sédimentaire actuel qui caractérise le 

cortège de haut niveau marin dans la zone dǯétude et les échanges entre le système confiné de la rade 

de Brest et le domaine externe largement ouvert aux houles océaniques. Dans ce but deux approches 

ont été menées en parallèles : (1) sédimentaire et (2) par modélisation numérique (Mallet et al., 2000 ; 

Barnard et al., 2013). La première approche vise à caractériser les relations morpho-sédimentaires de la zone dǯétude avec les conditions hydrodynamiques. Elle sǯappuie sur lǯanalyse granulométrique 

approfondie des différents dépôts de la couverture sédimentaire superficielle et également des figures 

sédimentaires reconnues par imagerie: bancs sableux, champs de dunes, rippled scour depression 

(RSD), « comet mark » ou « sand tail ». La distribution des faciès sédimentaires reflète lǯintensité des 
courants (Gao et Collins, 1992 ; Garlan, 2004 ; Trentesaux, 2005) etla polarité des figures 

sédimentaires fournit des indices de transport. La combinaison de ces analyses permet de construire 

le schéma global de la dynamique sédimentaire sur le fond (Flemming, 1980 ; Harris, 1988 ;Vicaire, 

1991 ; Ehrhold, 1999 ; Mallet et al., 2000 ; Walker, 2001; Barnard et al., 2012 ;Gomes et al., 2014 ;Shaw 

et al, 2014 ; Todd et al., 2014; Evans et al., 2015). La seconde approche sǯappuie sur les résultats des 

simulations fournies par un modèle hydrodynamique numérique (MARS-3D) dans lequel les nouvelles 

données bathymétriques et granulométriques de la thèse ont été incorporées. Lǯobjectif est dǯextrapoler la connaissance locale des flux sédimentaires (1ère approche) et de quantifier les volumes 

en mouvement. 

IV.1 Nature des formations sédimentaires superficielles 

INTRODUCTION 

 Ce sous-chapitre se compose, tout dǯabord, dǯun résumé en français, des principaux résultats de lǯarticle « Modern morpho-sédimentological paterns in a tide-dominated estuary system: the Bay of Brest 

(west Britanny, France) », présenté ci-après etpublié dans la revue « Journal of Maps » en février 2016. 

Cet article se compose dǯune carte ȋformat AͲȌ, présentant une réactualisation ȋ(inschberger, ͳͻ͸ͺ ; Fichaut, ͳͻͺͶȌ détaillée de la distribution sédimentaire, et dǯun manuscrit expliquant le rôle des 

facteurs hydrodynamiques influençant la mise en place des séquences et des figures sédimentaires. La 

fin du sous-chapitre est dédiée à la présentation de résultats complémentaires concernant à la fois une 

étude sur les modes granulométriques mais également sur la distribution des carbonates.  

IV.1.1 Résumé des principaux résultats de l’article 

 Depuis une vingtaine dǯannées, les systèmes côtiers à dominance tidale, sont le sujet de 

nombreuses études ayant pour but de caractériser leurs partitionnements sédimentaires et 

morphologiques (Davis et Hayes, 1984 ; Dalrymple et al, 1990 ; Dalrymple et Zaitlin, 1994 ; Ryan et al, 
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2007 ; Dalrymple et al., 2012). Dans ce type dǯenvironnement, la répartition sédimentaire est soumise 

à la disponibilité du matériel potentiellement remobilisable, à plusieurs facteurs hydrodynamiques 

(courants de marée et houles océaniques) et aux apports fluviaux. Cette distribution se caractérise, en 

terme général, par une couverture sédimentaire grossière modelée en champs de dunes à lǯentrée des 
estuaires, là où les courants sont les plus intenses (Barnard et al, 2012 ; Shaw et al, 2014). Plus en 

amont, la diminution graduelle de lǯintensité des courants vers les côtes se traduit par la mise en place dǯune séquence sédimentaire à granularité décroissante (Dalrymple et al., 2012). Néanmoins, en rade 

de Brest, il nǯexiste que très peu dǯétudes concernant lǯanalyse détaillée des faciès ainsi que le modèle 
des changements morphologiques contrôlant lǯéquilibre entre les phénomènes dǯérosion et de 
sédimentation. Cette question est toutefois essentielle pour comprendre les échanges sédimentaires 

entre le domaine continental et marin et pour appréhender lǯimpact anthropique sur les phénomènes 
naturels dans des environnements côtiers sensibles. La rade de Brest, avec ses particularités, nous offre lǯopportunité dǯexaminer ces points. La première carte mondiale décrivant la nature des fonds à partir dǯobservation au plomb suiffé a été publiée en ͳͺͻ͹ sur la zone dǯétude (Garlan, 2012). Depuis 

des travaux dédiés à lǯétude sédimentaire ont été menés sur la base dǯanalyses granulométriques (cf 

chapitre II.4). A partir du milieu des années 1970, lǯacquisition de données géophysiques a donné une 

dimension tri-dimensionnelle au canevas sédimentaire (cf. chapitre III). Ainsi les objectifs de cet 

article sont (1) de décrire, sur la base de nouvelles données géophysiques, les caractéristiques 

morpho-sédimentaires de la zone dǯétude et ȋʹȌ dǯestimer lǯimpact des facteurs hydrodynamiques 
(marées, fluviaux et houles) dans la répartition actuelle des dépôts. 

 

 Outre son ouverture étroite vers le large, la particularité morphologique de la rade de Brest est 

la préservation des chenaux ȋhérités de lǯalternance des périodes glaciaires/interglaciairesȌ dans la 

bathymétrie actuelle. )ls traversent lǯensemble du secteur dǯétude et  sǯétendent des principaux estuaires jusque dans la mer dǯ)roise. Les chenaux principaux au débouché des fleuves de lǯAulne et de lǯElorn ont une morphologie et une profondeur similaires (de 15 à 20 mètres). La profondeur sǯaccroît 
à leur jonction au niveau du centre de la rade, ainsi que dans le goulet (50 mètres). Dans la zone 

ouverte ȋen mer dǯ)roiseȌ, la profondeur diminue et le réseau sǯélargit au droit de la faille décrochante 

de Kerforne. De part et dǯautre du chenal se développe des plateaux de moindre profondeur (20 

mètres) et, dans la rade interne, des replats constituant les petites baies (< 10 mètres).  

 

 Lǯanalyse détaillée de la répartition sédimentaire (selon la classification de Larsonneur et al., 

1982 modifiée par Ehrhold et al., 2014) décline trois ensembles ou provinces sédimentaires : 

- (A) Le domaine externe à lǯOuest, localisé entre les baies de Bertheaume et Camaret largement ouvert sur la mer dǯ)roise ; 

- (B) Le domaine intermédiaire comprenant le goulet et la partie centrale de la rade de Brest 

dont la limite orientale passe par la longitude de lǯîle Ronde ; 
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- (C) Le domaine interne englobant les parties estuariennes (Aulne et Elorn) et peu profondes de 

la rade de Brest (Baies de Roscanvel, du Fret et de Daoulas ; anses de Poulmic et de lǯAuberlacǯh et le banc du Corbeau). 

 (A) Globalement, le domaine externe se caractérise par une couverture majoritairement 

sableuse (sable moyen à grossier). Ces sédiments sont modelés par plusieurs types de figures 

sédimentaires remarquables. Entre la baie de Bertheaume et le chenal central sǯétend, entre 20et 15 

mètres de profondeur, un plateau recouvert de sable fin à grossier et sur lequel se sont développés des 

figures érosives. Parallèles et linéaires, elles sont interprétées comme des « Rippled Scour Depression 

(RSD) » (Cacchione et al., 1984). Ces figures sont communes sur les plates-formes continentales (e.g. 

Mazière et al., 2015 ; Mielck et al., ʹͲͳͷȌ, et leur origine est associée à lǯaction des houles (Coco et al., 

2007b) (cf.chapitre IV.2).Cette couverture sableuse se limite au sommet du flanc nord du chenal 

central. Le fond de ce dernier est modelé par des champs de petites et grandes dunes formées par un 

sédiment sableux coquillier. Leur asymétrie traduit lǯinfluence du flot ou du jusant et permet de 

déduire un transport sédimentaire résiduel (Ashley, 1990). La partie Sud du domaine est caractérisée 

par une couverture sédimentaire grossière hétérogène (sable fin à cailloutis) mélangée à une fraction 

silteuse sur un axe de 6 kilomètres de long et 2 de large. Ce faciès nǯa jusquǯà présent jamais été 
souligné dans les études historiques (Hinschberger et al., 1968). Les fonds de la baie de Camaret sont 

également modélés par des RSD dans lesquels le matériel grossier (sable grossier graveleux) est 

majoritairement composé de brins de maërl. 

 (B) Le domaine intermédiaire se caractérise par une couverture sédimentaire grossière. La 

granulométrie des matériaux est plus élevée dans le goulet (faciès caillouteux à graviers et sables 

grossiers coquilliers). Entre le goulet et le centre de la rade sǯinstalle un éventail de dépôt non complet, 

se caractérisant par une succession de faciès à granulométrie décroissante. Exempt du faciès sableux, il 

présente une série sédimentaire sǯétendant des cailloutis aux graviers et basculant dans un faciès hétérogène à composante silteuse à lǯapproche du littoral. Cette succession reflète lǯintensité des courants tidaux qui, dǯabord accélérés dans le goulet, diminuent au fur et à mesure de leur pénétration 

dans la rade interne (Fichaut et al., 1984). Des bancs sableux, occupent le chenal central. Leur 

localisation coïncide avec la gyre générée par le flot au passage de la pointe des Espagnols. La 

dynamique des courants résiduels mobilise les champs de dunes à la surface du banc le plus occidental 

(Cormorandière) et atteste du caractère dynamique du sommet de la structure. Cependant, une étude basée sur lǯarchitecture interne du banc de la Cormorandière suggère une installation plus ancienne de 

ces figures (Berné, 1999). Cette étude soulève une question à laquelle il est à ce stade difficile de 

répondre : Ces structures sont-elles héritées de la dernière transgression marine ? 
 

 (C) Enfin le domaine interne est caractérisé par des sédiments hétérogènes mélangés à une 

fraction silteuse dont la concentration augmente et devient dominante aux approches de lǯembouchure 
des principaux fleuves côtiers se jetant dans la rade (Aulne/Elorn/Daoulas). Dans le bassin nord 
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ȋElornȌ, la couverture sédimentaire passe progressivement, dǯaval en amont, dǯun sable vaseux (5 à 

25%), puis dǯune vase sableuse (25 à 75 %) et enfin dǯune vase pure (75 %). Cette succession peut sǯapparenter à celle décrite dans les estuaires par Dalrymple et al. (2012). Dans le bassin sud (Aulne) 

cette succession est moins marquée. Ce secteur est majoritairement composé dǯun sédiment mixte 
composé de 25 à 75 % de silt. La fraction grossière des sédiments hétérogènes est carbonatée. Elle est 

associée au développement de faunes macro-benthiques historiques (maërl) (Grall et Hall-Spencer, 

2003) et « invasives » (crépidules) (Guérin, 2004). 

 

 Cet article apparait donc comme une étude préliminaire à la compréhension de la dynamique 

sédimentaire de ce système à dominance tidale. )l montre, à partir de lǯanalyse morpho-sédimentaire 

de la rade de Brest et son ouverture sur la mer dǯ)roise, la construction du modèle actuel, au regard des 

principaux agents hydrodynamiques dans chacun des compartiments: 

 

 La particularité morphologique des fonds marins du domaine externe suggère un contrôle de 

la dynamique sédimentaire par différents agents hydrodynamiques. Tandis que la couverture 

sédimentaire des plateaux sableux ȋnord et sudȌ est modelée par lǯaction des houles (RSD), 

celle comprise dans le chenal (sable à composante carbonatée) est contrôlée par la dynamique 

tidale.  

 Le domaine intermédiaire caractérisé par une couverture de sédiment grossier dont la 

répartition (gradient granulo-décroissant) est strictement gouverné par les courants de marée. 

Ce gradient est néanmoins perturbé par une composante silteuse qui se mélange aux 

sédiments grossiers.   

 Lǯaugmentation de la composante silteuse aux abords de lǯembouchure des principaux fleuves 
du domaine interne suggère une influence non négligeable des courants de marée. Cette lecture est pourtant perturbée par lǯinstallation de communautés macro-benthiques (maërl et 

crepidule) conférant au sédiment une composante graveleuse carbonatée.  

Cet article soulève donc plusieurs points spécifiques à la zone dǯétude et importants de développer 

dans ce chapitre : 

 La morphologie des fonds marins particulière aurait-elle tendance à influencer la dynamique 

sédimentaire ?  

 Les courants de marée largement dominants sur lǯensemble du secteur favorise-t-il les 

échanges sédimentaires entre le secteur confiné de la rade et ouvert sur la mer dǯ)roise ?  

 La composante vaseuse présente dans chaque domaine est-elle relique ou actuelle ? Quelle est 

son origine ? Reflète t-elle un transport ? 

 Les communautés macro-benthiques jouent-elles un rôle sur la dynamique sédimentaire ? 
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IV.1.2 Article  Modern morpho-sédimentological patterns in a tide-

dominated estuary system: the Bay of Brest (west Britanny, France) 

Gwendoline Gregoire, Axel Ehrhold, Pascal Le Roy, Gwenael Jouet, Thierry Garlan 

 

 

 

 

 

____________________________________________________________________________________________________________________ 

Abstract 

Long-studied with respect to its sedimentological features (1897), the Bay of Brest (Western Britanny, 

France) is a textbook example of a tide-dominated estuary. Characterised by macrotidal conditions, 

this estuary system is sheltered from the open sea (Iroise Sea) by a narrow strait that partitions the 

wave tide influences and continental/marine inputs. Sediments are supplied to the bay both by rivers 

(the Aulne and Elorn rivers) and by marine tidal currents. This study presents new analyses of 

detailed facies and morphological patterns, based on the integration of multisource data compiling 

seabed sampling, swath and LIDAR bathymetry, and backscatter imagery. The main map, at a scale of 

1:9Ͳ,ͲͲͲ, contains ȋͳȌ a sedimentological distribution referring to the ǲCode Mancheǳ classification, 
(2) a morphological map, and (3) a bathymetric mapping which presents the morphology of the 

marine and terrestrial landforms. This work may lay the foundation for a future study on sedimentary 

transport in a unique and confined coastal environment. 

__________________________________________________________________________________________________________________ 

 

 

 

 

 

 



CHAPITRE IV : Dynamique sédimentaire actuelle 

118 

 

Introduction 

 According to the definition by Dalrymple, Zaitlin and Boyd (1992), tide-dominated estuaries 

are characterised by funnel shaped morphologies and highly dynamic environments dominated by 

strong tidal currents, with lesser influence from waves and river currents. Numerous studies have 

been devoted to these environments in recent years and the morphology and sedimentary partitioning 

of tide-dominated estuaries are predictable in general terms (Davis and Hayes, 1984; Dalrymple, 

Knight, Zaitlin, & Middleton, 1990; Dalrymple &Zaitlin 1994; Dalrymple, Mackay, Ichaso, & Choi, 2012; 

Tessier, Delsinne, & Sorrel, 2010; Ryan et al., 2007). At the estuary entrance, the accelerated tide 

currents shape the seafloor into many bedforms such as dune fields as observed in the San Fransisco 

Bay (Barnard, Erikson, Elias & Dartnell, 2012) or large scours features as reported in the Minas Basin 

in the Bay of Fundy (Shaw, Todd & Li, 2014). The gradual decrease in current intensity allows 

sediments to deposit in sheltered areas. Nevertheless, not much is known about the detailed facies and 

the patterns of morphological changes controlling the balance between erosion and sedimentation. 

This knowledge is essential for understanding the sedimentary exchanges between continental and 

marine domains and is of utmost importance in deciphering human influence from natural controls. 

 The Bay of Brest offers us the opportunity to examine these points and to compare them with 

previous studies. Located at the western-most part of Brittany (France) it is a large tide-dominated 

estuary system (about 230 km2) with macrotidal conditions. The estuary system is sheltered from the 

open sea (Iroise Sea) by a narrow, one nautical mile wide, strait (the Goulet) formed of Brioverian (end 

of Precambrian) rocks and controlled by an inherited Hercynian fault system. This N70°E trending 

fault system separates two regional geological domains composed of Hercynian granitic rocks to the 

North of the main fault and sedimentary rocks to the south (Brioverian and Paleozoic) which form the 

whole rocky basement of the bay (Babin, Didier, Moign, & Plusquellec, 1969; Ballèvre, Bosse, 

Ducassou, & Pitra, 2009; Ballèvre et al., 2014; Garreau, 1980). The strait corresponds to a relatively 

enclosed channel (about 60m below sea level) where tidal currents are subjected to venturi effect and 

reach speeds up to 9m/s during spring tides. This allows the exchange of about 700x106 to 1x109 m3 of 

seawater at each tidal cycle which corresponds to about the third of the mean water volume of the bay 

(Fichaut, 1984). The strait also marks the transition between 1) the oceanward extension of the 

estuary system to the west which can be dominated by the swell mostly during south-west storm 

events and 2) a large (180 km2) semi-enclosed bay to the east (the Rade de Brest s.s). In this last 

internal domain, wave action has a limited influence and marine hydrodynamics are clearly dominated 

by tidal currents ranging from 0.25 to 2 m/s (SHOM, 1994). Sediments are supplied to the bay both 

from continental sources, fed by two main rivers (Aulne and Elorn) with a total annual load of about 

1x104 T, and marine sources due to the flood currents (Auffret, 1983; Bassoulet, 1979). The first 

sedimentary map of the Bay of Brest, published in 1897, by the French hydrological department 

(SHOM) is believed to be one of the oldest representative map in the world (in Garlan, 2012). 
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 Successive works devoted to studying the sedimentation of the bay were based on 

interpolation of sediment sampling over time (Auffret, 1983; Fichaut, 1984; Guérin, 2004; Guilcher & 

Pruleau, 1962; Hallégouët, Moign & Lambert, 1979; Hinschberger, Guilcher, Pruleau, Moign & Moign, 

1968; Moign, 1967). In this study, a new sedimentary map is made based on integration of multisource 

data combining seabed sampling, with bathymetric data collected by the SHOM and the French 

Institute for marine studies (IFREMER), with the integration of surveys conducted for the benthic 

fauna habitat mapping program (REseau BENThique, Ehrhold, Hamon & Guillaumont, 2006) by the 

European Institute for Marine Studies (IUEM).  Additional side-scan backscattering imagery based on 

interferometry sonar conducted by IFREMER was also used to evaluate the nature of the seabed. Using 

this, geomorphic and sedimentary maps are presented to highlight the type of sediment characterising 

the different depositional environments through the estuary system.  

A. Methods 

 Geomorphological analysis 

 The bathymetric map was created by processing and interpolating data from multibeam 

echosounder surveys for the deepest domains (from 10 m to 50 m in Lower Astronomical Tide L.A.T) 

and from aerial LIDAR (Light Detection and Ranging) for the shallowest part (from land to 10 m in 

LAT). Data provided from five geophysical surveys (Rebent 14, 17, 20, 2013 and Esstech) were 

compiled to obtain the deepest bathymetry of the marine landform map. Swath bathymetry data were 

mainly acquired on board the R/V La Thalia using the Simrad EM 1000 and EM 2040 multibeam 

systems, working at frequencies of 93-98 kHz and 200-400 kHz, respectively. The intermediate deep 

waters were surveyed by the launch Haliotis, equipped with an interferometric system Geoacoustics 

Geoswath, working at a frequency of 250 kHz. Data processing was performed using Caraibes subsea 

mapping software developed by IFREMER, which included the correction of attitude sensor data (roll, 

pitch, and heave), the application of sound velocity profiles and tide corrections, and the use of 

statistical and geometrical filters to remove any unorganised noise. Processed data were gridded in 

order to obtain diverse Digital Terrain Models with cell-size varying from 1 m to 50 m of resolution. 

The laser detection or LIDAR, acquired by plane, is provided by the SHOM and IGN (© Litto3D) using 

the French altimeter system IGN69 with a resolution of 1 m. These data were converted in LAT with 

ARCGIS (© ESRI) and Circee (© IGN) software. For the emerged part, data were obtained from the 

I.G.N (Institut Geographique National) with an elevation reference in NGF93. Surveys, LIDAR, and 

continental elevation grid data were merged using the FLEDERMAUS (© IVS) software to a resolution 

of 5 m. The identification and mapping of geometric features was carried out using ARCGIS software 

with a variety of resolution grids (1-5 m) in order to be able to the differentiate the features at 

different scales. 
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 Backscattering imagery and Sedimentological analyses 

 The sidescan sonar signatures result from backscatter variation (imagery) that depends on the 

seabed material and it is macro-morphology (Augustin et al., 1996; Augustin & Lurton, 2005; 

Lamarche, Lurton, Verdier, & Augustin, 2011; Le Chenadec, Boucher, & Lurton, 2007; Lurton, 2003). 

Their identification relies on the interpretation of shades of grey and apparent textures in the mosaic. 

The ensuing geological interpretation of the area requires correlations between surficial sediment 

characteristics and the mosaic backscatter interpretation, and thus depends on ground-truth. 

Accordingly, 148 samples were analysed by the sieving method: sediments were passed through sieve 

columns of different sizes [Figure 61]. Fourteen sieves of square mesh were used in order to 

characterise the grain size repartition for the heterogeneous sediment (25,000 µm to 40 µm) [Figure 

61]. The wet sieving method was used for the finest samples along with a CoulterLS200 diffraction 

laser microgranulometer. Carbonate content was measured with a Bernard calcimeter using the 

volumetric calcimetric method. Both analyses allowed us to define 19 sediment types in the Manche 

Code classification adopted for English Channel sedimentological mapping (Larsonneur, Bouysse & 

Auffret, 1982).  

 

Figure 61 : Methods for the creation of the sedimentological map of the Bay of Brest: In the left top corner the side scan sonar 

(1:5,000) analysis allowed us to define the backscatter variations (grey nuances); in the right top, sample analysis by the sieving 

method is translated into a  histogram for each sieve and shows the final sedimentary interpretation. 

 The final sedimentary map produced by the correlation between backscatterimagery facies 

and the dominant sediment type-class allowed us to establish a reference nomenclature for domains of 

the study area – such as external, internal, estuaries – to be applied to the whole bay [Figure 61 and 

Figure 63].  
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B. Results and interpretation 

 The new morpho-sedimentological map highlights the partitioning of the estuary system study 

in three main areas [Figure 63]: (1) A western outer domain open to the ocean (Iroise Sea); (2) An 

intermediate domain comprising the strait and extending toward the bay until a virtual line joining the 

Longue and Ronde islands; and (3) An inner domain characterised by the benches, tidal flats, and 

coastal river mouths (Aulne, Elorn and Daoulas rivers). 

  Morphological description 

 The main morphological features are the presence of a well-marked channel network spread 

out along the seafloor and extended bench/tidal flat covering more than half of the surface of the bay 

and started on both sides of the channel. 

 

Figure 62 : Shape of the paleo-footprints and their localisation on the maps on the right lower corner (scale of 1:90,000 and 

1:30,000). On the top this is the profile that follows the channel from the Iroise Sea to the Aulne estuary divided in three main 

domains: external (blue), (intermediate (red), estuary (green); shapes of each domain are illustrated. 

 The channels extend from the coastal river mouths and incises the Palaeozoic basement of the 

bay. They correspond to fluvial paleo-valleys formed during successive Quaternary sea level lowstands 

(Hallégouët, 1994) and evolved as tidal inlets after the settling of the present-day high sea-level. In the 

vicinity of the river mouths, the thalwegs of the paleo-valleys are narrow (500 meters) and are V-

shaped with a depth ranging from 20 to 25 meters below sea-level (b.s.l.)[Figure 62]. The channel 
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geometries evolved in relation with the bedrock geology and differ between the two channel systems 

related to the two rivers Aulne and Elorn. For this last one, the relatively straight channel, oriented 

from the NE to the SW, is clearly controlled by the regional Elorn fault system, while the NW trending 

Aulne estuary meanders further thanks to the sedimentary basement. The channels appear 

discontinuous at several places with the individualisation of Ǯblindǯ tidal channels. The origin of this 
discontinuity seems more linked to the structural control of the fluvial paleo-valleys rather than 

process of dichotomy of tidal channels as described for estuaries (Robinson, 1960). Along the 

meanders, the channels widen (1500 meters) and paleo-terraces are visible on both sides with depth 

of 20 m b.s.l to the south rim and 15 m b.s.l. to the north.  Both channels converge at the centre of the 

bay to form a main paleo-valley connected to the deep strait extending to the external domain. Here, 

the U-shape channel tightens and is bounded by abrupt cliffs [Figure 62]. At the goulet end, the thalweg 

shows a large 750 m wide flat bottom and preserves its abrupt rim to the North. In the central part of 

the external area the vein widens and becomes shallowest before tightening in the most downstream 

portion of the system [Figure 62].  

 Sedimentary bedforms are mostly established in the external and intermediate domains. Long 

NE-SW trending tidal sand ridges are located at each termination of the strait and along the main 

channel of the central part of the bay. Most of them appear linked to the presence of residual current 

eddies generated by the tidal flow upon entry in the bay and are therefore considered to be 

representative of banner sand ridges (Davis & Balson, 1992, Dyer & Huntley, 1999, Neill & Scourse, 

2009).  

 The most significant of them is the Cormorandière ridge (length: 1.8 km, width: 0.8 km, height: 

3 m) extending to the east of the Espagnols headland and occurring along the western rim of a channel 

segment. In the external domain there is a banner bank found in the Capucine headland from the NE to 

SW, while dunes and megaripple fields have been identified in the paleo-valley. Rippled scour depressions ȋRSDȌ that are ǲchannel-like depressions of low, negative relief […], containing large sand ripplesǳ ȋCacchione, Drake, Grant, & Tate, 1984) are observed on the shelf surrounding the channel at 

depths between 20 and 10 meters (b.s.l). Off the bay of Bertheaume, the RSDs are formed from 

bedrock outcrop and they extend about 4,500 meters towards the NNE. They are characterised by an 

alternation of negative relief furrows, containing symmetric and regular ripples following the same 

orientation, and positive relief bands of a similar width. In the south, RSDs cover the main part of the 

Bay of Camaret and form a large depression filled by symmetric and regular ripples oriented towards 

the SSE. A megaripple field occurs in the central part of the external domain where the thalweg is the 

widest and presents many types of features characterised by different wave length, symmetry, and 

orientation. Dunes cover the north rim of the thalweg at the exit of the goulet and are oriented towards 

the NE.  
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 Sedimentological description 

 

 To complete the morphological analysis, the sedimentological map is divided into three main 

areas corresponding to the geomorphologic domains.  

 

Figure 63 : The location of three main domains of the study area and facies samples; the external domain (in blue) is 

characterised by sand (fine to gravelly) and shelly sand, the gravelly coarse sediment located in the RSD (Ripple Scour 

Depression) is observable for the north and south; the intermediate domain (in red) by shelly sandy gravel and pebbles; the 

external domain (in green) defined by mud mixed in different proportions with other calcareous sediments like crepidula of 

maërl. 

 The external domain is characterised by contrasting sediments between the north and south 

side of the main channel. The northern part is defined by a shelf where the RSDs formed by gravelly 

coarse sand are inserted in an alternation of shelly sandy stripes ranging from coarse gravelly sand to 

fine sand [Figure 63]. The channel limit on the south side is defined by the last strip of medium sand, 

while the megarippled field is constituted by fine sand and the dunes by shelly gravelly coarse sand. 

Beyond this limit the sedimentary repartition is more heterogeneous. The south area is composed of 

coarse lithoclastic sediment (gravelly sand to pebble) occasionally mixed with a finer matrix, as in the 

example of the slight depression (40 meters) in the western part where coarse grains are associated 

with at least 5% mud [Figure 63]. The intermediate domain and the goulet collects the coarser 

sediments, most of 30% is composed of outcrops surrounded by pebbles stemming from the erosion of 
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the nearby sedimentary rocks or gelivation (schist plaques). Some places are coated by a thin cover of 

shelly gravelly coarse sand [Figure 63]. In the central part of the Bay of Brest, deposits from the central 

outcrops become finer until the Ronde Island.  However the Cormorandière bank cover is locally 

formed by shelly sandy gravel and has disrupted the grain size sorting [Figure 63].   

A muddy fraction characterises the estuarine domain; all the benches and tidal flats are covered by 

mixed sediments containing a more and less concentrated matrix of mud [Figure 63]. Two main types 

of sediment characterised by the mud content are observable: the muddy sediments that contain a 

minimum 25% mud (blue in the map) and sediments that contain between 5 and 25% mud (green in 

the map). The concentration increases around estuaries mainly in the Elorn and Daoulas river mouths. 

In this study this difference is assumed to be induced by the presence of macrobenthic communities 

composed mainly of shells (Crepidula) and maërl, whose development has provided the coarse 

fraction of the sediment (Grall & Hall-Spencer, 2003; Hinschberger, Guilcher, Pruleau, Moign & Moign, 

1968) [Figure 63].  
 

 Sediment dynamics interpretation 

 

 The estuarine internal domain is characterised by shallow benches and tidal flats that are 

covered by mud inputs principally fed by the Aulne River (Bassoulet, 1979; Beudin, 2014). The marine 

fauna and flora species development indicates that the turbidity is relatively low and that currents are 

moderate (Grall & Hily, 2002). Thus, this estuarine domain has a sedimentary partitioning mainly 

controlled by the continental fluvial inputs that are weakly reworked after the sediment deposits. In 

the intermediate domain, the many outcrops reflect the strong intensity of tidal currents preventing 

the sedimentary deposits. The tidal sand ridges located in the centre of the main channel seem to be an 

indication of confrontation between ebb and flux currents, and decreasing grain size sorting deposits 

in the central part of the bay reveal the reduction in tidal current speed. In the outer domain the dune 

and megaripple fields, characterised by a gravelly shelly sand, reflect the impact of the tidal currents. 

The presence of rippled scour depressions, including symmetric megaripples, suggests that 

sedimentation in the outer area is more affected by the swells oriented principally in the same 

direction as these structures (Auffret, Augris, Cabioch, & Koch, 1992; Mazières et al., 2015). Finally, the patch of muddy sediment in the western part is interpreted as a ǲsinkǳ depositional area where the 

continental muddy sediments sourced from the Bay of Brest may be deposited and this deepest 

portion of the basin should have been spared the effect of swell except in case of exceptional storms.  
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Conclusion 

 The refined high-resolution morpho-sedimentological map of the Bay of Brest combining 

sediment sampling, bathymetry, and backscatter imagery allows us to provide a new accurate 

mapping of the sedimentary partitioning in accordance with seabed morphology analysis. It highlights 

the detailed facies distribution and morphology patterns useful for understanding the estuary 

processes and aids characterisation of the hydrodynamic conditions occurring in the open sea and 

confined domains. It appears that the Bay of Brest s.s, should be categorised as confined estuary 

controlled by tidal currents in the deep water areas, which preserve the inherited shape and terraces 

associated with paleo-valley activity during successive sea-level lowstands, and by the fluvial inputs in 

the most remote shallowest area. The external domain is controlled both by tidal currents with the 

main stream canalized in the paleo-valley and by the Atlantic swell affecting the large exposed shelves 

where the depth is less profound. The resulted map illustrates the main hydrodynamic processes 

which impact the sediment distribution at the land-sea transition. Several studies have already used 

the methods presented in this paper to understand the dynamics processes impact in the 

geomorphology and sedimentary partitioning in a tide dominated estuaries (Barnard, Erikson, Rubin, 

Dartnell & Kvitek, 2012; Barnard, Erikson, Elias & Dartnell, 2012; Garcia-Gíl, Durán & Vilas, 2000; 

Shaw, Todd & Li, 2014). This new study will allow detailed comparison of scale facies distribution with 

other confined estuaries.  Further modelling will allow the quantification of these processes and 

estimation of their relative contribution to the finer-grain sedimentation in the well-constrained 

geomorphology of an original estuary system. 
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Figure 64 : Carte morpho-sédimentaire de la rade de Brest 
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IV.1.3 Résultats complémentaires 

A. Faciès sédimentaires  

 La couverture sédimentaire du domaine externe est composée de 56 % de sables (grossiers à 

fins), à 20% de sédiments grossiers (graviers et cailloutis) et à 16 % de sédiments très hétérogènes 

associés à une matrice silteuse (entre 5 et 25%) (Figure 65).Le domaine intermédiaire est caractérisé 

par des faciès grossiers (cailloutis et graviers : 40 %) et à part égale de sables (grossiers) et de 

sédiments vaseux. En revanche, dans le domaine interne, plus de 90% de la surface est recouverte par 

un sédiment vaseux souvent associé à une fraction plus grossière. Ainsi, 27% de la couverture se 

définie par un faciès hétérogène avec une composante silteuse modérée, 58% par un faciès à 

composante vaseuse importante et seulement 6% par une vase.  

 

Figure 65 : Distribution en pourcentage des différents faciès sédimentaires par domaine 
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 Même si la distribution diffère entre chaque domaine, il est important de souligner que (1) 16 à 

27 % de la couverture sédimentaire est caractérisée par un faciès hétérogène associé à une fraction 

silteuse et que (2) le pourcentage de sable grossier entre le domaine externe et intermédiaire est sensiblement identique ȋʹͲ et ͳͺ%Ȍ. Lǯanalyse des relations granulométriques ȋFolk et Ward, ͳͻͷͶ ; 

Weber et al., 1991 ; Weltje et al., 1997 ; Stuut et al., 2002) et des carbonates (Larsonneur, 1977 ; 

Vicaire, 1991 ; Ehrhold, 1999) entre chaque domaine permet de préciser la natures des sources 

sédimentaires. 

B. Indices granulométriques 

 Des analyses au granulomètre laser sur des échantillons décarbonatés, ont permis dǯidentifier 
les modes granulométriques récurrents dǯune part, dans la fraction silteuse ȋ< ͸͵ µmȌ et dǯautre part, 
dans la fraction sableuse (entre 63 et 2000 µm) (Figure 66). 

 

Figure 66: Modes granulométriques de 5 échantillons prélevés dans les différents domaines du secteur d'étude 
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 Concernant la fraction silteuse, les courbes semi-logarithmiques de distribution 

granulométrique présentent la même forme. Elles croient jusquǯà un atteindre un pic compris entre 4 

et 6 microns puis décroissent lentement avant dǯatteindre un second pic entre 14 et 15 microns. La 

courbe décline ensuite fortement avant de franchir les valeurs de taille des particules assimilées au 

sable (Figure 66). Cette forme particulière, en « plateau », a été mise en évidence dans lǯensemble de la zone dǯétude : lǯhomogénéité de la fraction silteuse tendrait à suggérer une origine unique du 

matériel. Dans la mesure où plus de 70 % des sédiments silteux sont concentrés à lǯintérieur de la rade, 

cette fraction fine est logiquement corrélée avec les apports fluviaux. De plus, sur la plate-forme 

continentale au large de mer dǯIroise, il nǯexiste pas de grandes vasières (Hinschberger et al., 1968) à lǯimage de celle du Golfe de Gascogne (Bourillet et al., 2005) qui pourraient attester dǯun apport 
sédimentaire en particules fines par le biais des courants marins. De plus, le secteur est éloigné de 

grandes sources potentielles telles que le fleuve Gironde qui alimente le plateau en sédiment fin 

(Jouanneau et al., 1999) ou Vilaine pour la baie de Concarneau (Ehrhold et al., 2014).   

 Afin dǯétayer cette hypothèse, des prélèvements réalisés en amont, dans les rivières de lǯAulne ȋprès de ChâteaulinȌ et de lǯElorn ȋprès de landerneauȌ, ont également été soumis à des analyses 

(Figure 67).Lǯallure de la courbe granulométrique diffère entre ces deux échantillons appelés : Aulne 

fluviatile et Elorn fluviatile. En effet, la courbe semi-logarithmique de lǯAulne fluviatile est identique à celle observée dans lǯensemble de la rade (pics à 5-6 et 14-15 µm); tandis que la courbe de lǯElorn 

fluviatile se caractérise par une augmentation continue jusquǯà un premier pic (20 µm) puis un second 

(50 µm) (Figure 67). Nous parlerons pour la suite de « signature granulométrique de lǯAulne » pour la 

première allure de courbe et de « lǯElorn » pour la seconde.   

 Dans le bassin Nord, la signature granulométrique de lǯElorn ne sǯobserve que dans la partie 
plus amont du fleuve (SH07). En revanche, les points plus aval (SH22, SH20 et SH19) sont caractérisés 

par la signature de lǯAulne. Entre ces deux extrêmes (SH14, SH12 et SH8) lǯallure de la courbe est 
différente. Elle croit selon la même tendance que la courbe de lǯAulne fluviatile avant dǯatteindre un pic 
maximum compris entre 15 et 20 µm (très concentré 3.5 %), soit entre les modes caractéristiques de lǯAulne et de lǯElorn fluviatile (Figure 67). Dans lǯestuaire de lǯAulne, la courbe de lǯensemble des 
échantillons a la même allure que celle de lǯéchantillon fluviatile.  

 Cette distribution souligne lǯexistence dǯun intense brassage des particules fines principalement issues de lǯAulne. Les courants de marée, prédominants dans le secteur dǯétude, sont 
capables pendant le flot de remettre en suspension des sédiments déposés à lǯétale et de les repousser 

jusque dans le fond des estuaires. Ils se concentrent alors sous forme de bouchon vaseux (point nodal) 

(Bassoulet et al., 1979 ; Allen et al., 1980). Dans le domaine interne, la marée aurait tendance à 

redistribuer les sédiments fins issus de lǯAulne au profit des secteurs pauvres en apports continentaux 
mais hydrodynamiquement calmes à lǯimage de la baie du Mont Saint-Michel (Ehrhold et al., 1999). De 

plus, la marée étant asymétrique (Monbet et Bassoulet, 1989) une partie est également susceptible dǯêtre exportée vers la mer lors du jusant. Les travaux de Raffin (2003) traduisent lǯexistence dǯune 
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cyclicité saisonnière des dépôts fins dans la baie de Camaret. Alors que de septembre à novembre, la 

fraction vaseuse est moins importante ȋͷ%Ȍ elle lǯest dǯavantage entre novembre et avril ȋʹʹ%Ȍ. Cette observation est en accord avec lǯaugmentation des débits fluviaux ȋBassoulet et al., ͳͻ͹ͻȌ et lǯhypothèse dǯun export des sédiments fins issus de lǯAulne vers le domaine externe. 

 

Figure 67: Localisation des échantillons analysés au granulomètre laser dans l'estuaire de l'Aulne et de l'Elorn et leur répartition 

des modes granulométriques 
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 Il est néanmoins important de souligner que la distribution granulométrique, du fait de la 

variation dǯintensité des flux (e.g. Middleton, 1976 ; Ashley, 1978 ; Bagnold et Barndorff-Nielsen, 1980) 

et de leur cyclicité (Weltje et al., 1997 ), mériterait dǯêtre couplée avec une autre approche. Des études 

complémentaires géochimiques (Weltje et Von Eynatten, 2004) ou encore sur les assemblages 

minéraux des argiles (Margotta et al., 2016) permettraient de retracer les signatures de chaque fleuve 

du bassin versant jusquǯau secteur maritime.  
 Lǯhypothèse dǯune unique source ȋAulneȌ en sédiments fins est en outre confortée par les mesures des apports sédimentaires des principaux fleuves ȋceux de lǯAulne étant ͳͲ fois supérieurs à ceux de lǯElornȌ ȋBassoulet et al, 1979), et également par le modèle de dispersion des particules fines dans la colonne dǯeau ȋBeudin et al., ʹͲͳ͵Ȍ. La nouveauté dans cette étude nǯest pas le fait que les sédiments vaseux à lǯintérieur de la rade soient issus de lǯAulne ȋGuilcher et al., ͳ962 ;Bassoulet et al., 

1979 ; Auffret et al., 1983 ; Fichaut et al., 1984 ; Beudin et al., ʹͲͳ͵Ȍ mais ȋͳȌ lǯexistence dǯun export puis dǯun dépôt des particules fines vers la mer dǯ)roise longtemps considéré comme inexistant 

(Fichaut, 1984) et (2) dǯun brassage des particules fines de lǯAulne jusque dans lǯestuaire de lǯElorn.  

 Des analyses ont été également menées sur des échantillons de sable grossier coquillier 

localisés dans le domaine intermédiaire et externe. Les trois échantillons sont caractérisés par deux 

modes granulométriques identiques mais en proportion inverse : 400 et 1600 µm.  

 

Figure 68: Répartition des modes granulométriques de trois échantillons de type sable grossier 

 Bien que les modes soient similaires il est difficile pourtant dǯestimer lǯorigine commune de ces 
sables grossiers. Des mesures de CaCO3 ont été effectuées afin dǯune part de confirmer lǯhypothèse dǯune unique source pour ces trois échantillons et dǯautre part de déterminer la répartition des 
carbonates du secteur dǯétude.  
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C. Distribution des carbonates 

 Dǯaprès la Figure 69, lǯensemble de la zone dǯétude est caractérisée par un taux relativement 

élevé de CaCO3 (majoritairement entre 50 et 70%) la moyenne étant de 55 %. Dans le détail cette 

dernière diffère entre chaque domaine. Le secteur interne bien que constitué à 90% de sédiment 

vaseux se distingue par un fort taux de CaCO3 (50 et 70%). Les zones de plus fortes concentrations (70-ͻͲ%Ȍ sont corrélées avec les bancs de maërl et de crépidule. Le plus fort taux enregistré est dǯailleurs 
localisé dans la baie de Daoulas. Ce secteur, de même que dans la baie de Poulmic, est recouvert par 

une colonie dense de maërl. Les sédiments présents dans les baies de Roscanvel, du Fret et le fond de 

la baie de Daoulas sont pauvres en CaCO3 (30 à 50 %). Le domaine intermédiaire se distingue par une 

couverture riche en carbonate dans le goulet (70 à 90%) et plus pauvre dans la zone centrale de la 

rade de Brest (30 à 70%), excepté au niveau du banc de la Cormorandière et de sa prolongation vers le 

sud-est.  

 Enfin le domaine externe se caractérise par une alternance de concentration différente 

corrélée à la nature de la couverture sédimentaire. Les sables moyens et fins sont pauvres en CaCO3 

(30 à 50 %), comme observé dans le fond de la baie de Camaret ou encore sur le plateau nord, tandis 

que les sables grossiers et graviers sont très riches (70 à 90 %). Les sédiments très grossiers au large 

de la pointe du Toulinguet sont également très pauvres en CaCO3.  
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Figure 69: Distribution des carbonates dans le secteur d'étude (%) et localisation des colonies de maërl et crépidule 
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Figure 70: Relation entre la médiane (µm) et la teneur en carbonate (%) du seĐteuƌ d’Ġtude ;violetͿ, du doŵaiŶe iŶteƌŶe ;ŶoiƌͿ, 
intermédiaire (bleu) et externe (rouge). Les courbes tiretées représentent la tendance moyenne par domaine 

 En rade de Brest, ce critère de dispersion, bien quǯobservé, se distingue difficilement. Un nuage 

de points appartenant à la classe des cailloutis et de graviers présente un taux de carbonate supérieur 

à 50% (Figure 70). Ceci peut sǯexpliquer lorsque que la relation entre la médiane et le pourcentage de 

CaCO3 est calibrée par domaine (Figure 70).   

 Dans le domaine externe (rouge), les concentrations en CaCO3sont supérieures à 50 % dans la 

classe des sables (grossiers et moyens). Ce taux atteint des minimas dans les graviers et les sables fins 

(30 %). Ces observations, bien que sous représentées, présente la même tendance que celle observée 

dans la baie du Mont St Michel (Ehrhold, 1999). Le domaine interne (noir), se caractérise par des 

concentrations en carbonate élevées (> 50%) des graviers aux sables fins avant de décroitre dans les 

silts. Le domaine intermédiaire (bleu) présente un mélange entre ces deux tendances. En effet, un 

nuage de point (entouré en bleu) se caractérise par des taux exceptionnellement élevés en carbonate. 
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 La particularité de la rade de Brest réside dans la présence dǯun taux élevé de carbonate 

(>50%) pour les échantillons dont la médiane appartient à la classe des graviers et cailloutis (domaine 

interne et intermédiaire). Ceci sǯexplique par le développement in situ de colonies de maërl et de 

crépidules. Ces faunes macro-benthiques confèrent donc aux sédiments fins de la rade interne une 

granulométrie très grossière (entre cailloutis et graviers) exclusivement carbonaté. Cependant, si cette 

particularité est supprimée la relation ente la médiane et le taux de carbonate certifie lǯorigine marine 
des carbonates.  

 Concernant les échantillons de sable grossier, présentant les mêmes modes granulométriques 

(Figure 68), le pourcentage de carbonate a été mesuré sur la totalité de lǯéchantillon ainsi que pour sur 

les fractions de 400 et 1600 µm (Figure 71).  

 

Figure 71: Estimation (en %) du taux de CaCO3 des échantillons de sable grossier présentant les mêmes modes granulométriques 

 Lǯéchantillon localisé dans le domaine externe présente une plus faible concentration en CaCO3 

(77%) tandis que lǯéchantillon de la zone interne plus forte (95%). La même tendance sǯobserve pour 

les teneurs en CaCO3 de chaque mode (fractions). Globalement les deux fractions (400 et 1 600 µm) 

présentent un taux de CaCO3 plus élevé que dans lǯéchantillon global. Cǯest dans la fraction à 1600 µm 

que le plus fort taux de CaCO3 est enregistré (>90%). La fraction mobile carbonatée dans les secteurs 

de plus forte intensité (goulet et ses secteurs proximaux ouest et est) semble être la même dans lǯensemble des trois échantillons. Ceci souligne donc lǯexistence dǯéchanges sédimentaires de sables 

grossiers bioclastiques entre le domaine interne et externe via le domaine intermédiaire, initialement mis en évidence avec lǯétude granulométrique.  
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 La zone d’étude, d’après l’analyse détaillée de la couverture sédimentaire peut-être divisée 

en trois domaines différents :   

 - Le domaine externe est caractérisé par une couverture sableuse bio-lithoclastique (30 à 

70 % de CaCO3Ȍ sur les plateaux et bioclastique à l’intérieur du chenal ȋͽͶ à ͿͶ% de CaCO3). Un 

sédiment hétérogène mélangé à une fraction silteuse (5 à 25 %), encore jamais observé à cette 

profondeur (Hinschberger, 1968), semble se mettre en place périodiquement dans une dépression 

proche de la limite sud-occidentale du domaine externe. L’origine de la fraction silteuse pourrait 

être associée à l’apport en particules fines de l’Aulne ȋBeudin et al., ͸Ͷͷ͹Ȍ.  

 - Le domaine intermédiaire se définit globalement par une couverture sédimentaire 

grossière (cailloutis à sable grossier) sans doute associée à des courants plus intenses dans ce 

goulet d’étranglement des flux entrants et sortants de la rade. Ce secteur du goulet, se distingue 

par une couverture non continue (30 % affleurements rocheux) de sable grossier. Dans le centre 

de la rade de Brest, il se dessine un gradient granulo-décroissant du goulet vers le centre de la 

rade (Moign, 1967 ; Auffret, 1983 ; Fichaut, 1984). Ce dernier reflète la diminution de l’influence 

des courants de marée  vers le domaine interne (Gao et Collins, 1992 ; Fichaut, 1984).  

 - Le domaine interne se différencie par une importante fraction vaseuse (Auffret, 1983 ; 

Fichaut 1984). Les analyses granulométriques et l’interprétation de la répartition des 

carbonates, soulignent l’existence de communautés macro-benthiques (maërl et crépidule) 

(Guilcher et al., 1962 ; Grall, 2003 et Hall-Spencer ;2003 ; Guérin, 2004) qui biaise la lecture de la 

répartition sédimentaire par l’intensité des courants  

 Bien que la répartition de la couverture sédimentaire ait déjà été discutée dans plusieurs 

études morphosédimentaires (Hinschberger, 1968 ; Moign, 1967 ; Guilcher et al., 1962 ; Auffret et 

al., 1983 ; Fichaut et al., 1984) (cf chapitre. II.4.1), chacune d’entre elles se sont focalisées sur un 

secteur précis (rade interne ou domaine externe). Ces études n’ont donc pas souligné l’existence 

d’échanges entre ces deux secteurs. Ces travaux de thèse, se focalisent d’avantage sur ces 

échanges. 

 L’ensemble des sédiments fins ont la même signature que celle de l’Aulne fluviale ; ils y en 

sont donc originaires. Ces particules fines sont ensuite transportées, déposées dans le domaine 

interne puis remises en suspension par les courants de marée avant qu’une partie ne soit évacuée 

périodiquement vers le domaine externe (Beudin et al., 2013) (48 T/cycle de marée soit 35·103 

T/an). Concernant les particules grossières carbonatées d’origine marine, les analyses 

confirment les échanges s’effectuant entre le domaine interne et externe dans des secteurs 

néanmoins très proches du goulet (chenal central externe et Cormorandière).  

 Les résultats préliminaires décrits dans l’article ont permis de souligner l’influence des 

courants de marée, des houles océaniques et des apports fluviaux sur la répartition 

morphosédimentaire. Selon, l’analyse morphologique menée à travers l’article, leur impact est 
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propre à chaque domaine. La dynamique sédimentaire est à la fois contrôlée par les houles et les 

marées dans le domaine externe, exclusivement par les courants de marée dans le domaine 

intermédiaire et par une action conjointe des courants de marée et des débits fluviaux dans le 

domaine interne.  

 Après avoir mis en évidence lǯexistence dǯéchanges sédimentaires entre chaque domaine et dǯavoir caractérisé le rôle des facteurs hydrodynamiques, nous nous attachons pour la suite à 

comprendre lǯorganisation de la dynamique sédimentaire.  

IV.2 Indices du transport sédimentaire résiduel 

INTRODUCTION 

 Le mécanisme de formation des figures sédimentaires (taille et forme) en milieu sous-marin peu profond résulte dǯune action conjuguée des conditions hydrodynamiques (houles, marées, 

tempêtes) des caractéristiques sédimentaires (lithologie, granulométrie, stock sédimentaire), de la 

morphologie du substrat et des variations, à long terme, du niveau marin (Allen, 1968). Belderson ȋͳͻͺʹȌ, propose même un schéma dǯélaboration des grandes structures sédimentaires sableuses sur la 

plate-forme continentale en fonction du stock sédimentaire disponible et de lǯintensité des courants 
résiduels sur le fond. Il conclue à la création de formes transverses (dunes) et longitudinales (bancs et 

rubans sableux) par rapport à la direction des courants résiduels en présence. Depuis le début des 

années 1980, lǯessor des outils géophysiques a permis dǯimager les fonds marins ȋbathymétrie et 

imagerie sonar). Cet essora eu pour conséquence de révolutionner la compréhension de la 

morphodynamique de la plate-forme continentale (Hughes Clarke et al., 1996 in Clarke, 2012). De 

nombreuses études morphologiques ont alors permis de définir des indices de transport sédimentaire 

à partir des structures sédimentaires observées sur la plate-forme continentale (Trentesaux et al., 

1994 ;Mallet et al., 2000 ; Le Bot, 2001 ; Ehrhold et al., 2003 ; Garlan, 2004 ; Trentesaux, 2005 ; 

Barnard et al., 2012 ; Gomes et al., 2014 ;Shaw et al, 2014 ; Todd et al., 2014; Evans et al., 2015 ). Lǯobjet de ce sous-chapitre est donc dǯanalyser les figures sédimentaires reconnaissables dans chacun des domaines présentés auparavant ȋexterne, intermédiaire puis interneȌ afin dǯétudier la polarité des 
transports résiduels et la conformité avec les champs de courants actuels (cf chapitre II.3). 

IV.2.1 Le domaine externe 

 Cǯest dans ce domaine que la plus grande variété de figures est répertoriée : Rippled Scour 

Depression (RSD), champs de dunes et queues de comète. .  

A. Les RSD sur les plaines sableuses 

 Comme mentionnés plus haut, les plateaux peu profonds, entourant le chenal central, 

présentent des figures sédimentaires particulières nommées « Rippled Scour Depressions » (RSD) 
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(Cacchione et al., 1984) ou sorted bedforms (Murray et Thieler, 2004)(Figure 72). Ces objets sont 

typiques des environnements de plate-forme interne et fréquemment observés à des profondeurs 

comprises entre 60 et 5 mètres (Diesing et al., 2006 ; Trembanis et Hume, 2011 ; Davis et al.,2013 ; 

Mazière et al., 2015 ; Mielck et al., 2015).Elles peuvent avoir des tailles et formes différentes mais se 

caractérisent toujours par une dépression peu profonde (0.5 et 1 m) dans laquelle sont observés des 

sédiments grossiers organisés en mégarides (Murray et Thieler, 2004 ; Coco et al., 2007b). 

 

Figure 72: (a). Localisation des RSD dans le domaine externe (b). Exemple de visualisation des RSD en imagerie sonar à 

différentes échelles de résolution (c). Bloc diagramme 3D, selon la coupe A-B, des RSD. Les flèches noires et rouges illustrent 

l’oƌieŶtatioŶ des tƌaŶspoƌts sĠdiŵeŶtaiƌes ;dͿ. RĠpaƌtitioŶ des Đlasses gƌaŶuloŵĠtƌiƋues et photogƌaphie des échantillons 1 

(interne sillon) et 2 (externe sillon) (e) Profil bathymétrique, selon la coupe A-B, et valeur des pentes des rubans sableux. Les 

flèches en rouge illustrent la polarité des versants. 

 Leur signature acoustique de surface se traduit par un contact entre deux sédiments de granulométrie et rugosité différentes. Dans notre secteur dǯétude, les RSD se localisent en baie de 
Bertheaume et de Camaret entre 15 et 20 m de profondeur. Les figures érosives en baie de Camaret sǯorientent selon un axe dominant NO-SE (Figure 72). En baie de Bertheaume, (Figure 72) ; elles sǯorientent de manière rectiligne selon un axe SO-NE et sǯenracinent au NE dǯun affleurement rocheux. 
Dans ce secteur, les sillons atteignent une longueur maximale de 3500 m et 400 m de large, et une 
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profondeur de 0.6 à 1 m. La distance entre chaque sillon est comprise entre 250 et 20 m. Les sillons sǯaffinent petit à petit vers lǯest ȋrespectivement ͳͲ m de largeur à ͳͷ m de profondeur). Le sédiment 

tapissant le fond des sillons est majoritairement composé de sable grossier (70%), sable moyen (20%) 

et gravier (10%) avec un grain moyen 0.830 mm. Il est organisé en petites dunes (Ashley, 1990) dǯune longueur dǯonde de ͳ m et dǯune hauteur de 10 cm dont les directions des crêtes (N130°) restent 

constantes. Le sédiment externe est composé de sable moyen (45%), sable fin (35%) et sable grossier 

(20%) (taille des grains moyens : 0.340 mm). En coupe, les sillons graveleux sont asymétriques : une 

légère pente (0.3%) est orientée vers le nord. Lǯasymétrie des versants se caractérise par une pente douce ȋ͵Ͳ°Ȍ du côté le moins creusé et abrupte de lǯautre ȋͷͲ°Ȍ.  

 Dans le secteur dǯétude, les houles, ainsi que les tempêtes récurrentes en périodes hivernales, 

proviennent préférentiellement du sud-ouest et sǯorientent selon le même axe des RSD (40° N) (cf 

chapitre II.3.2). En revanche, les courants de marée en surface sont orientés perpendiculairement aux 

sillons graveleux (cf chapitre II.3.1). Sur le plateau nord,  les  courants résiduels sont orientés vers le 

nord-ouest. Le creusement des dépressions et le dépôt des sables grossiers sont donc corrélables avec lǯaction des houles de tempêtes. Lorsque lǯonde rencontre lǯaffleurement rocheux, une augmentation 

de la turbulence et de la contrainte de cisaillement se créée et inhibe le dépôt des sédiments fins (Coco 

et al., 2007a). Les houles de « beau temps » peuvent entretenir la pérennité des mégarides internes. 

Néanmoins, les courants résiduels de marée semblent ici responsables de lǯasymétrie des fonds et des 
versants des sillons. Goldstein et al. (2011) estiment que les RSD observés à de faibles profondeurs (5 

à 30 m) sont des figures éphémères. Ils considèrent que les dépressions sont rapidement comblées par 

des sédiments fins. En cas de tempête, elles sont recreusées à différents endroits. Si cette observation 

est vérifiée pour les petites structures, ce ne lǯest pas pour les plus grandes à lǯimage de celles 

développées dans la baie de Bertheaume pour lesquelles les observations récurrentes intégrant des 

évènements de tempêtes montrent une pérennité des RSD.  

B. Champs de dunes dans le chenal 

 Il existe deux champs de dunes dans le chenal de la zone externe. Le premier sǯétend de la zone 

centrale moins profonde et élargie (1500 m) jusque sur le versant nord du chenal (Figure 73). A des 

profondeurs comprises entre 25 et 40m, ce champ sǯoriente selon un axe SO-NE et atteint 2.6 km de 

long pour 580 m de large. Les dunes, moyennes à grandes (Ashley, 1990), sont formées par un 

matériel sédimentaire constitué de sable moyen bio et silicoclastique. Lǯanalyse permet de subdiviser 

le champ principal en huit sous-champs présentant des dunes différentes de par leur orientation, longueur dǯonde et polarité (Tableau 10). 
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Figure 73: (a). Localisation du champ de dunes (b). Zoom sur le champ et détermination des différents types (I à VIII) de dune. Les 

annotations en rouge illustre la polarité des dunes, la zone de confrontation entre deux polarités différentes et la localisation des 

coupes A et B (c). Caractéristiques granulométriques du matériel sédimentaire des dunes et photographie (d). Coupe (A) 

perpendiculaire aux crêtes des dunes de type III (e). Coupe (B) perpendiculaire aux crêtes de dunes de type VII. Les flèches rouges 

illustƌeŶt l’oƌieŶtatioŶ du transport résiduel selon l’asǇŵĠtƌie des duŶes. 

 Les dunes sont des structures souvent mobiles contrôlées par les courants de marée et les 

courants induits par les vents  (Le Bot et al., 2001 ; Le Bot et Trentesaux, 2004 ; Ferret et al., 2010). Ces 

figures sédimentaires sont allongées et sǯorientent perpendiculairement à lǯaxe principal du courant 
(Ashley, 1990) selon une variation angulaire de 20° (Le Bot et al., 2001). Leur asymétrie reflète lǯorientation du courant résiduel sur le fond, souvent orienté dans la même direction.  
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Sous-
champ 

Longueur d’onde 
(m) 

Indice de symétrie 
(RSI) 

Orientation flanc 
court 

Orientation ligne de 
crête 

I 16 0 - 135° N 
II 9 0 - 125° N 
III 22 0.3 Ouest 115° N 
IV 15 0.3 Ouest 112° N 
V 9 0 - 115° N 
VI 16 0.4 Est 112° N 
VII 16 0.5 Est 150 ° N 
VIII 9 0 - 146 ° N 

Tableau 10: Caractéristiques des différents types de dunes du champ central. Les valeurs en bleues et vertes présentent des 

dunes asymétriques 

 A lǯextrémité orientale du champ principal, deux sous-champs (III et IV) présentent une 

asymétrie ȋRS) entre Ͳ.Ͷ et Ͳ.ͷ ȋKnaapen, ʹͲͲͷȌȌ: le flanc court sǯoriente, et la longueur dǯonde sǯaccroit, vers lǯouest. Ceci traduit la présence dǯun courant résiduel dirigé et sǯaccélérant vers lǯouest ȋ͸Ͳ° NȌ ȋjusantȌ. La partie occidentale reflète lǯexistence de deux sous-champs de dunes asymétriques 

(VI et VII) (RSI de 0.3 (Knaapen, 2005)). Ces dunes ont une longueur dǯonde identique ȋͳ͸ mȌ et un 

flanc court orienté à lǯest. Elles illustrent la présence dǯun courant résiduel orienté vers lǯest (240° N) 

(flot).   

 Ces quatre sous-champs présentent des polarités de transport contraires (60°/240°) suggérant lǯétablissement dǯune zone de « convergence » des courants résiduels. Cette zone est localisée entre les dunes de polarité opposée au centre du champ principal. A lǯest, les dunes sont soumises à un courant 
résiduel dominé par le jusant, intensif lors de la vidange de la rade de Brest ȋͳ.ͺ nœuds en surface), tandis quǯà lǯouest, elles sont régies par un courant de flot, soutenu avant la pleine mer ȋͳ.ͺ nœuds en 
surface). Le chenal aurait donc tendance à canaliser les courants de marée et à amplifier leur intensité. De plus, lǯélargissement du chenal, reflète lǯexistence dǯun couloir préférentiel de jusant au nord et de 
flot au sud.  

 Cette observation se confirme avec lǯanalyse du second champ de dunes localisé en amont, à lǯaplomb des falaises du versant nord du chenal (Figure 74). Ce champ dunaire sǯoriente selon un axe 
NE-SO sur une longueur de 2.3 km et une largeur de 340 m. Il prend naissance à 45 m de profondeur et 

est formé par un sable grossier bioclastique. Ces grandes dunes ont une hauteur compris entre 0.75 et 

5 m et une longueur dǯonde de 10 à 100 m. Les quatre dunes orientales ne présentent pas dǯasymétrie. 

Le flanc court des dunes occidentales sǯoriente vers lǯOSO, elles présentent un degré dǯasymétrie 
compris entre 0.4 et 0.5. Le transport résiduel sur le fond sǯoriente donc vers lǯouest (240° N) et confirme lǯhypothèse dǯun contrôle du chenal nord par les courants de jusant. 
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Figure 74: (a). Localisation du champ de dunes (b). Zoom sur le champ de dune. Les trait blanc représentent les crêtes des dunes, 

la flèche rouge le sens de polarité des dunes et le trait en pointillé rouge la coupe. (c) Caractéristiques granulométriques du 

matériel sédimentaire des dunes et photographie (d). Coupe perpendiculaire aux crêtes de dunes, la flèche rouge illustre 

l’oƌieŶtatioŶ du tƌaŶspoƌt ƌĠsiduel seloŶ l’asǇŵĠtƌie des duŶes 

 Dǯaprès Knaapen (2005) et Xu et al. (2008), lǯindice dǯasymétrie permet de prédire le taux de 

migration des dunes. Ainsi, pour un indice de Ͳ.Ͷ ȋdǯavantage rencontré dans notre zone dǯétudeȌ, les 
taux moyens de migration sont compris entre 4 et 6 m/an. Ceux-ci, comparés à des environnements 

similaires (canalisation par le chenal et grandes dunes), se rapprochent de celui obtenu pour la 

migration des dunes dans le chenal du four (8 m/an) (Franzetti et al., 2013). Cependant, ils sont très 

différents de ceux observés dans la Tamise (25 m/an) ou encore dans la Gironde (40 m/an ; Mallet et 

al., 2000) (e.g Garlan, 2004), soumis à une forte influence fluviatile.  

 Néanmoins, déterminer et prédire la migration des dunes est un exercice complexe qui 

nécessite de bien comprendre la dynamique de transport sur le fond (Garlan, 2004 ; Ferret et al., 

2010 ; Franzetti et al., 2013). Dans les environnements à dominance tidale et chenalisés, la migration 

des dunes est combinée avec une évolution de la hauteur des crêtes (Barnard et al., 2013). Dans notre zone dǯétude, lǯidéal serait dǯobtenir différents relevés bathymétriques haute résolution espacés de 

plusieurs mois, années voir même décennies (Le Bot, 2001) afin de calculer les taux de migration 

(Duffy et Hughes Clarke, 2012). Outre la migration des dunes, lǯanalyse de la polarité a permis de 
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souligner lǯexistence de deux couloirs préférentiels de transport dans le chenal central. Le premier est 

orienté selon le jusant, dans la partie nord, et le second selon le flot dans la partie sud. Les courants 

sont donc fortement canalisés par la morphologie du substratum (chenal), la zone de convergence sǯétablissant où ce dernier est élargi.  

C. Les queues de comète 

 Les queues de comète (Bouma et al., 1977) sont des figures sédimentaires se développant de 

manière parallèle au courant (Flemming, 1980). Ces formes sédimentaires se développent, à lǯarrière dǯun obstacle ȋépaves, blocs erratiques…Ȍ, sur les plates-formes continentales soumises à de faibles 

apports sédimentaires (Flemming, 1980). Elles peuvent présentées une érosion ou une accumulation à lǯarrière de lǯobstacle.  

 

Figure 75: Exemple de  queues de comète derrière un bloc en imagerie sonar 

 Lǯaccumulation sédimentaire se traduit par une plus forte épaisseur derrière lǯobstacle qui sǯamenuise vers son extrémité selon la direction des courants dominants sur le fond. Ces objets, 

présentant un fort contraste de réflectivité, sont facilement décelables sur les mosaïques dǯimagerie 
(Figure 75). Dans le domaine externe de la rade nombreuses de ces figures se sont mises en place dans 

le secteur sud-ouest à lǯarrière de blocs rocheux. Elles traduisent la présence dǯun courant résiduel sur 

le fond orienté vers le NE (60°N), selon les courants de flot. Plusieurs de ces figures ont été mises en 

évidence à lǯentrée du goulet au large de la pointe des Capucins. Elles sǯenracinent sur de nombreux 
affleurements rocheux. Leurs orientations (42° N) confirment la présence dǯun courant dominant de 

flot. 
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IV.2.2 Le domaine intermédiaire 

 Le domaine intermédiaire se caractérise par trois principaux types de figures sédimentaires : 

bancs tidaux,  dunes et queues de comète.   

A. Le banc de la Cormorandière 

 Le « banc de la Cormorandière » (Figure 76) est situé à lǯextrémité ouest de lǯensemble de bancs 

localisés au centre de la gyre générée par les courants de flot (Catalogue des marées, SHOM 1994). Il se 

développe à partir des roches affleurantes de la Cormorandière (pointe des Espagnols) en suivant le 

flanc ouest du chenal central sur 1.8 km (Figure 76). Il atteint une hauteur maximale de 3 m, une 

largeur de 800 m et repose par une profondeur de 20 m. Ce banc est modelé à sa surface par un champ 

de grandes dunes dont les asymétries permettent de déduire une polarité orientée vers le sud (190° 

N). Elles sont elles-mêmes recouvertes par des champs de petites dunes. Ces dernières présentent des 

polarités de transport différentes en fonction de leur localisation (secteur, nord central ou sud) (Figure 

76). Dans la partie nord (zone en verte), les petites dunes sont orientées vers lǯest et le sud (90 à 200° 

N), dans la partie centrale (zone en bleue) vers levers le sud/sud-ouest (entre 150 et 240 °N) et enfin 

dans la partie sud (zone en rose) vers le sud/sud-est (entre 120 et 200°N). La partie nord se 

caractérise par des affouillements, à lǯarrière de deux épaves (Gobetas), orientés vers le NO (320°N).

  

  La couverture sédimentaire de ce banc se caractérise par trois principaux faciès : sable 

grossier, gravier et gravier caillouteux. Les sédiments à faciès de graviers caillouteux ont été 

échantillonnés en dehors des principaux champs de dune (SRQ1-S(ͻͲ et SRQͳ_S(͸ͻbȌ à lǯinverse de 
ceux présentant un faciès à gravier ou sable grossier (SRQ1_SH87 et Reb14_SH81). Lǯanalyse 
granulométrique de ces sédiments a néanmoins souligné la forte teneur en gravier de chaque 

échantillon. Plus la teneur en gravier et sable grossier du sédiment est élevée, plus le taux de CaCO3 est 

important (Figure 76). Cela exprime donc lǯexistence dǯune fraction graveleuse et sableuse coquillère 
similaire dans chacun des faciès sédimentaires. 

 Nombreux sur le littoral français (Tessier et al., 1999 ; Trentesaux et al.,1999 ; Chaumillon et 

al., 2008a ; Tessier et al., 2012), les bancs tidaux sont formés par les courants de marée et sont 

localisés sur la plate-forme continentale interne, à lǯembouchure des estuaires ȋbarres tidales) où à proximité dǯun promontoire rocheux ȋbanner bank) (Dyer et al., 1999). Quelles sont dès lors la nature 

et les spécificités des bancs tidaux de la rade de Brest ?  
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Figure 76: (a). Répartition sédimentaire sur le banc de la Cormorandière superposée avec la localisation des figures 

sédimentaires et la limite du banc (b). % des classes granulométriques des échantillons (c). Taux de carbonates dans les 

échantillons en fonction du pourcentage de la classe des graviers et sables grossiers (d). Description morphologique du banc et 

ses subdivisions (e). Diagrammes polaires indiquant la polarité des dunes à la surface du banc (f). Localisation des bancs tidaux. 

 Lǯanalyse morphologique des dunes de surface ont permis de dégager deux ensembles 

présentant des orientations de transport différentes. (1) Le premier ensemble se compose du secteur 

central et sud du banc. La polarité des dunes (grandes et petites) suggère un transport sédimentaire 

orienté selon les courants de flot. La différence dǯorientation des petites dunes sǯexplique par la 

giration des courants de flot. (2) Le second, caractérisé par le secteur nord du banc, traduit dǯaprès 
lǯanalyse des petites dunes un transport orienté selon le flot. A lǯinverse, les affouillements (épaves) suggèrent lǯétablissement dǯun transport sous influence du jusant. Sherwood et Creager (1990) 

expliquent que les petites structures ȋlongueur dǯonde < ͳͲ mȌ sont sujettes aux changements dǯorientation pendant le flot et le jusant. Elles sont également soumises à lǯasymétrie tidale ȋ(arris et 
Collins, ͳͻͺͶȌ. A lǯinverse la morphologie des grandes structures est fonction du courant résiduel 
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(direction de transport) (Lanckneus et De Moor, 1991). De plus, la migration des petites dunes 

surimposées à une grande dune est plus rapide de par leur plus petite taille (Idier et al., 2002). Dans notre cas, il est donc préférable de sǯappuyer sur les objets dont la polarité est pérenne à lǯéchelle des 
cycles de marée (affouillements et grandes dunes). Ces observations soulignent ainsi lǯexistence dǯun 
chemin préférentiel de transport dominé par le flot et au sud et au centre du banc tandis que la partie 

nord est associée à un transport de jusant. Ces interprétations sont conformes avec la gyre horaire de 

la circulation tidale formée en arrière de la presquǯîle de Roscanvel ȋcf. Chapitre )).͵Ȍ.  
 En rade de Brest, les bancs tidaux dans la partie centrale, ont la même morphologie que les 

bancs allongés observables à lǯembouchure des estuaires modernes pour lesquels le terme de barres 

tidales est aussi employé (Dalrymple et Choi, 2007 ; Leuven et al., 2016). 

 

Figure 77: Localisation des bancs en "échelon" dans le centre de la rade de Brest. Les flèches noires indiquent l'orientation des 

masses en surface d'eau lors du flot 

 Comme observé par Dalrymple et Rhodes (1995), ces barres tidales se forment entre deux 

chenaux dont les directions du transport résiduel sont opposées : dominé flot au nord est et jusant à lǯouest (Figure 77Ȍ.Contrairement aux dunes, les barres tidales tendent à sǯorienter de façon parallèle 
au courant dominant avec une variation angulaire atteignant 20° (Harris et Jones, 1988). Ce caractère 

est difficile à contraindre dans la rade de Brest mais lǯallongement du banc de la Cormorandière 

présente une direction 150°N qui marque un angle avec les polarités des structures dunaires 

majoritairement orientées vers le sud, et qui tendent à caractériser la direction des courants 

dominants. Lǯabsence de crête marquée peut sǯexpliquer par une redistribution latérale du matériel 
sableux depuis le centre du banc vers les flancs par lǯhydrodynamisme qui limite lǯaggradation de la 
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structure (Harris, 1988 ; Dalrymple et al., ͳͻͻͲȌ. Enfin le banc de la Cormorandière est séparé dǯun 
banc plus petit au sud lui-même situé au nord dǯune structure similaire de plus petite taille : ce 

dispositif suggère une morphologie en échelon typique des barres tidales (Dalrymple et al., 1990) et 

séparées par des chenaux secondaires obliques nommés swatchways channels (Robinson, 1960). Les bancs sableux de la zone intermédiaire répondent ainsi aux caractéristiques des bancs dǯembouchure 
des estuaires externes et présentent un caractère dynamique en regard des champs de dunes superficiels. Sa migration transversale, propre aux barres tidales dǯembouchure reste néanmoins à 
vérifier (Dalrymple et choi, 2007). 

 Par ailleurs, le banc de la Cormorandière présente aussi une localisation en arrière de lǯextrémité de la presquǯîle de Roscanvel et son développement est associée à la modification de la circulation tidale engendrée par cette saillie morphologique. )l répond alors à la définition dǯun banc 
de sillage (banner bank) (Dyer & Huntley, 1999). Ce type de banc est aussi associé à une gyre tidale 

concentrant du sable en son centre selon le modèle de Pingree et Maddock (1979) et peut sǯappliquer 
dans le cas présent. Lǯévolution de ces bancs est souvent longue et pluriphasée. Ils présentent un 

noyau basal hérité, associé à un stade de formation initial où les conditions hydrodynamiques étaient 

différentes (Mhammdi, 1994 , Berné, 1999) (Berné (1999) suggère que les bancs de la rade de Brest 

puisse répondre à cette définition sur la base de profils sismiques). Le caractère hérité des bancs de la 

rade de Brest sera examiné plus loin dans le chapitre V, néanmoins, les structures actuelles 

apparaissent avant tout associées à la position des chenaux et répondent dǯavantage à la définition des 
barres tidales. 

B. Les queues de comète  

 Ces figures, déjà observées dans le domaine externe, sont localisées dans le secteur nord du 

domaine intermédiaire. Elles se mettent en place à lǯarrière des affleurements rocheux du centre de la 

rade et le long de la digue portuaire. Leur morphologie suggère une orientation vers lǯest en direction de lǯembouchure de lǯElorn. 
IV.2.3 Le domaine interne 

 Il existe peu de figures sédimentaires remarquables dans le domaine interne de la rade de 

Brest de par la nature vaseuse de la couverture sédimentaire. En effet, le transport sur le fond affecte 

uniquement les sédiments dont la taille de grain est supérieure à 100 µm. Les particules fines 

dominantes sont transportées par suspension (e.g Le Hir, 2008). Néanmoins, la présence dǯaffouillements et de champs de dunes en remontant les estuaires de lǯElorn et lǯAulne attestent de lǯétablissement dǯune dynamique sédimentaire active.  
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Figure 78: (a). Localisation des figures sédimentaire dans l'estuaire de l'Elorn (b). Caractéristiques granulométriques des crêtes et 

pieds des dunes (c). Mosaïque sonar des amas de crépidules (d). MNT bathymétrique des dunes (e). Profil bathymétrique 

perpendiculaire aux crêtes de dunes (f). Affouillement derrière des épaves (com.pers. Chenadec - ENSTA) 

 Le fond du chenal de lǯElorn ȋdans lǯestuaireȌ est modelé en champs de petites dunes. Les 

crêtes sont constituées dǯun sédiment mêlant crépidules (cailloutis 20%) et vase (65%) tandis que les 

pieds de flanc sont composés de vase franche (silt > 75 %). Ces petites dunes ont une hauteur maximale de ͳ m et une longueur dǯonde de ͶͲ m. Leur polarité est dirigée vers lǯamont ȋͺͲ° NȌ. Cette direction est confortée parles affouillements à lǯarrière de deux épaves ȋͺͲ° NȌ sur les bords du chenal 
(Figure 78). La dynamique sédimentaire par charriage semble dans lǯElorn sous lǯinfluence du courant 
dominant de flot.  
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IV.2.4 Schéma interprétatif du transport résiduel 

 Selon la polarité des figures sédimentaires observées, il est possible de dresser un schéma 

interprétatif du transport sédimentaire résiduel des sédiments grossiers sur le fond (Figure 82). Dans cette synthèse il convient tout dǯabord de discuter des résultats par secteur.  
 (A) Le domaine externe présente trois principaux types de figures sédimentaires : RSD, champs 

de dunes et queues de comètes.  

 

Figure 79: Bilan des indices de transport sur le fond à partir de l'analyse des figures sédimentaires dans le domaine externe. Les 

flèches indiquent la polarité des figures sédimentaires. 

 Ces observations permettent dǯindividualiser Ͷ cellules hydro-sédimentaires dont les 

fonctionnements sont sous contrôle des courants de marée et/ou houle (Figure 79) :  
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 - La cellule ͳ au nord est, selon lǯanalyse des RSD, majoritairement influencée par les houles 

(Coco et al., 2007b). Ces figures sédimentaires se développent sur les plateaux sableux (20 à 10 m) conformément à lǯorientation majoritaire des houles ȋͶͲ°NȌ. Lǯasymétrie des versants des sillons 

suscite lǯinfluence des courants de marée orientés perpendiculairement à lǯaxe médian.  

 - La cellule ʹ occupe la partie nord du chenal central. Lǯasymétrie des dunes souligne lǯinfluence des courants de marée orientés vers le sud-ouest dans ce secteur. Lǯorientation des flancs 
courts traduit un transport sédimentaire orienté selon un courant résiduel de jusant.  

 - La cellule 3 se met en place dans le secteur sud (du chenal jusque dans la plaine). La polarité 

des dunes et des queues de comètes orientés vers le nord-est reflète un contrôle du transport par les 

courants de marée selon le flot. Une zone de convergence entre les cellules 2 et 3 est localisée au 

centre du chenal à lǯendroit même o‘ celui-ci sǯélargit.  

 - La cellule 4 est majoritairement influencée par les houles (RSD). Elle se localise exclusivement 

dans la baie de Camaret. Les directions de transport fluctuent entre 90 et 120 °N. Ces orientations 

traduisent la diffraction de la houle lorsquǯelle rencontre la pointe du Toulinguet ȋCoco et al., 2007b). 

 ȋBȌ Lǯanalyse des figures du domaine intermédiaire suggère un transport exclusif des courants 

de marée. Les champs de dunes, affouillements et les queues de comète ont permis de subdiviser le 

domaine en 4 cellules hydrosédimentaires (Figure 80).  

 - Les cellules ͳ et ʹ occupent le goulet. Elles reflètent, dǯaprès lǯanalyse des queues de comète 

une ségrégation des courants résiduels comme observée dans le domaine externe. Le transport 

sédimentaire est orienté, dans le secteur sud (cellule 2), selon les courants de flot (65° N) et dans le 

secteur nord selon les courants de jusant (240° N).  

 - La cellule ͵ est caractérisée par une influence des courants de flot. A lǯentrée de la rade ȋau niveau de la pointe des EspagnolsȌ, le courant se divise en deux branches. Une première sǯengouffre 

vers le port de commerce (64°N) par le biais du chenal, la seconde sǯoriente vers le sud ȋͳͶͲ°N) et alimente le centre de la rade. Cela traduit la mise en place dǯune première veine associée à la gyre du 

flot (cf chapitre II.3.1) et dǯune seconde qui sǯoriente vers les secteurs amont.  

 - La cellule 4 est localisée dans la partie occidentale du centre de la rade (longe la baie de 

Roscanvel). Dans ce secteur le transport sédimentaire est régi par les courants de jusant et sǯoriente 
donc vers le goulet. Les vitesses atteignent leur paroxysme entre la pointe des Espagnols et le banc de 

la Cormorandière (2 m/s en surface).  
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Figure 80: Bilan des indices de transport sur le fond à partir de l'analyse des figures sédimentaires dans le domaine 

intermédiaire. 

 (C) La domaine interne se compose du bassin nord (Elorn) et sud (Aulne) (Figure 81). Dans lǯestuaire de lǯElorn les dunes de crépidules et affouillements décrivent un transport orienté vers lǯamont.  

 Dans lǯestuaire de lǯAulne, des champs de dunes traduisent également une influence des 

courants de flot épousant la morphologie du chenal. Ils sont dǯabord orientés vers lǯest ȋͻͲ°N) puis, 

plus en amont, vers lǯouest ȋʹͷͲ°NȌ. La traverse de lǯ(ôpital se définie par une interruption dans la continuité du chenal central. Ce type de morphologie sǯobserve fréquemment dans les estuaires 
dominés marée (Shaw et al., 2014). Elle résulterait ainsi de la convergence entre deux courants de sens 

opposé (jusant et flotȌ, permettant de combler le chenal central ȋpar la réduction de lǯintensité des courantsȌ et dǯinhiber le dépôt ȋet/ou éroder les dépôts plus ancienȌ de part et dǯautre du comblement. 
Qualifiée « dǯaffouillement en auge » (scour trough) en baie de Fundy (Shaw et al., 2014 ; Todd et al., 

2014), les « scours » reflèteraient la mise en place dǯun chenal dominé flot au nord et de jusant au sud. Ce schéma semble se produire dans lǯestuaire de lǯAulne, mais à ce stade nous manquons dǯindice pour 
le certifier.  
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 Bien quǯaucun indice de transport lié à la houle nǯait été observé dans ce secteur, il existe 

pourtant sur la frange intertidale ouest des structures (poulier de lǯAuberlacǯh, cordons de galetȌ dont lǯorigine est associée aux vents de secteur ouest (Castaing et Guilcher, 1995 ; Stéphan, 2008). Ils 

génèrent une agitation du plan dǯeau dans le bassin semi-fermé susceptible dǯaffecter les secteurs les 
moins profonds (< 2 m). 

 

Figure 81: Bilan des indices de transport sur le fond à partir de l'analyse des figures sédimentaires dans le domaine interne 

 

 Les courants de marée sont donc les principaux facteurs de la dynamique sédimentaire 

dans le secteur d’étude, la ségrégation des courants de jusant et de flot s’étend du domaine 

interne jusque dans le domaine externe. Tandis que les courants de flot atteignent les 

embouchures en longeant le littoral sud (externe-intermédiaire) puis en occupant les chenaux 

centraux (intermédiaire-interne), les courants de jusant affectent le secteur oriental du domaine 
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intermédiaire avant d’être canalisés et accélérés par le chenal central ȋintermédiaire-externe). La 

morphologie des fonds et du littoral de la zone d’étude influence fortement la dynamique 

sédimentaire. Alors que le rétrécissement du goulet limite l’action des grandes houles océaniques 

dans le secteur confiné, les chenaux hérités canalisent et accélèrent fortement les courants de 

marée. La présence de nombreux promontoires rocheux sur le littoral et la morphologie du fond 

opèrent une ségrégation des courants s’exprimant par la convergence des dunes au sein d’un 

même champ (Cormorandière et chenal central externe). 

 

Figure 82: Schéma de la dynamique sédimentaire sur le fond à partir de l'interprétation de la polarité des figures sédimentaires. 

Les flèches en pointillées signalent un transport hypothétique. 

 Bien que ces observations permettent de tracer un schéma de la dynamique sédimentaire sur 

le fond, les indices de polarité restent néanmoins ponctuels. Lǯinterprétation de la Figure 82, sǯeffectue sur la base dǯanalyse des figures sédimentaires, abondantes dans certains domaines, et peu nombreuses dans dǯautres. )l est difficile dans le domaine interne ainsi que dans le domaine 
intermédiaire de contraindre les couloirs préférentiels de transport. Lǯapport de sorties de modèle 

hydrodynamique, développées dans le prochain sous chapitre, va permettre dǯobtenir une vision plus 

petite échelle de la dynamique de transport.  
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IV.3 Modélisation des transits et des volumes sédimentaires 

INTRODUCTION 

 Après avoir décrit la morphologie les structures sédimentaires, nous nous attachons dans ce 

sous-chapitre à conforter ces observations avec la modélisation hydrodynamique de ce système semi- 

fermé. Le modèle MARS-3D (cf chapitre III.3.2), dont le code numérique a été développé par IFREMER, 

intègre la dynamique liée aux courants de marée et aux débits fluviaux. Pour ces travaux, une maille 

bathymétrique haute résolution (50 m) provenant de cette étude et les données granulométriques 

récemment analysées (cf chapitre IV.1) ont été intégrées. La formule de transport par charriage 

proposée par Van Rijn (1984) a été associée au modèle afin de contraindre les volumes de sédiments 

transportés.   

 Dans un premier temps, lǯorientation et lǯintensité des courants résiduels sur le fond (1 m) sont 

modélisées. Ensuite, les volumes de sédiments grossiers transitant entre les différents domaines de la zone dǯétude sont estimés par marée et par année afin dǯobtenir des bilans annuels (cf chapitre III).  

IV.3.1 Caractéristiques des flux hydrologiques sur le fond 

 Plusieurs simulations hydrodynamiques ont été réalisées avec le modèle MARS-3D afin de 

comparer les conditions tidales pouvant influencer la dynamique sédimentaire (cf chapitre III).Des 

périodes de 4 jours ciblées sur des cycles de morte eau (coefficient de 36 à 45) et de très grande vive 

eau (coefficient 106 à 114) ont été sélectionnées. Afin de prendre en compte les débits fluviaux, de 

nouvelles conditions de simulations ont été exécutées sur des périodes hivernales (crue) et estivales 

(étiage). Lǯensemble des périodes simulées sont présentées dans le chapitre ))).   

 Dans les environnements côtiers soumis à dǯimportants marnages, le transport sédimentaire 

est maximal au moment des pics de jusant et de flot. Néanmoins, lǯasymétrie entre ces deux phases 
détermine à terme une direction de transport sédimentaire fonction des courants résiduels 

(e.g.Todeschini et al., 2006). Les différentes simulations (cycles tidaux et saisonniers) fournissent donc 

des vitesses maximales et résiduelles. Ces simulations sont décrites pour chaque domaine de la zone dǯétude.  
A. Le domaine externe 

 En période de morte eau, lǯintensité des courants est très faible ȋcomprise entre ͹·ͳͲ-2 et 1·10-4 

m/s) dans le cas des simulations des champs résiduels (Figure 83). Ces valeurs sont similaires entre les cycles saisonniers, excepté à la sortie du goulet ȋpic dǯintensité de 0.1 m/s en période hivernale). Les masses dǯeau (saisons confondues) sont orientées vers le goulet. Seules subsistent des variations 

au niveau de la baie de Bertheaume où les vecteurs courants sǯorientent vers le NO en été et au NE en 

hiver.   
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Figure 83: Champs des flux résiduels simulés dans le domaine externe selon différentes configurations à m au dessus du fond 
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En période de grande vive eau, la circulation résiduelle est très différente. Les courants 

peuvent atteindre une vitesse résiduelle supérieure à 0.3 m/s. Ces secteurs à forte énergie sont situés 

dans le chenal central, au centre du plateau sud, le long de la pointe du Toulinguet et au niveau du 

Goulet. En fonction des cycles saisonniers, des différences dǯintensités sǯobservent au niveau du chenal central. Lǯintensité est plus importante en période estivale ȋͲ.ʹͷ m/sȌ quǯen période hivernale (0.15 m/sȌ. Lǯorientation en revanche est identique : plusieurs couloirs à circulation opposée constituent 4 

gyres (de la baie de Camaret à la baie de Berthaume) dont la plus importante (orientation cyclonique) sǯinstalle au centre de la zone. Les flux résiduels sǯorientent selon les courants de flot ȋvers le NEȌ dans 
la partie sud du secteur et pénètrent dans le goulet en longeant la pointe des Capucins. Un courant en 

sens opposé, lié à une gyre anticyclonique dans la baie de Camaret, longe la pointe du Toulinguet. Au nord, les flux résiduels sǯorientent selon les courants de jusant et ce dès la sortie du goulet avant de 
migrer vers le plateau nord et former une gyre anticyclonique sǯétablissant dans la baie de 
Bertheaume. Cette dernière entraine la création dǯun courant de retour orienté vers le goulet et 
longeant la côte est. 

 

 De la même façon que pour les courants résiduels, les champs de courants maximums diffèrent 

en fonction des cycles tidaux (Figure 84). Lǯintensité est faible en période de morte eau, en été comme 

en hiver, avec une intensité moyenne comprise entre 0.5 et 1·10-4 m/s. Les flux sǯorientent vers le goulet. En période de vive eau lǯintensité des courants est plus importante ȋfacteur ͳͲͲȌ. )ci, les 
courants de fond atteignent une vitesse maximale de 2 m/s. Le schéma de circulation des masses dǯeau est similaire à celui observé pour les flux résiduels de VE. Le courant préférentiel de flot sǯoriente vers 
le goulet au niveau de la plaine sud, où il atteint des vitesses maximales de 1.5 m/s. Les courants de jusant sǯétendant du nord du goulet jusque dans le chenal central atteignent une vitesse maximale 

supérieure à 2 m/s. En baie de Bertheaume, ils sǯorientent vers le NE avec une vitesse moyenne de Ͳ.ͷ 
m/s avant de se diriger vers le SE en direction du goulet.  
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Figure 84: Champs des flux maximums simulés dans le domaine externe selon différentes configurations à 1 m sur le fond 
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B. Le domaine intermédiaire 

 De la même manière que pour la zone externe, les flux sont peu sensibles aux cycles 

saisonniers mais dǯavantage aux cycles tidaux. Pour simplifier la présentation, seules les simulations 

hivernales sont donc présentées ci-après (Figure 85 et Figure 86).  

 Le schéma de circulation, se rapportant aux champs de courants résiduels du domaine intermédiaire, est le même selon les cycles tidaux. En revanche, lǯintensité des courants est différente 

(Figure 85). En morte eau, les vitesses sont comprises entre 0.15, pour les secteurs de plus forte 

intensité (île Ronde, Cormorandière et goulet) et de 1·10-4 m/s pour le reste du domaine. En vive eau, 

les secteurs de plus fortes intensités enregistrent des valeurs de 0.3 m/s.  

 Dans le goulet les courants, suivent lǯorientation décrite dans le domaine externe : selon le 

jusant au nord et le flot au sud. Dans le centre de la rade, deux veines principales se distinguent. La première sǯoriente en direction de lǯElorn, selon les courants de flot, en longeant les digues portuaires. 
La seconde forme une gyre anticyclonique occupant le centre (plus profond) de la rade qui divise ce 

secteur en deux parties. La partie orientale où les masses dǯeau sont orientées selon les courants de flot et occidentale selon les courants de jusant. A lǯentrée du bassin sud ȋentre lǯîle ronde et lǯîle 

longue) une veine se détache de la gyre pour sǯorienter vers lǯestuaire de lǯAulne.    

 Ce schéma de circulation est le même pour les champs de courants maximums, en revanche 

leur intensité est beaucoup plus importante (Figure 86). Ainsi dans le goulet, en période de vive eau, les 

courants sur le fond atteignent une vitesse de ʹ m/s. )ls sont de plus faible intensité au niveau de lǯîle 
ronde (maximum 1.5 m/s) et de la Cormorandière (maximum 1 m/s).  

 

Figure 85: Champs des flux résiduels simulés dans le domaine intermédiaire selon différentes configurations à 1 m sur le fond 
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Figure 86: Champs des flux maximums simulés dans le domaine intermédiaire selon différentes configurations à 1 m sur le fond 

C. Le domaine interne 

 En rade nord, les disparités des flux résiduels sont plus importantes entre les cycles 

saisonniers que les cycles tidaux (Figure 87). Les masses dǯeau sǯorientent vers le fond des estuaires 

pendant les périodes de crue (hiver). Elles sǯintroduisent dans lǯestuaire par le biais du chenal o‘ elles 
atteignent une intensité de 0.2 m/s (quelque soit le coefficient de marée).En période estivale, les courants sǯorientent vers lǯamont dans la partie interne très chenalisée selon une très faible intensité 

(1·10-4 m/s). En aval ȋentre lǯanse de St Marc et le banc du CorbeauȌ, il est difficile dǯobserver un 
couloir de transport préférentiel. Les cycles saisonniers influence donc la circulation tidale tant en intensité que sur lǯorientation des courants de fond.  
 Dans le bassin sud, ces conclusions sǯappliquent également à la partie interne de lǯestuaire o‘ les courants peuvent atteindre Ͳ.͵ m/s dans la zone convexe du méandre. A lǯinverse, les contrastes 

dans le secteur aval du système sont plus marqués entre les cycles tidaux que saisonniers. En morte eau, il est difficile de dégager des principaux couloirs dǯorientation. Pendant les vives eaux par contre, la circulation des masses dǯeau est contrôlée par lǯétablissement de quatre principales gyres. Elles  
sont engendrées par les pointes du littoral et sǯinstallent dans les différentes petites baies: derrière lǯîle ronde, dans lǯanse du Fret ȋderrière lǯîle longueȌ, de Poulmic ȋderrière la pointe de Pen ar Vir) et 

en baie de Daoulas.   
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Figure 87: Champs des flux résiduels simulés dans le domaine interne (bassin nord et bassin sud) selon  différentes configuration 

à 1 m sur le fond. 

 Il est néanmoins possible de distinguer deux couloirs résiduels dǯorientation différente : un 

premier selon les courants de flot et le second selon ceux de jusant. Le couloir de flot pénètre dans le bassin sud ȋAulneȌ entre lǯîle ronde et lǯîle longue avec une forte intensité (0.3 m/s). Il longe la côte sud 

avec la même intensité ȋͲ.͵ m/sȌ puis sǯenfonce dans lǯestuaire interne par le biais du chenal où il est 

ralenti (0.2 m/s). Dans le secteur de la Traverse de lǯHôpital, il converge avec des masses dǯeau de sens 
opposé (jusant) qui le freine fortement (1·10-4 m/s). Plus en amont les masses dǯeau toujours orientées selon le flot réinvestissent le chenal central jusque dans lǯestuaire interne.   
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Figure 88: Champs des flux maximums simulés dans le domaine interne (bassin nord et sud) selon  différentes configurations à 1 

m sur le fond 

 Le couloir orienté selon les courants de jusant longe tour à tour les pieds de pente sud et nord 

des secteurs peu profonds. )l recoupe le chenal central à deux endroits ȋtraverse de lǯhôpital et au large 
de la baie de Poulmic) créant ainsi des zones de convergence entre les masses dǯeau. Ces mêmes 

observations sǯappliquent pour les champs de flux maximums. Les vitesses atteignent une valeur de Ͳ.ͷ m/s dans lǯestuaire de lǯElorn et de ͳm/s dans lǯestuaire de lǯAulne ȋFigure 88).  
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Figure 89: Schéma global de la circulation résiduelle en hiver sur le fond en période de ME et de VE ainsi que pour les maximales 

en période VE. 
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 Les résultats, concernant la caractérisation des flux hydrologiques d’après l’analyse des 

sorties de modèle sont résumés ci-dessous par domaine : 

 (A)Dans le domaine externe, les cycles tidaux modulent d’avantage les changements 

d’orientation et d’intensité des masses d’eau sur le fond. Les faibles disparités entre les cycles 

saisonniers (été/hiverȌ s’expliquent par l’éloignement du secteur avec les embouchures des 

principaux fleuves ȋAulne et ElornȌ. En morte eau, l’intensité est faible et l’ensemble des masses 

d’eau convergent vers le goulet. En vive eau, la circulation résiduelle est régie par des gyres 

induites par les nombreuses pointes que dessine le littoral. De part et d’autre de leur noyaux 

centraux, il se créé des grands couloirs d’orientation opposée. La région sud est contrôlée par les 

courants de flot et à l’inverse par les courants de jusant dans la région nord. Les courants 

atteignent des valeurs d’intensité record (2 m/s) dans le chenal. Ils sont manifestement guidés et 

amplifiés par la morphologie héritée (paléo-vallée).  

 (B)Dans le domaine intermédiaire, l’orientation des masses d’eau n’évolue pas entre les 

différents cycles considérés mais l’intensité est en revanche différente. Le schéma résiduel 

s’inscrit dans la continuité de celui du domaine externe. Le goulet est ainsi divisé en deux parties. 

La partie nord est dominée par les courants de jusant et la partie sud par les courants de flot. Au-

delà de la pointe des Espagnols, une gyre anticyclonique, observée pendant le flot en surface, 

s’installe dans le secteur central plus profond. Le centre de la gyre, où les valeurs d’intensité les 

plus faibles sont enregistrées (< 0.1 m/s), est localisé au niveau du banc de la Cormorandière. Les 

masses d’eau sortantes sont concentrées entre la pointe des Espagnols et la Cormorandière et 

atteignent une intensité de 2 m/s (champs de courant maximums).Deux branches se séparent de 

la gyre pour pénétrer dans les estuaires de l’Aulne et de l’Elorn.  

 (C) Dans le domaine interne, la circulation tidale des zones amont peut être modulée par 

les débits fluviaux ȋjusqu’à  ͹ͻͶ m3/s dans l’Aulne, Bassoulet, ͷͿͽͿȌ. Dans cette configuration les 

estuaires de l’Aulne et de l’Elorn sont stratifiés ȋAllen et al., ͷͿ;Ͷ ; Dyer et Evans, 1989 ; Monbet et 

Bassoulet, 1989). Dans les chenaux, la circulation résiduelle sur le fond est toujours orientée vers 

l’amont à l’inverse les masses d’eau de surface, chargées en particules fines, s’écoulent vers l’aval. 

Cette stratification entraine une accélération des courants de fond visible dans la zone convexe du 

méandre de l’Aulne. En revanche, les parties aval, entre le port de Brest et l’anse de Saint-Marc 

pour le bassin nord et de l’ile Ronde/Longue à la fin de la baie de Daoulas pour le bassin sud, sont 

à l’image des domaines externe et intermédiaire. La circulation résiduelle est influencée par les 

cycles tidaux. Dans le bassin nord (Elorn), aucun schéma de circulation ne se dégage selon la 

dynamique tidale. Dans le bassin sud (Aulne), des gyres investissent les baies et anses. Les 

courants de flot sont canalisés dans les chenaux où ils atteignent des vitesses maximales de 1 m/s. 

Les courants de jusant longent les pieds de pente des secteurs profonds et recoupent le chenal 

notamment au niveau de la Traverse de l’Hôpital.  
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 D’après ces résultats, la circulation des flux résiduels sur le fond est d’avantage modulée 

par les cycles tidaux que saisonniers. L’influence des fleuves a été décrite exclusivement dans les 

secteurs très amont. Les champs de courants maximums, dont l’orientation est similaire à celle 

des champs résiduels, ont permis de mettre en évidence que l’intensité des courants est 

supérieure d’un facteur ͷͶͶ entre les périodes de morte eau et de grande vive eau. C’est donc 

pendant les plus forts coefficients de marée que les courants sont susceptibles d’initier un 

transport sédimentaire. La Figure 89, résume l’état des connaissances sur les courants résiduels (A 

et B) et les courants maximums (C).  

 La circulation des masses d’eau sur le fond est fortement contrainte par la morphologie 

des fonds marins et du littoral. Faite de passes exigües, pointes, anses, et chenaux, elle engendre 

la formation de gyres ȋͷͶ sur l’ensemble du secteurȌ et de couloirs préférentiels d’orientation 

opposée. Les valeurs maximales (2 m/s) sont atteintes dans ces couloirs, où la morphologie du 

littoral (resserrements) et/ou celle du fond (structures sédimentaires et chenaux) induisent une 

forte canalisation et accélération des masses d’eau ȋgoulet, entre la pointe des Espagnols et la 

Cormorandière et à l’entrée du bassin sud entre l’île Longue et RondeȌ. Dans le domaine interne 

les vitesses sont plus fortes à l’intérieur des chenaux ȋcourants de flots à ͷ m/sȌ.   

IV.3.2 Quantification des flux sédimentaires sur le fond 

 Lǯobjectif de ce sous-chapitre est de quantifier les volumes sédimentaires en mouvement. La 

formule de Van Rijn (1984) a été appliquée au modèle MARS-3D (voir chapitre III.3.2). La 

concentration moyenne des débits solides (en m3/m/s) sur le fond a été calculée pour un cycle de 

marée de morte eau (ME) et vive eau (VE). Le paramètre granulométrique retenu est la médiane (d50) 

obtenue à partir des analyses granulométriques de nos échantillons et interpolée selon la carte de 

répartition sédimentaire. 

A. Caractérisation des flux solides par marée 

 Les modélisations hydrodynamiques, montrent que lǯintensité des courants varie au minimum dǯun facteur ͳͲͲ entre les marées de VE et de ME. Nous pouvons donc attendre à ce que cette 

variabilité affecte les volumes sédimentaires charriés (Figure 90). 

 En période de ME, le modèle génère des courants forts et irréalistes dans le fond de baies (Fret, 

Daoulas et estuaires) (Figure 90 et Figure 31). Ces anomalies peuvent sǯexpliquer par la difficulté de 

représenter les transports sur les limites bathymétriques.   
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Figure 90: Volume moyen des sédiments charriés (ME et VE) exprimé en m
3
/m/s 

 

Figure 91: Volume moyen des sédiments charriés exprimé en T/m/marée  
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 Lǯessentiel du transport sǯeffectue donc pendant les marées de VE ȋFigure 90 et Figure 91). Les 

plus forts débits solides (1·10-5 m3/m/s) sont localisés dans le goulet selon les deux couloirs préférentiels au nord et au sud. Dans le domaine externe, lǯaxe du chenal principal enregistre les débits 
les plus importants. Ils atteignent une valeur de 1·10-6m3/m/s le long du versant nord du chenal. Sur 

les plateaux sableux, encadrant la zone chenalisée centrale, le seul transport observé est localisé au 

large de la pointe du Toulinguet (5·10-7m3/m/s). Dans le centre de la rade, les débits solides sont 

moins importants (1·10-6 et 1·10-9 m3/m/s).   

 

Figure 92: Coupes perpendiculaires au chenal central montrant l'évolution de l'orientation de la dynamique sédimentaire ainsi 

que le volume de sédiments charriés (T/m/an). 

 

 Dans lǯestuaire de lǯElorn, les transports se cantonnent dans le chenal ȋFigure 78 et Figure 91). 

Néanmoins la médiane des sédiments est inférieure à 63 µm et ne représente donc pas la dynamique de transport par charriage. Dans lǯestuaire de lǯAulne, les plus fortes concentrations des flux solides sǯobservent entre lǯîle longue et lǯanse de Poulmic ȋ1·10-6 m3/m/s) avant de diminuer progressivement dans lǯaxe du chenal ȋͳ·10-8 m3/m/sȌ vers le fond de lǯestuaire. Dans le chenal amont ȋaprès la traverse de lǯhôpitalȌ, le transport est à nouveau amplifié ȋͳ·10-7 m3/m/s). Les volumes de sédiments déplacés 

sont plus importants au niveau des passes exig“es ȋgoulet, centre rade et entrée de lǯestuaire de lǯAulneȌ en lien avec lǯaugmentation de lǯintensité des courants ȋReynaud et Dalrymple, ʹͲͳʹȌ et la 
morphologie du bassin.  

 En outre, les transports calculés sont logiquement plus importants à lǯintérieur des chenaux 
plutôt que sur leurs versants ou sur les fonds plats (Figure 92Ȍ. Lǯorientation des transports internes aux chenaux sǯeffectue dans une direction unique. Dans le goulet, par exemple, le chenal est dominé 
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par un transport entrant dans le secteur oriental (coupe A) puis sortant dans le secteur occidental ȋcoupe BȌ. Dans le centre de la rade, les figures sédimentaires ȋbanc tidauxȌ à lǯintérieur du chenal séparent les flux en deux chenaux dǯorientation opposée ȋcoupe EȌ. Ce phénomène sǯobserve également à lǯentrée de lǯestuaire de lǯAulne ȋcoupe BȌ. Dans le domaine externe ȋcoupe CȌ, le chenal principal est dominé par des courants sortants mais lǯétablissement dǯun second chenal, plus au sud, 
permet la canalisation des courants entrants.  

 Les volumes de sédiments transportés ont été comparés aux travaux de Blanpain (2009). Le 

modèle hydrodynamique utilisé pour son étude est le modèle MARS 3D auquel a été intégré un module 

de dynamique sédimentaire de particules hétérogènes initialement développé par Cugier (2000). Le 

modèle est donc multiclasse et distingue le transport par charriage du transport en suspension. Il a été 

appliqué sur la Manche qui présente des valeurs de champs de courants maximums sur le fond 

similaires à ceux de la rade de Brest (1 à 2 m/s). Bien que les formulations de transport (Acker et 

White, 1973 ; Wu et al., 2000 ; Wilcock et Crowe, 2003) soient différentes de celle choisie pour cette 

étude (Van Rijn, 1984), les simulations réalisées sur la classe des sables grossiers de Blanpain (2009) 

peuvent être néanmoins comparés avec les volumes charriés dans notre zone dǯétude. Lǯexemple des 

champs de dunes dans le chenal du domaine externe présente un objet idéal, de part sa granulométrie 

homogène et son caractère coquillier. Les résultats du modèle appliquées à la Manche sur la classe des 

sables grossiers (1·10-7m3/m/s) ont le même ordre de grandeur que ceux simulés en rade de Brest sur 

les champs de dune (5·10-7m3/m/s). Bien que ces valeurs soient cohérentes, il est tout de même important de souligner que les sorties de modèles présentées tiennent compte dǯun stock 
sédimentaire conséquent ce qui nǯest pas toujours le cas notamment dans la partie centrale de la rade 

de Brest. )l sǯagit donc de flux relatifs et maximums. 

B. Caractérisation des flux solides par an 

 Les estimations précédentes permettent dǯétablir des bilans annuels de transits sédimentaires 
à travers les différents domaines de la rade (Figure 93). Ils sont déplacés selon deux couloirs de transit. 

  

 Le premier couloir, dominé flot, longe la côte sud du domaine externe puis du goulet avant de 

pénétrer en rade de Brest. Dans le goulet, entre 500 à 1000 T/m/an de sédiment sont transportés par 

les courants de flot. Dans le centre de la rade de Brest, les transports des sédiments sǯorientent selon 
deux directions différentes : une première vers lǯestuaire de lǯElorn et une seconde en direction de lǯAulne. Dans le bassin nord ȋElornȌ, les transports sǯeffectuent dans les chenaux (50 T/m/an). Dans le bassin sud ȋAulneȌ, le rétrécissement entre lǯîle longue et lǯîle ronde est le siège dǯune dynamique sédimentaire soutenue ȋplus de ͳͲͲ T/m/anȌ qui sǯoriente selon les courants de flot. En amont de la 

Traverse de lǯHôpital, le transport est canalisé dans le chenal et sǯoriente vers lǯestuaire. Les 
déplacements sont plus intenses (100 T/m/an) au niveau du premier méandre. Les transports 

sédimentaires orientés selon les courants de jusant augmentent dans le centre de la rade (10 à 25 
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T/m/an) mais surtout dans le goulet qui évacue 1000 T/m/an. Cette tendance se prolonge jusque dans 

le domaine externe, où plus de 500 T/m/an de sédiments sont transportés, avant de sǯestomper vers 
les limites occidentales du secteur dǯétude ȋͳ T/m/an). 

 

 Figure 93: Bilan annuel des volumes sédimentaires charriés suƌ le foŶd au Đouƌs d’uŶe année. Les flèches déterminent 

l’oƌieŶtatioŶ des ŵasses d’eau seloŶ les sorties de modèles 

 

 Ces simulations mettent donc en évidence deux principaux couloirs de transport 

sédimentaires de direction opposée : un vers l’amont ȋflotȌ et un second vers l’océan ȋjusantȌ Le 

schéma de circulation des sédiments sableux (médiane comprise entre 2000 et 100 µm) sur le 

fond est contrôlé par la morphologie du littoral (proéminences et resserrements) mais également 

par celle des fonds marins (paléo-chenaux hérités). Ces singularités morphologiques permettent 

d’augmenter l’intensité des courants et de canaliser les transports sédimentaires. Les simulations 

ont montré qu’au cours d’une année, plus de ;ͼ.ͷͶ6 T de sédiments sableux transitent par le 

goulet. Au total, 50.106 T sont évacués et 36.106 T pénètrent en rade. L’export des sédiments 

sableux vers le domaine externe est donc plus conséquent que l’import, un déficit de 14.106 T par 

an a été estimé. 

IV.3.3 Liens entre modélisation et figures sédimentaires 

 La combinaison des deux approches permet de caractériser finement le schéma de la 

dynamique de transport sur le fond, dǯévaluer lǯinfluence des principaux agents hydrodynamiques 
(marée, houle et débits fluviaux) et enfin de déterminer les périodes préférentielles des transports 

sédimentaires. 
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Figure 94: Orientation des transports sédimentaires observés partir des modèles numériques (les points cardinaux sont illustrés 

par les couleurs) corrélées avec les indices de polarité des indices sédimentaires (flèches noires) pour une marée de grande vive 

eau et de morte eau dans le domaine externe (a), intermédiaire (b) et interne (c). 
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 Dans le domaine externe, les indices du transport sédimentaire sont corrélés avec les 

simulations de vive eau (VE). Elles décrivent des transports de même orientation à lǯintérieur du chenal central. Les deux couloirs préférentiels, lǯun orienté selon les courants de jusant au nord et lǯautre selon les courants de flot au sud, ont été mis en évidence par les deux approches. La zone de 
convergence, au niveau du champ de dunes, coïncide avec celle des modélisations numériques (Figure 

94). Sur le plateau sableux nord (baie de Bertheaume), les simulations montrent une orientation 

perpendiculaire à celle décrite par la morphologie des RSD ȋou sorted bedformsȌ.Les houles nǯayant 
pas été modélisées, cette différence confirme donc la mise en place de ces structures par les houles et le contrôle de lǯasymétrie des fonds et versants par les courants de marée. 
 Les orientations de transport entre les deux approches se corrèlent également, dans le domaine intermédiaire, dǯavantage avec les périodes de VE. Les transports sédimentaires dans le 
secteur occidental sont contrôlés par les courants de jusant et ceux du secteur oriental par les courants de flot. )ls convergent au niveau du banc tidal de la Cormorandière et explique lǯinfluence des courants 
de jusant sur la partie nord du banc et de flot sur la partie sud.  

 Dans les secteurs internes (bassins nord et sud) il a été difficile dǯestimer lǯorientation des 
transports sédimentaires en raison du peu dǯindices disponibles. Lǯhypothèse initiale était que les transports par charriage, restreints au chenal central, sǯorientaient vers lǯamont ȋflotȌ. Les 
modélisations ont confirmé ce contrôle et ont révélé des zones de convergences à lǯorigine du 
remplissage du chenal au niveau de la Traverse de lǯ(ôpital.  

 Ainsi, la polarité des indices sédimentaires se corrèle avec les simulations de VE (Figure 

94Ȍ. )l est désormais admis dans notre zone d’étude que le transport sédimentaire par charriage 

et l’établissement des structures s’effectuent pendant les marées de VE.  

IV.4 Synthèse et discussion 

 Tout au long de ce chapitre il a été question de comprendre les processus de transport sédimentaire par charriage sur le fond. Tout dǯabord (1) la morphologie, la répartition sédimentaire, 

les modes granulométriques et la distribution des carbonates nous ont fournis des indices de 

transport sédimentaire (chapitre IV.1). Ensuite (2) lǯanalyse des figures sédimentaires ont permis dǯétablir un premier schéma de transport sur le fond et de mettre en évidence lǯinfluence de deux 

agents hydrodynamiques principaux (courants de marée et houles océaniques) (chapitre IV.2). Enfin 

(3) le schéma de transport par charriage décrit à partir de lǯapproche sédimentaire a été certifié et les volumes de sédiments transportés quantifiés grâce à lǯapport des modélisations numériques ȋFigure 

95) (chapitre IV.3).  
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 (1) La répartition sédimentaire dans le secteur dǯétude est directement liée à lǯintensité des courants de marée. La couverture du secteur externe et intermédiaire se corrèle dǯavantage aux 

domaines de plate-forme interne (Reynaud et al., 2012 ; Gomes et al., 2014 ; Shaw et al., 2014) qui 

alimente les estuaires en sédiments marins (Wang., 2012). Néanmoins, en rade de Brest le peu de 

structures sédimentaires observées traduit un stock très faible. La répartition sédimentaire du domaine interne reflète dǯavantage celle décrite pour les estuaires dominés marée (diminution de la médiane dǯaval en amontȌ (Dalrymple et al., 2012). Dans lǯestuaire de lǯAulne, la diminution de la taille 
des grains est difficilement observable de par la perturbation par les communautés macro-benthiques 

(Beudin et al., 2013). 

 (2) Les figures sédimentaires répertoriées en rade de Brest sont toutes associées aux courants 

de marée excepté les RSD. Ainsi seuls les plateaux du domaine externe sont soumis à lǯinfluence de la houle. Deux types dǯobjets sont distinguables : (1) les structures communes aux estuaires dominés 

marée (barres tidales et vasières tidales) et (2) les figures sédimentaires propres aux plates-formes 

continentales internes sous influence tidale (dunes). Les structures estuariennes semblent être 

héritées (Berné, 1999). En revanche, les structures de plate-forme sont mobiles (champs de dune). En suivant le raisonnement de Reynaud et Dalrymple ȋʹͲͳʹȌ, lǯactuelle distribution des objets 

sédimentaires indique que les domaines, externe et intermédiaire, reflètent les processus de dépôt des 

environnements de plate-forme à lǯextrême limite dǯune embouchure estuarienne ou dǯune mer 
épicontinentale semi-fermée (par exemple : La Manche). 

 (3) Lǯapproche double ȋobservation sédimentaire in-situ et de modélisation) permet de caractériser lǯinfluence des agents hydrodynamiques sur la dynamique de transport ȋBarnard et al., 

2013 ; Li et al., 2015). Les courants résiduels de VE sont responsables de la répartition morphosédimentaire ȋà lǯexception des secteurs très internes : Aulne et ElornȌ. Le secteur dǯétude est donc sous influence tidale et le transport sédimentaire par charriage nǯest pas permanent. Les 
courants sont contraints par la morphologie particulière et héritée des fonds-marins et du littoral. Dès le domaine externe les courants de marée sont chenalisés par lǯincision fluviale et induisent la 
formation des champs de dunes. Tandis que le chenal sud est dominé par les courants de flot, le chenal nord lǯest par les courants de jusant ȋFigure 95). Le resserrement du littoral, combiné à lǯapprofondissement du chenal dans le goulet, agit comme un accélérateur des courants tidaux ȋBarnard et al., ʹͲͳʹ; Li et al., ʹͲͳͷȌ. La pointe de la presquǯîle de Crozon à lǯentrée de la rade permet la création dǯune gyre anticyclonique qui sǯinstalle dans lǯensemble du bassin et permet la création du 
granulo-classement de la couverture sédimentaire. Les transports sédimentaires dans les chenaux 

sont désormais et jusque dans les limites amont du domaine interne dominés par les courants de flot 

(Figure 95). Les voies préférentielles de jusant, dǯabord faibles dans le domaine interne (non susceptible dǯinitier un transport des particules grossièresȌ gagnent en intensité dans le centre de la 
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rade (secteur occidental) et dans le goulet. Ce sont les plus forts courants observés dans lǯensemble du secteur dǯétude (2 m/s).  

 

Figure 95: Bilan final de la dynamique sédimentaire par charriage déterminé à partir des deux méthodes présentées au cours de 

ce chapitre et du transport par suspension estimé à partir des analyses granulométriques 

CONCLUSION 

 Les domaines externe et intermédiaire sǯapparentent à une dynamique de plate-forme interne 

(Reynaud et Dalrymple, 2012). Le transport sédimentaire est largement dominé par les courants de 

marée macrotidaux. La configuration du littoral et la morphologie des fonds marins (chenaux et bancs 

tidaux) renforcent leur intensité et engendrent des échanges sédimentaires entre le centre de la rade 

et le domaine externe. Les particules grossières sont dǯavantage exportées (14·106 T/an) vers le 

domaine océanique quǯimportées dans le domaine confiné. Lǯérosion de ce système est en 

contradiction avec la dynamique estuarienne qui privilégie le transport des particules grossières, dǯorigine marine, par les courants de flot vers lǯamont du système ȋWang, ʹͲͳʹȌ. Ainsi, le faible apport 



CHAPITRE IV : Dynamique sédimentaire actuelle 

174 

 

en sédiments marins contrairement aux grands systèmes macro-tidaux de la façade atlantique 

(Ehrhold et al., 1999 : Walker,2000 ; Li et al., 2015) ne permet pas de combler la rade de Brest. A lǯinverse dans le domaine interne (bassins sud (Aulne) et nord (Elorn)), les sédiments grossiers sont 

transportés vers lǯamont du système par le biais des chenaux o‘ lǯintensité est la plus forte. Lǯinfluence du flot sǯobserve jusque dans les parties les plus amont de lǯElorn et de lǯAulne à lǯimage des estuaires 
macro-tidaux (Dalrymple et al., 2012). La dynamique de transport en suspension (particules fines) nǯayant pas été modélisée, seuls les modes granulométriques et la répartition sédimentaire ont mis en 

évidence la dispersion des sédiments dans les secteurs de faible intensité depuis sa source (Aulne).  
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INTRODUCTION 

 La rade de Brest se distingue par la morphologie particulière de son littoral et de ses fonds 

marins. Ce système abrité des houles océaniques se caractérise par la préservation des chenaux 

fluviaux entourés de nombreux hauts fonds (< 10 m) formant plus de 50% de la superficie totale. Le 

chapitre IV nous a permis de dresser le schéma global de la dynamique sédimentaire actuelle dans ce 

système côtier original aux regards de trois agents hydrodynamiques principaux : marée, houles océaniques et débits fluviaux. Si les précédents résultats soulignent lǯexistence dǯune exportation des 
sédiments grossiers vers le domaine océanique, depuis quand la dynamique actuelle sǯest-elle mise en 

place et quǯelle est son enregistrement à long terme ?  
 La dernière transgression marine, qui a débuté autour de 19 000 cal. BP, a entraîné un retrait 

rapide de la ligne de rivage depuis -120m sur la vaste plate-forme continentale ouest bretonne. Cette 

transgression a conduit au comblement des systèmes côtiers actuels et au développement des prismes littoraux associés au cours de lǯ(olocène. Néanmoins les réponses sédimentaires à la remontée du 
niveau marin montrent des disparités importantes le long des littoraux et les géométries, les 

distributions spatiales et la conservation des dépôts diffèrent en fonction des morphologies héritées, 

des agents hydrodynamiques et des flux sédimentaires en présence (Walker, 1992 ; Reading, 

1996 ;Chaumillon et al., 2010 ; Tessier, 2012). Comment ces paramètres ont-ils influencé le 

comblement de la rade de Brest ?  

 Lǯobjectif principal de ce chapitre est donc de répondre à ces questions à partir dǯune 
articulation en deux parties : La première sǯattache à la (1) description de la mise en place des dépôts 

sédimentaires en rade de Brest au cours de la dernière transgression marine et lǯinterprétation de lǯévolution de la dynamique sédimentaire associée et la seconde à la (2) détermination des facteurs de 

contrôle du comblement selon différentes échelles de temps. 

 Deux échelles de temps sont donc ici considérées : 

 La plus longue, dǯâge holocène et sǯéchelonnant sur la dernière dizaine de milliers dǯannées, 
débute lors de la première mise en eau des abords externes de la rade et permet de retracer lǯévolution en relation avec lǯévolution de la tranche dǯeau. 
  La seconde, dǯordre millénaire et séculaire correspondant à la stabilisation du niveau marin à une position proche de lǯactuel et permet dǯaffiner la compréhension de la mise en place des dépôts 

sédimentaires en réponse aux agents hydrodynamiques. 
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V.1 A l’échelle (olocène 

 Cette approche a fait lǯobjet dǯun article intitulé « Control factors of Holocene sedimentary 

infilling in a semi-closed tidal estuarine-like system : the Bay of Brest (France) », soumis et accepté à la 

revue « Marine Geology » en juin 2016, présenté après un résumé détaillé des principaux résultats.  

V.1.1 Résumé des principaux résultats de l’article 

 Les estuaires sont des zones clés pour la préservation des sédiments holocènes. Localisés à la 

transition terre mer, leurs enregistrements sédimentaires permettent dǯétablir des archives relatant lǯévolution environnementale en contexte de transgression marine. Depuis le début des années 1990, 

les estuaires et le comblement des paléo-vallées associés font lǯobjet de nombreuses études 
géologiques ; celles-ci sont en partie motivées par le potentiel de réservoir dǯhydrocarbures 
correspondant aux formations poreuses comblant des anciens systèmes fluviatiles. Ces études ont aussi permis de mettre en évidence lǯimportance des facteurs de contrôle sur les dépôts sédimentaires et lǯétablissement de modèles stratigraphiques synthétiques sur la base dǯune approche de 
stratigraphie séquentielle (Dalrymple, 1992 ; Posamentier and Allen, 1993; Zaitlin et al., 1994). Plus 

récemment, une compilation des systèmes de paléo-vallées et environnements sédimentaires associés 

aux plates-formes françaises métropolitaines a permis de montrer la variabilité des enregistrements 

sédimentaires (Chaumillon et al., 2010). Ainsi, bien que le niveau marin soit reconnu comme lǯun des 
principaux facteurs de contrôle des paramètres de dépôts, la variabilité des géométries de ces 

environnements est étroitement contrôlée par les agents hydrodynamiques, les apports sédimentaires 

et la morphologie du substratum rocheux.  

 Parmi la variabilité des géométries de remplissage des systèmes côtiers, les estuaires dominé 

marée constituent de très bon exemples de préservation des dépôts de par leur localisation à lǯinterface terre-mer. Malgré les récentes études dédiées à ces environnements spécifiques (Dalrymple 

et al., 1990; Jouet et al., 2003; García-García et al., 2005; Billeaud et al., 2010; Menier et al., 2010; 

Proust et al., 2010; Dalrymple et al., 2012; Tessier et al., 2012; Traini et al., 2013; Green et al., 2013; Zhang et al., ʹͲͳͶȌ, lǯaccommodation tidale contrôlant le remplissage sédimentaire empêche la lecture 

de la variabilité amont-aval et longitudinale du système et nécessite des travaux complémentaires pour appréhender le détail des changements de faciès et de géométrie en relation avec lǯévolution long 
terme de ces systèmes.  La configuration confinée de la rade de Brest, abritée des houles océaniques et 

permettant donc la préservation des dépôts peu profonds de lǯérosion côtière, offre une possibilité 
pour améliorer la compréhension du remplissage holocène dǯun environnement dominé marée ȋFigure 

96). La présente étude repose sur lǯanalyse et lǯinterprétation détaillée dǯun ensemble de données 
géophysiques formées par plus de 1200 km de profils sismique haute (système SPARKER) et très 

haute résolution (chirp) (Figure 97). Ces données ont été acquises principalement lors des campagnes SERABEQ ȋͳ et ʹȌ mises en œuvre dans le cadre de ce travail ȋcf chapitre )))Ȍ. Parallèlement, une étude 
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des faciès sédimentaires réalisée à partir de lǯobservation de carottes sédimentaires longues ȋͷ m), et 

ce des côtes jusqu'au chenal central (campagnes SERABEQ1 et SERABEQ 3), a permis de reconstituer 

le remplissage sédimentaire de la rade de Brest. Lǯarticle présenté a ainsi trois objectifs : (1) la caractérisation de la mise en place de lǯenvironnement estuarien en relation avec le retrait vers le domaine continental de la ligne de rivage 

accompagnant la remontée du niveau marin ; (2) la connaissance du « timing » et le rôle joué par lǯinstallation progressive de la circulation hydrodynamique dans la redistribution des sédiments ;(3) la 

détermination des principaux facteurs de contrôle du remplissage sédimentaire sur la base des 

corrélations réalisées entre les différents sets de données. 

A. Interprétation sismique et sédimentaire 

Au total, 14 faciès sismiques différents ont été identifiés sur la base des fréquences, 

amplitudes, continuités et géométries internes des réflecteurs. Ils se distribuent au sein de  4 unités 

sismiques  (U1 à U3 de la base vers le haut), séparées par des discontinuités (D1 à D3) réalisant le 

comblement de la rade au-dessus du substratum rocheux correspondant à lǯunité UͲ (Figure 99 ;Figure 

100 ;Figure 101 ;Figure 102 ;Figure 102 ; Figure 103 ; Figure 104 ; Figure 105) 

 Substratum rocheux 

 La soustraction de lǯenveloppe sédimentaire permet lǯétablissement dǯune carte isobathe 
caractérisant  la morphologie du substratum rocheux (Figure 98). Celle-ci se caractérise par une 

profonde incision (-20 m par rapport au fond environnant) des formations sédimentaires 

paléozoïques affleurant autour de la rade et délimitant un vaste paléo-réseau de drainage sǯouvrant 
sur le goulet actuel. Trois domaines morphologiques (T1 à T3), relativement plats (pente de 1 à 2°) et 

séparés les uns des autres par des ressauts bathymétriques de 5 m (pente de 4 à 5%) peuvent être 

distingués au toit du substratum et encadrent les incisions. )ls délimitent trois niveaux dǯétagement 
apparentés à des terrasses formées par stabilisation différente du niveau de base et marquant un 

encaissement progressif du réseau au cours des phases dǯémersion de la rade accompagnant les bas 
niveaux marins (Hallégouët, 1994). Le  domaine basal (T1) est localisé à une trentaine de mètres sous 

le niveau marin actuel (0 hydrographique) et présente les incisions les plus profondes ȋjusquǯà près de 
60 m au niveau du goulet) qui correspondent à la position du chenal actuel visible dans la bathymétrie. 

La partie externe du réseau en partie comblée présente une largeur croissante vers le domaine marin 

(« funnel-shaped »Ȍ typique de lǯinfluence des systèmes côtiers sous dominance tidale ȋMyrick & 
Leopold, 1963). Par contraste, les chenaux deviennent plus méandriformes vers les parties internes de la rade à lǯimage des morphologies estuariennes sous double influence marée/fleuve ȋDalrymple et al., 
1992). Le second domaine (T2) est plus large et localisé entre 20 et 25 m de profondeur, atteignant  

une largeur de 2.5 km dans la partie centrale de la rade de Brest. Il est parcouru par un réseau 
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dǯincisions moins profondes que lǯincision centrale ȋ- 30 m). Ce réseau montre une succession de 

méandres recoupés par les incisions de T1 et permet de caractériser un stade antérieur de 

développement. Ces incisions sont largement masquées par la couverture sédimentaire sus-jacente. Le 

domaine T3 correspond aux secteurs les moins profonds de la rade de Brest (maximum 16 m) et forme 

les petites baies et anses actuelles de la rade de Brest. 

 Unités de remplissage 

 Lǯanalyse détaillée de cinq carottes sédimentaires représentatives associée à une 
interprétation chronostratigraphique réalisée sur la base de datations 14C a permis de caractériser les faciès sédimentaires correspondant à chaque unité sismique et dǯétablir un schéma de comblement de 

la rade depuis sa dernière remise en eau (Figure 106 ; Figure 107). Lǯunité UͲ est confinée au domaine Tͳ, sa distribution discontinue est restreinte aux fonds de chenaux et berges o‘ des terrasses peuvent être visibles le long du réseau principal dǯincision. Lǯunité nǯa pas été reconnue par carottage mais les faciès sismiques chaotiques et les fortes amplitudes 

suggèrent des dépôts grossiers en pavage de fond de chenal (channel lag).  

 Séparée de UͲ par la discontinuité Dͳ, lǯunité ͳ représente la majeure partie du remplissage 
des secteurs les moins profonds (5 m en moyenne).  Elle est également présente sur les terrasses de lǯincision principale T1 où elle peut atteindre une épaisseur de 10 m. Les faciès sismiques 

correspondant présentent une disparité importante alternant entre une géométrie aggradante 

dominante et une géométrie progradante/aggradante, voire purement progradante ; cette dernière se développant perpendiculairement à lǯaxe des chenaux.  Dans les parties, les moins profondes ȋdomaine T͵Ȍ, lǯunité Uͳ présente également des faciès aggradants en incisions/remplissages ȋcut and fill faciesȌ. Lǯunité Uͳ est profondément incisée par discontinuité sommitale Dʹ dans lǯaxe du réseau dǯincision 
principal et localement dans les zones peu profondes (T3). Reconnue par carottages, cette unité 

correspond à un sédiment fin riche en débris organiques figurés ȋvégétauxȌ et dǯâge compris entre 
9 000 et 7 000 cal. BP.  

Au-dessus, lǯunité Uʹ, séparée de Uͳ par une surface érosive ȋDʹȌ, a une extension plus large ; 

elle peut atteindre une épaisseur de 15 mètres au niveau du chenal central mais de manière générale elle recouvre lǯunité sous-jacente par une épaisseur de 2 à 3 m. Les faciès sont drapants et  en aggradation à lǯextérieur des incisions principales ; ils évoluent vers de larges clinoformes déterminant 

une progradation/aggradation des dépôts à travers les chenaux principaux qui témoignent de 

conditions plus énergétiques de mise en place. Les dépôts correspondant à U2 ont des âges compris 

entre 6 800 et 3 000 ans (cal. BP). Ils correspondent à des sables moyens à grossiers coquilliers mixés 

à une matrice argileuse.  
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Enfin lǯunité sommitale U͵ correspondant principalement à des dépôts fins drape lǯensemble de la rade de Brest, elle se dissocie de Uʹ par une discontinuité érosive ȋD͵Ȍ distribuée sur lǯensemble de la rade. Elle correspond à lǯactuelle couverture sédimentaire mise en place depuis ʹ ͲͲͲ ans (cal. BP).  

 Analyse séquentielle 

 Les résultats nous ont permis de dresser le schéma stratigraphique de la rade de Brest sur la base dǯune interprétation séquentielle des dépôts associée au comblement de paléo-vallées (Mitchum 

et al., 1977; Posamentier and Vail, 1988; Zaitlin et al., 1994; Myers and Milton, 1996; Posamentier, 

2001; Catuneanu, 2006) (Figure 107Ȍ. Lǯunité basale UͲ, est attribuée à un remplissage continental de 
bas niveau (LST pour Low System Tract). Au-dessus, U1 et U2 correspondent au cortège transgressif 

accompagnant la remise en eau de la rade (TST pour Transgressive System Tract) ; Les deux unités 

correspondent à deux phases de comblement (U1 assimilée au TST1 et U2 au TST2). Les dépôts de U1 

sont interprétés comme des dépôts supra et intertidaux évoluant latéralement en direction des 

incisions en dépôts de barres de méandres et barre de détachement (spit bar) associées aux chenaux 

subtidaux des environnements estuariens (Ginsberg et Aliotta ,2011). Les dépôts de U2 correspondant 

à des sédiments sub-tidaux grossiers et bioclastiques localisés dans lǯaxe des chenaux   forment des barres tidales en réponse au maximum dǯhydrodynamisme. La discordance érosive Dʹ correspond à 
une surface de ravinement tidale accompagnant le déplacement de la zone dǯénergie maximum tidale  
lors de la remontée du niveau marin (Swift, 1968; Dalrymple et al., 1992; Allen et Posamentier, 1993 ; 

Cattaneo &  Steel, 2003  Tessier, ʹͲͳʹȌ. Lǯunité sommitale U͵ correspond au cortège de haut niveau 

(HST) installé au-dessus de la surface dǯinondation maximum D͵. Trois cortèges de dépôts 
déterminent ainsi une séquence de dépôt holocène. Cette séquence, pouvant être  divisée en quatre 

stages principaux, est caractérisée par une évolution des environnements de dépôts et du retrait vers 

le domaine continental des processus tidaux..  

B. Etapes du comblement 

(Figure 109) 

 Du dernier bas niveau marin jusquǯà ͳͲ 000 ans (cal BP): première invasion marine  

 Pendant le bas niveau marin, les dépôts continentaux dominent. Le pavement basal des 

chenaux principaux, ainsi que le comblement des chenaux secondaires et des terrasses est associé à 

cette période. Les sédiments sont issus des dépôts fluviaux ou des coulées de solifluxion favorisées par lǯérosion glaciaire. Aux alentours de ͳͲ 000 ans, le niveau marin remonte à -35m et envahit les chenaux fluviaux. La baie passe progressivement dǯun environnement purement continental au 

premier stade du développement dǯune ria exclusivement confinée dans le chenal. Cet environnement 
à la transition fluvio-marine correspond à une extension progressive de lǯinfluence tidale vers le 
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domaine continental amont. La morphologie méandriforme des chenaux conduit à la construction de 

« point bar » et « spit bar » dans la partie convexe des chenaux (TST1)  

 De 10 000 à 7 000 ans (cal BP): Un estuaire interne 

 Pendant cette intervalle, le niveau marin remonte jusquǯà -5 m environ et submerge le seuil 

topographique séparant le domaine T1 (-35 m) et le domaine étagé T2  (-25/-20 m) entrainant un recul rapide de la ligne de rivage. En supposant que le marnage nǯexcède pas lǯamplitude actuelle, le 
domaine supérieur –domaine T3- (< 10 m) est encore largement continental durant cet intervalle 

tandis que le plateau central T2 est pour sa part en position intertidal et le domaine central T1 en 

position subtidale (Figure 108). Puisque le marnage offre un important espace dǯaccommodation 
(Billeaud et al., 2007; Tessier et al., 2012), les environnements de « tidal flats » sont enclins à se développer sur lǯensemble du domaine central Tʹ. Néanmoins, seules les terrasses bordant le chenal 
principal et les pieds de pente des petites baies de la rade (Fret, Roscanvel, Poulmic) présentent une 

préservation de ce type de dépôts et le domaine Tʹ coïncide largement à lǯabsence de dépôts sur les 
cartes isopaques. Deux hypothèses peuvent expliquer cette absence de dépôt: (1) les sédiments déposés ont été érodés par les courants de marée, ȋʹȌ le plateau central nǯa jamais été comblé.  

 De 6 800 à 3 000 ans (cal BP) : Un estuaire externe 

 Durant cet intervalle, le taux dǯaugmentation du niveau marin décroit fortement. Seules les 

parties les moins profondes –domaine T3- ȋ< ͳͲ mȌ correspondent à lǯespace intertidal, tandis que le 
domaine T2 acquiert une position subtidale. Un système de bancs tidaux en chaine asymétrique 

modelé au sein des dépôts dǯU2, se met en place au  centre de la rade. Similaire à ceux observés dans la 

baie de Fundy (Dalrymple et al., 1990; Dalrymple and Rhodes, 1995), leur mise en place suggère lǯétablissement de chenaux dominés jusant ou flot caractéristiques à lǯembouchure des estuaires. 

Tandis que le centre de la rade est soumis à un régime de forte énergie, les parties les moins profondes 

développent des « tidal flats » en aggradation drainés par des chenaux tidaux (tidal gullies). Ce régime 

stoppe aux alentours de 3 000 ans avec lǯinstallation de la surface dǯinondation maximum. 
 De 2 ͲͲͲ ans ȋcal BPȌ à lǯactuel : Installation du régime sédimentaire actuel 

 Un important hiatus sédimentaire marque la base du prisme de haut niveau actuel. Les dépôts 

sédimentaires sont associés à la dynamique tidale proche de la configuration actuelle. La morphologie 

héritée (tidal bar et tidal flat) est conservée et participe à la chenalisation de la circulation tidale à 

travers la rade. Les dépocentres se localisent dans les parties peu profondes soumises à des courants 

de marée de faibles intensités. Le développement récurrent du maërl (algues corallinacées), associé 

aux dépôts de U3, suggère des conditions de faible énergie et dǯeau peu turbide ȋDutertre et al., ʹͲͳͷȌ. 
Leur apparition peut-être corrélée avec des périodes de faibles apports sédimentaires et leur 
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disparition avec la récurrence de tempêtes pendant le dernier millénaire (Van Vliet-Lanoë et al., 2014a 

et b). 

C. Contrôle de mise en place et de préservation des dépôts 

 Si lǯaugmentation du niveau de la mer joue un rôle fondamental dans lǯétablissement des schémas stratigraphiques ȋMitchum et al., ͳͻ͹͹; Ͷͺ͵ Vail et al., ͳͻ͹͹ Ȍ, lǯarchitecture sédimentaire des systèmes côtiers est étroitement liée à lǯhéritage géomorphologique  ȋPosamentier  and Allen , 1993;  

Garcia - Gil et al., 2002; Dalrymple et al., 2006 ; Tessier et al., 2012; Green et al., 2013; Zhang et al., 

2014; Menier et al., 2016;). En outre comme souligné par Cattaneo and  Steel (2003), le rapport des 

vitesses de remontée du niveau marin et de la pente de la surface dǯinondation héritée détermine 
étroitement le potentiel de dépôt et de préservation des cortèges transgressifs en rapport avec le recul 

plus ou moins rapide de la ligne de rivage. Le rôle de la morphologie héritée semble à ce titre 

important pour le comblement de la rade de Brest. En effet, la physiographie irrégulière de la rade 

induit une distribution contrastée des environnements côtiers pendant la transgression et une 

extension latérale particulière des aires intertidales. Le jeu de données disponibles offre la possibilité dǯexaminer en détail la conjonction de ces facteurs. Un graphe synthétique (Figure 110) représente la 

mise en regard des différents paramètres avec : 

1) Lǯévolution des vitesses de remonté du niveau marin.  La courbe de vitesse de remontée du niveau marin représente ici le potentiel dǯaccommodation, taux de création dǯespace disponible pour la 
sédimentation (Jervey, 1988). 

 2) La vitesse (horizontale) de recul de la ligne de rivage calculée à partir dǯun profil bathymétrique 
représentatif deep-shallow de la rade et dǯune courbe de remontée récente compilée du niveau de la 
mer (Camoin et al., 2012; Goslin et al., 2015). Pour comparaison ; une courbe virtuelle de retrait de la 

ligne de rivage correspondant à une surface de transgression de pente uniforme (-45 à 0m de 

profondeur) est aussi représentée.  

3) La chronologie de mise en place des unités sismiques et surfaces remarquables. 

4) Les taux de sédimentation. Ce dernier paramètre reste difficile à évaluer et les taux de sédimentation sont calculés à partir des carottes couvrant lǯintervalle holocène. )ls correspondent aux dépôts préservés de lǯérosion situés entre les surfaces de discontinuités érosives ȋTRS et MFS). Les 

variations climatiques, pouvant modifier les flux continentaux, ne sont pas ici contraintes.  

 Avant 8 200 cal BP., la rade enregistre un taux de sédimentation élevé de 0.27 cm/an, conservé 

dans les baies peu profondes (tidal flats), aux pieds de pente de ces baies et au niveau des terrasses bordières du chenal principal. Cette sédimentation ȋunité Uͳ ou TSTͳȌ sǯaccorde avec un taux de remontée du niveau marin élevé ȋenviron ͳ,ͳ cm/anȌ offrant un espace dǯaccommodation largement 
supérieur aux apports. La vitesse de retrait du rivage est faible (0,1 à 0,2 m/an). 
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 Le graphique montre deux vitesses maximum de retrait rapide du trait de côte (10 et 6 cm/an) 

centrées autour de 8 200 et 7 000 cal BP et correspondant à lǯennoiement des domaines  Tʹ et T3 assimilables à des larges terrasses. )ls encadrent lǯintervalle de temps correspondant au 
développement de la surface de ravinement tidale qui semble ainsi favorisé par ce retrait rapide. Lǯabsence de dépôts préservés sur le domaine central Tʹ peut sǯexpliquer par la dispersion des dépôts 

associés au recul rapide de la ligne de rivage ensuite dispersés selon la migration vers le domaine continental de lǯhydrodynamique tidale. Les « tidal flats » alimentés par les sédiments remobilisés 

continuent à aggrader dans le domaine T3. 

Entre 7 000 et 3 000 cal BP, le ralentissement de vitesse de recul du trait de côte permet la 

préservation des dépôts (U2 ou TST2). Les taux de sédimentation sont néanmoins très faibles (0,04 cm/anȌ. Cette diminution sǯaccorde avec une baisse continue du potentiel dǯaccommodation qui 
devient inférieur à 0,05 cm/an autour de 3 000 cal. BP. 

 Le taux de sédimentation excédant le potentiel dǯaccommodation autour de ͵ 000cal BP 

détermine la position maximum de recul du trait de côte correspondant à la surface dǯinondation 
maximum.  Elle marque la transition entre le cortège transgressif et le cortège de haut niveau marin et sǯaccompagne dǯun hiatus sédimentaire important (de 3 000 à 2 000cal. BP environ). Celui-ci est susceptible de sǯexpliquer par la redistribution de la dynamique tidale à travers la rade qui fait suite à la mise en eau des baies et zones peu profondes de la rade modifiant le régime dǯécoulement 
(Dalrymple et al., 2012). 

 La mise en place des unités sédimentaires et leur préservation apparaissent donc contrôlées au 

premier ordre par la conjonction de la vitesse de remontée du niveau marin et la morphologie héritée 

de la surface basale de transgression. Elle détermine la variation de vitesse de retrait de la ligne de 

rivage et la redistribution de la dynamique tidale qui contrôlent le timing des surfaces clés encadrant lǯintervalle transgressif. 
D. Comparaison avec les autres environnements estuariens 

 La particularité de la zone dǯétude, contrairement à dǯautres systèmes à dominance tidale de la 

façade Atlantique, est la géométrie étagée des dépôts sédimentaires. Ceux-ci sont  bien préservés dans 

les parties peu profondes de la rade de Brest et le remplissage partiel des paléo-chenaux est entretenu 

par la dynamique tidale actuelle amplifiée par le caractère semi-fermé de la rade.  En outre, la morphologie du littoral permet de conserver les archives sédimentaires de lǯimpact des houles 
(absence de surface de ravinement de la houle) contrairement à de nombreux autres systèmes 

estuariens en positions plus ouvertes.  Les dépôts de type « estuaire interne » sont ainsi conservés 

dans les parties les moins profondes tandis que les corps sédimentaires associés à un « estuaire 

ouvert » sont encore visibles dans le centre de la rade entretenus par la dynamique tidale actuelle.   
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 Par ailleurs, la mise en place du cortège de haut niveau et la surface dǯinondation maximum 
(vers 3 000 ans) apparaissent plus tardivement que dans les autres systèmes estuariens de la façade 

atlantique à lǯexception du système de la Vilaine ȋMenier et al, ʹͲͳͲ, Sorrel et al., ʹ ͲͳͲ ; Traini et al., 
2013). Comme suggéré par Tessier et al (2012), pour la Vilaine, cette apparition tardive peut sǯexpliquer simplement par le flux sédimentaire de la rade plus faible que dans de nombreux autres estuaires documentés. Les potentiels dǯaccommodation ȋvitesse de remontée du niveau marinȌ variant 
peu le long de la façade atlantique pour les périodes de temps considérées, les flux sédimentaires plus 

forts entraineront une transition plus précoce des cortèges transgressifs vers les cortèges de haut niveau après comblement de lǯespace de sédimentation. Les faibles flux sédimentaires déterminent 
également le faible développement du prisme de haut niveau de la rade de Brest en regard des 

systèmes estuariens au débouché de grandes rivières (Yangtze ou Qiantang). Ainsi, le remplissage sédimentaire de la rade de Brest retrace lǯévolution du système dǯun environnement continental vers 
un environnement marin.  
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V.1.2 Article: « Control factors of Holocene sedimentary infilling in a 

semi-closed tidal estuarine-like system : the Bay of Brest (France)  » 

Gwendoline Gregoire, Pascal Le Roy, Axel Ehrhold,Gwenael Jouet, Thierry Garlan 

 

______________________________________________________________________________ 

ABSTRACT 

 This study details the sedimentary infilling of an original tide-dominated estuary system 

during final stage of the last marine transgression. The confined Bay of Brest is connected to the open 

sea by a narrow strait and exhibits a well-preserved paleo-channel extending from the present-day 

rivers (Aulne and Elorn) to the Iroise Sea. The compilation of high- and very-high-resolution 

bathymetric and seismic data, constrained by dated sediment samples, allows us to classify the paleo-

morphology of the bay into three stepped domains: the paleo-valley floor surrounded by fluvial 

terraces, the central plateau, and the shallow embayments. Taking into account the main factors 

controlling the infilling, including sea-level rise, substratum morphology, and hydrodynamics, the 

stratigraphic scheme of the bay has been reconstructed. The lowstand system track (LST) is 

characterized by relict Pleistocene continental deposits associated with the last low level around 

21000 cal yr B.P. The transgressive phase (TST) is divided into two parts. The lower part (TST1) 

constitutes the first stage of transgressive deposition in the bay. Starting around 9000 cal yr B.P., it is 

characterized by tidal flats associated with deposits in the inner estuary, and extends from the foot 

slope of the shallowest parts to the coast. It ends at 7000 cal yr B.P. and is separated from the upper 

part (TST2) by a tidal ravinement surface that occurs around 7700 cal yr B.P. at the foot slope. TST2 

formed sand bodies in the central part of the bay between 6800 and 3000 cal yr B.P. These deposits, 

interpreted as tidal banks, are associated with the outer estuarine environment. The maximum 

flooding surface (MFS), dated around 3000 and 2000 cal yr B.P., marked the installation of a highstand 

system track (HST) under the influence of tidal currents, storms events, and anthropogenic activity. 

The establishment of the different system tracts is controlled at the first order by the discontinuous 

Holocene retreat of shorelines and estuary areas due to the stepped deglacial sea-level rise on the 

inherited substratum morphology. The direct evolution of the volume of the assumed accumulated sea 

water in the bay favoured the gradual installation of the present-day hydrodynamic circulation.  

________________________________________________________________________________ 
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Introduction 

 Modern estuaries constitute key areas for the preservation of sedimentary deposits related to 

the Holocene period. Located at the land-sea transition, their sedimentary records establish an archive 

of environmental evolution in the context of marine transgression. Classified by their morphology 

(Perillo, 1995; Ryan et al., 2003; Dalrymple, 2006) and physical parameters (Pritchard, 1955; Fischer, 

1976), they are very diverse. Although sea-level is recognized as one of the main factors controlling 

estuary infilling, it is always in combination with the impact of hydrodynamics, sediment supplies, and bedrock morphology. During the ͳͻͻͲǯs, interest grew for the study of estuarys and incised-valleys, 

due to the well-conserved deposits constituting a potential oil reservoir (Posamentier and Allen, 1993; 

Zaitlin et al., 1994; Dalrymple, 2010). These studies have highlighted the importance for the control of 

system parameters of the sedimentary deposits (Chaumillon et al., 2010). The case of the tide-

dominated estuary, although less studied, is a good example of sedimentary preservation, partly 

because of its location at the land-sea transition (Dalrymple et al., 1990; Jouet et al., 2003; García-

García et al., 2005; Billeaud et al., 2010; Menier et al., 2010; Proust et al., 2010; Dalrymple et al., 2012; 

Tessier et al., 2012; Traini et al., 2013; Green et al., 2013; Zhang et al., 2014).  

 However, the tidal accommodation that controls the infilling of the system prevents the 

upstream-downstream read of the system and the longitudinal variability is always poorly understood 

(Dalrymple et al., 2012). The containment of the estuary processes in the confined Bay of Brest offers a 

unique opportunity to improve the understanding of this type of sedimentary environment. The 

isolated tide-dominated estuary system is indeed sheltered from the waves by a narrow strait, 

preserving shallow tidal deposits from coastal erosion. Numerous sedimentological and geophysical 

data collected in the area allow us to form a detailed sedimentary record from the coast to the paleo-

valley in order to (1) determine the main controlling factors of the sedimentary infilling, (2) determine 

the landward retreat of the estuarine processes during the Holocene, and finally (3) establish the 

timing and the role played by the installation of the present-day hydrodynamic circulation on the 

sediment redistribution. 

2. Regional settings 

2.1 Geology and oceanography 

 The Bay of Brest, located at the western-most part of Brittany (France), constitutes an original 

confluence of two estuary systems covering an area of 181 km² and connected to the Atlantic Ocean 

(Iroise Sea) by the Goulet (a narrow strait of one nautical mile wide) (Figure 96).  Its 250 km-length 

jagged coastline includes various sheltered and shallow areas (< 10 meters water depth), where 

embayments and coves represent 40% of the Bay of Brest. Most of them are characterized by tidal flats 

surrounding a deeper axial channel network. The bay corresponds to a submerged drainage system 

oriented in the continuity of the main rivers: Aulne and Elorn. The two river channels converge to the 



CHAPITRE V : Dynamique de remplissage au cours de la dernière transgression marine 
 

188 

 

center part of the bay where they merge and form a large valley in the Goulet area (57 meters Below 

Lower Astronomical Tide (BLAT)) (Figure 96). The structure of this network is consistent with the 

substratum geology controlled by an inherited fault system (CNA), with a trend of N°70, and 

separating two regional geological features (Figure 96). Hercynian granitic rocks form the north 

domain, whereas the south, which is the whole rocky basement of the bay, is composed of sedimentary 

rocks (Brioverian to Paleozoic) (Babin et al., 1969; Garreau, 1977, 1980; Ballèvre et al., 2009; Ballèvre 

et al., 2014). The main structural direction is intersected by later faults trending 140° N and is 

associated with the Atlantic opening (Kerforne fault) (Figure 96). 

 

Figure 96: Localisation map, bathymetric map and geologic map of the bay of Brest and the Iroise Sea. 

 The present-day morpho-sedimentary cover allows us to distinguish three main areas in the 

Bay of Brest: (1) the central bay characterized by coarse bio-lithoclastic sediments becoming finer 

towards the estuaries, (2) the Elorn mouth at the north, and (3) the Aulne mouth in the south. Both are 

characterized by large tidal flats covered by a muddy fraction mixed with coarser sediments mainly 

composed of shells (Crepidula) and red algae debris (Maërl) (Gregoire et al., 2016). Currently, the 

morpho-sedimentary partitioning is mainly maintained by tidal currents, with a tidal range of 4.7 

meters (semi-diurnal), and fluvial hydrodynamics. The narrowness of the bay entrance mainly impacts 

the hydrodynamic circulation in two ways: (1) it generates, by the Venturi effect, a strong tide current 

reaching speeds of up to 9 m/s in spring tide conditions, and (2) it limits wave influence. Thus, marine 

hydrodynamics are largely dominated by tidal currents ranging from 0.25 to 2 m/s. The main fluvial 

supply comes from the Aulne river with a sedimentary contribution of 7,000 (tonnes/year in dry 

weight) and a water discharge four times higher (22 m3/s) than the Elorn river (Bassoulet, 1979; 

Auffret, 1983). However, due to local winds the sea is choppy, which affects the superficial mass water. 

Thus, waves with a weak wavelength and strong steepness can reach the shore with high obliquity 

(Pommepuy, 1977).  
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2.2 Network formation and paleo-sedimentology 

 During the 1970s and 1980s, pioneering studies contributed to the characterization of the 

incised valleys in the Bay of Brest and its extension to the adjacent open sea (Hinschberger and Saint-

Réquier, 1970; Fichaut, 1984). More recent studies enabled the reconstruction of portions of the 

paleo-fluvial network installation from the first incision to the present-day (Hallégouet, 1994; Baltzer 

at al., 2010). During the Tertiary, the first fluvial network was installed on a leveling surface and 

flowed toward the NW in the present-day Penfeld River (Figure 96). The true genesis of the bay begins 

in the late Oligocene. At this time, a stream, evolving by regressive erosion in a narrow corridor (the present day ǮGouletǯȌ along an inherited fault ȋCNAȌ, captured the Aulne and Elorn rivers ȋ(allégouet, 
1994). The resulting network was oriented toward the WSW in the direction of the Iroise Sea. In 

parallel, a secondary network formed in the depression of the Plougastel-Daoulas peninsula (Garreau, 

1980). The hollowing out of the bay was accentuated with the Pleistocene eustatic variations. During 

each glacial-interglacial cycle, the sedimentary records were largely eroded and the low preservation 

from one highstand to another was facilitated by the non-subsiding context of the bay. The channelsǯ backfill is assumed to be partly composed by periglacial ǲheadǳ dated from the last glacial episode, 
with an age of around 30000 cal yr B.P (Morzadec-Kerfourne, 1974). Recent studies were also 

conducted in the marshes surrounding the bay in order to evaluate the Holocene deposits (Stéphan, 

2010; Goslin et al., 2013, Fernane et al., 2014; Goslin et al, 2015; Stéphan et al., 2015). The micro-fauna 

assemblages and peat analyses (organic 14C dating) show that during the Holocene period the Bay of 

Brest evolved non-uniformly from a continental to a marine environment. The stratigraphic succession 

is characterized at the base by continental peats (6400 and 4500 cal. B.P) buried by salt-marsh 

deposits (4500-3600 cal. B.P) and finally covered by a modern-day layer (2700 cal. yr B.P to present-

day).  

3. Materials and methods 

 The present study is based on a combined approach involving high- and very-high-resolution 

seismic data constrained locally by cores (Figure 97). These data were obtained during the SERABEQ 

surveys between 2014 and 2015, and to complete the new dataset former profiles have been 

reprocessed and the interpretation has been refined.  

 The main high resolution seismic data were gathered during the SERABEQ 1 campaign in 2014 

(90 km of profiles), performed onboard the IFREMER R/V Thalia, and from several teaching surveys 

carried out by the University of Western Brittany (Brest) on board the Albert Lucas (423 km of 

profiles) (GEOBREST 2009, 2010, 2011, 2012, 2013, and GEOLUCAS 2009, 2015). The former re-

interpreted seismic profiles were recorded during the SAMDISOIR survey in 1992 (162 km of profiles).  

All these acquisitions were performed using a single-channel (SIG©) streamer and a SPARKER source: 

dominant frequency is around 400 Hz enabling a vertical resolution of 1 m. Data were recorded in the 
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ǲSegYǳ format with the DELPH acquisition system© (developed by IX blue). In addition, 378 km of 

very-high resolution seismic profiles were recorded in the shallowest parts of the study area, with a 

depth range of between 10 and 2 meters, during the SERABEQ 2 survey (2015) on board the IFREMER 

vessel Haliotis equipped with a sub-bottom profiler (Chirp processes). These data sets were completed 

with several training surveys of the launch (HALIOTEST1 and HALIORADE) and with the REBRADE13 

survey in 2013 (Figure 97). The Chirp pulse bandwidth is between 1.7 to 5.5 kHz and allows a 

theoretical vertical resolution of up to 30 cm. Raw data were processed by the SUBOP© software 

(developed by IFREMER). 

 

Figure 97: (a) Location map of all seismic profiles used in this study. (b) Simplified bathymetric map showing the position of 

seismic lines and gravity-cores selected for this present paper. Bathymetric lines indicate the seabed depth spaced every 5 

meters. The very clear grey parts indicate the shallowest parts comprises between 0 and -5 meters. 

 3.1 Geophysical data 

 In total, the seismic profiles, representing more than 1,200 km, cover an extended zone from 

the proximal areas in the main estuaries (Aulne and Elorn rivers) and in the confined areas of the Bay 

of Brest, to the open sea area (Figure 97). All seismic lines were visualized, correlated, and interpreted 

with Kingdom Suite software (Seismic microtechnology INC©), using seismic stratigraphy principles 

(Mitchum et al., 1977; Vail et al., 1977). They are displayed in two-way travel time in ms (Figure 100; 

Figure 101; Figure 102) and all the depth references are expressed in Below Astronomical Tide 

(BLAT). The correlation between core data and seismic profiles showing the whole sedimentary cover 

above the basement suggests taking into account a mean velocity of 1,800 m/s for a depth-conversion 

of unconsolidated, mainly coarse-grained sediment.  
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3.2 Coring data and AMS dating 

 In this study, five cores collected during the SERABEQ 3 surveys are presented. The cores, with 

lengths between 1 and 3.5 meters, were analyzed in our laboratory. The PVC liner was cut in half 

longitudinally for examination and core description. They allowed us to calibrate the sedimentological 

facies of the superficial deposits of the bay. The AMS 14C measurements were conducted at the Poznan 

radiocarbon laboratory (Poland). Analyses were performed on CaCO3 from marine shells (bivalve 

mollusks and turritellas) that were taken in life position and from the bulk of benthic foraminifera. 

Calib Rev 7.0.4 software (Stuiver et al., 2013) was used to calibrate the 14C ages using the ǲ)ntcalͳ͵ǳ 
calibration curve (Reimer et al., 2013). We assumed a marine reservoir correction of 325 years in the 

Bay of Brest (Tisnérat-Laborde et al., 2010) (Tableau 11). 

Core label 
Depth   

(cm) 
Lab. Number Species 

14C age    

(yr BP) 

error   
(1σ) 

Reservoir 

correctiona 

(14C yr) 

errora 
(1σ) 

14C age 

corrected for 

reservoirb     

(14C yr BP) 

errorc 
(1σ) 

Calendar age 

ranged         

(yr BP, 2) 

SRQ3-KS02 35 Poz-76836 bulk bentic 1025 30 325 46 700 55 621-729 

SRQ3-KS02 92 Poz-76860 marine shell 4410 40 325 46 4085 61 4435-4729 

SRQ3-KS34 20 Poz-76814 bulk bentic 990 30 325 46 665 55 546-686 

SRQ3-KS34 80 Poz-76816 marine shell 1670 30 325 46 1345 55 1175-1368 

SRQ3-KS34 163 Poz-76817 marine shell 2200 30 325 46 1875 55 1695-1935 

SRQ3-KS34 220 Poz-76820 marine shell 3325 35 325 46 3000 58 3020-3347 

SRQ3-KS34 260 Poz-76821 bulk bentic 5590 40 325 46 5265 61 5914-6195 

SRQ3-KS39 8 Poz-76861 marine shell 740 30 325 46 415 55 421-533 

SRQ3-KS39 35 Poz-76862 bulk bentic 1800 40 325 46 1475 61 1292-1425 

SRQ3-KS39 73 Poz-76863 bulk bentic 2250 40 325 46 1925 61 1716-1996 

SRQ3-KS39 87 Poz-76864 marine shell 2395 30 325 46 2070 55 1896-2154 

SRQ3-KS39 97 Poz-76837 marine shell 2590 30 325 46 2265 55 2143-2357 

SRQ3-KS39 121 Poz-76838 bulk bentic 4810 40 325 46 4485 61 4959-5311 

SRQ3-KS39 130 Poz-76840 marine shell 7410 40 325 46 7085 61 7788-8016 

SRQ3-KS39 290 Poz-76842 bulk bentic 7970 50 325 46 7645 68 8350-8563 

SRQ3-KS39 307 Poz-76843 bulk bentic 8010 40 325 46 7685 61 8361-8585 

SRQ3-KS39 347 Poz-76849 marine shell 8200 50 325 46 7875 68 8545-8817 

SRQ3-KS41 25 Poz-76832 bulk bentic 1780 30 325 46 1455 55 1284-1419 

SRQ3-KS41 77 Poz-76833 marine shell 7280 40 325 46 6955 61 7675-7879 

SRQ3-KS41 210 Poz-76834 bulk bentic 7890 50 325 46 7565 68 8274-8479 

SRQ3-KS44 35 Poz-76826 marine shell 2275 30 325 46 1950 55 1736-2004 

SRQ3-KS44 150 Poz-76827 marine shell 4245 35 325 46 3920 58 4224-4451 

SRQ3-KS44 250 Poz-76828 marine shell 5590 40 325 46 5265 61 5914-6195 

SRQ3-KS44 260 Poz-76830 marine shell 5620 40 325 46 5295 61 5929-6211 

SRQ3-KS44 320 Poz-76831 marine shell 6280 40 325 46 5955 61 6660-6941 

                    

a: Reservoir correction infered from Tisnérat-Laborde et al.(2010). 

b: Corrected 14C ages are obtained by subtracting the reservoir correction to the original 14C age  

c: Errors associated to the corrected 14C were propagated through the quadratic sum 

d: Corrected 14C ages were then calibrated using the atmospheric calibration curve IntCal13 (Reimer et al., 2013) 

Tableau 11 : Table summarising 14C radiocarbon dating used for this study, their correction according to the age reservoir and 

their calibration. 
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Figure 98: Morphology of the Paleozoic bedrock of the bay of Brest and its entrance from the seismic data interpretation covering the area. Some parts could not be represent due to the acoustic 

mask interpreted as organic-gas. 
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4. Results 

The combination of former and recent geophysical and sedimentological investigations has permitted 

us to depict the last glacial landscape of the Bay of Brest (paleo-valley and substratum morphology) 

and the confined Holocene sedimentation that followed.  

4.1 The substratum morphology  

 By removing the sediment stacking, a digital terrain model (DTM) of the seismic substratum 

has been designed for the Bay of Brest and for the connected opened sea area, localized between the 

Bay of Bertheaume and Camaret (Figure 98). Because of the presence of a gas blanket on seismic 

imagery (Figure 98), some parts of the substratum could not be observed.  

 The substratum morphology of the bay is characterized by a succession of three stepped 

domains (Figure 98). They can be interpreted as large terraces separated from each other by 

escarpments with elevations reaching up to 5 meters.  The first step is linked to the valley activity and 

bounds the deeper incision on either side. This terrace developed mainly in the opened sea area at 30 

meters deep where it can be individualized locally over lengths of 1000 meters (Figure 98). The second 

stepped domain is wider, with a slightly steeper slope than the previous one. It corresponds to the 

major part of the substratum between 25 to 20 meters deep. This domain is larger toward the open 

sea (2,500 meters large in the bay to 3,500 meters in the open sea area). This terrace is incised by 

numerous gullies lying perpendicular to the main valley. Finally, the third stepped domain 

corresponds to the shallow sector (from 16 m deep to the present-day shoreline) and forms the 

embayments and coves restricted to the Bay of Brest. Numerous gully heads incise this terrace and 

extend deeper into the main channel (Figure 98). 

 The paleo-fluvial network extends from the present-day river estuaries to the Iroise Sea 

towards the west. The channel depths decrease at the estuaries approach (from 60 to 30 meters 

depths) and its morphology differs at the connection with both estuaries (Figure 98). In the south, the Aulneǯs meandering paleo-valley flowed toward the north-east and the central basin (Sinuous Index SI 

about 1.15). In the north, the Elorn paleo-channel system was very linear and was probably controlled 

by the presence of a NE-SW trending fault bounding the northern side of the bay. In the Goulet, 

although the channel is narrow (maximum 500 meters), the incision is deep (60 meters) and 

surrounded by high cliffs (about 50 meters from the bottom of the paleo-valley). Seaward, the central 

valley becomes wider and less incised where it intersects a major regional SE-NW structural feature 

(Kerforne fault) (Figure 96; Figure 98). A secondary network is located seaward and in the Aulne and 

Elorn estuaries. Corresponding to a previous fluvial pattern, it was incised by the main system. More 

developed in the south (Aulne), the meanders it forms are less clear than the native line. It reaches a 

maximum depth of 30 meters against 35 meters in the principal axis. Towards the harbor, the Elorn 
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channel is divided into two branches that merge westward at the confluence with the Aulne channel. 

In the Iroise Sea, a meander could result from this zone of tectonic weakness that affects the linear 

trend of the network (Garreau, 1977; Ballèvre et al., 2014). 

 

4.2 Seismic stratigraphy and local distribution 

 The purpose here is to describe the seismic imagery of the sedimentary stacking pattern by 

analyzing the reflection changes in frequency, amplitude, continuity, and their internal configuration, 

summarized in Figure 99.  

 Gas accumulation and probably coarse-grained deposits (sand to pebbles) disturb the acoustic 

signal in many places. This acoustic mask is especially well-developed in the shallowest flat area of the 

bay ( ). Nevertheless, it was possible to distinguish fourteen seismic facies gathered in four units, 

named from the bottom (U0) to the top (U3). These are illustrated on selected profiles and fence 

diagrams characterizing the embayment stratigraphy (Figure 100), the Aulne valley infill (Figure 101; 

Figure 105), and the estuarine Elorn deposits (Figure 102;Figure 103) and located on Figure 105. 

 Unit 0 (U0) is characterized by medium to high frequency, high amplitude, and low continuity 

reflectors (Figure 99). It displays a chaotic to sub-parallel internal configuration and is essentially 

localized in paleo-valleys, where it reaches 5 to 10 meters of thickness, and accumulates locally in the 

form of internal terraces (Figure 101; Figure 102; Figure 105).  

 Unit 1 (U1) covers the acoustic basement of the embayment (average thickness of 5 meters). It 

also overlays the unit below, U0, on the Elorn terraces (Figure 102; Figure 105) and sporadically in 

some meanders of the main axis with a thickness up to 10 meters (Figure 100; Figure 101; Figure 102). A 

strong reflection marks the discontinuity (D1) between U0 and U1. The acoustic signal of this unit 

differs in function of its location: embayment (F1e) or paleo-valley (F1p). In the embayments, the 

seismic geometry depicts an aggrading set of parallel reflectors that presents medium frequency and 

high amplitude and continuity (Figure 99;Figure 100;Figure 102). Locally, some cut and fill patterns can 

be observed through the embayment (Figure 100). Within the paleo-network, the F1p1 facies mostly 

grade into parallel and continuous oblique reflectors prograding and aggrading across the channels 

with high frequencies and amplitudes. Some chaotic facies are also observed (F1p2) (Figure 102). The 

seismic subfacies located along the bank of the paleo-valley can be also organized in a remarkable set 

of parallel aggrading reflectors with medium to high frequencies and high amplitudes and continuities 

(F1p3) (Figure 103). 
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Figure 99: Characteristics and location of the different seismic units and facies encountered on chirp and sparker profiles. 

 Unit 2 (U2) was deposited in an erosional discontinuity marked by a strong reflection (D2). It 

has a larger extension through the bay with significant thicknesses variations. It can reach 15 meters 

in the paleo-valley (Figure 105) but its mean value is more about 5 meters.  It presents some erosional 

channels above the embayment and sharp erosion from either side of the paleo-valley (Figure 100). As 

for U1, the acoustic parameters differ according to the seismic unit location (Figure 99). In the 

embayment, the F2e facies presents two different subfacies. F2e1 is characterized by slightly oblique 

prograding reflectors with medium frequencies and continuities and high amplitudes. In contrast, the 

F2e2 facies shows parallel aggrading reflectors of high frequencies and medium amplitudes and 

continuities. U2 also constitutes the main part of the paleo-valley infill and it can be divided into four 

facies (F2p1, F2p2, F2p3, and F2p4). F2p1, F2p2, and F2p3 correspond to the core of the modern tidal 

bank identified on bathymetry (Figure 102). They have the same acoustic characteristics, with medium 

frequencies and high continuities and amplitudes, but their own internal reflector configurations. At 

the base, the F2p1 subfacies shows oblique prograding reflectors, overlaid by F2p2, which aggrades 

with parallel reflectors and is directly covered by sigmoidal progradational reflectors (F2p3). The 
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F2p4 subfacies shows oblique reflectors prograding with high frequencies and medium amplitudes 

and continuities.  

 Thin, draping Unit 3 (U3) is located above an erosional discontinuity (D3) (Figure 100; Figure 

101; Figure 102). It presents aggrading parallel reflectors with low frequencies and amplitudes and 

medium continuities (Figure 99). In some places, it can be confused with the thickness of sparker 

seismic signals at the top of the records, but its presence is confirmed by the ultra-high resolution 

chirp seismic profiles (Figure 102). It is located throughout the entire bay but is more largely 

widespread over the tidal flats (Figure 105). 

 Thus, the greatest sediment thickness is located in the paleo-channel with a maximum of 25 

meters thick in front of the harbour, but also along the western and eastern channel rims in the central 

part (Figure 105). In the Aulne estuary, only the meanders of the secondary network are filled. All 

embayments have sedimentary infill ranging from 5 to 10 meters, while deposits are absent or very 

thin (< 1 meter) across the central terrace.  

 

Figure 100: Seismic line shot in the bay of Roscanvel and its interpretation (SRQ-20010). The vertical scale is in two way travel 

time (ms TWTT) for the seismic line and in meters for the interpretation. Horizontal scale is in meters. The core collected along 

the line is positioned (red) on the seismic profile (see figure 11 for detailed description). 
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Figure 101: Seismic line shot in the Aulne estuary and its interpretation (Geobrest11_18). The vertical scale is in two way travel 

time (ms TWTT) for the seismic line and in meters for the interpretation. Horizontal scale is in meters. 

 

Figure 102 : Seismic line shot in the Elorn estuary and its interpretation. The seismic profile is divided in a sparker line at left 

(SMDS-22) and chirp line at right (SRQ1-70012). The vertical scale is in two way travel time (ms TWTT) for the seismic line and in 

meters for the interpretation. Horizontal scale is in meters. 
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Figure 103 : Fence diagram of seismic profiles showing the internal architecture of the Elorn estuary (see figure 2 for location). Dashed lines were used where the acoustics masks can hide the 

reflectors architecture. The core collected along the line is positioned (red) on the seismic profile (see figure 11 for detailed description). 
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Figure 104 : Fence diagram of seismic profiles showing the internal architecture of the main Aulne axis and its secondary network (see figure 2 for location). Dashed lines were used where the 

acoustics masks can hide the reflectors architecture. The core collected along the line is positioned (red) on the seismic profile (see figure 11 for detailed description). 
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Figure 105 : Thickness of the sedimentary infill of the bay of Brest and its entrance in meters. Below the thickness of each unit 

(U0 to U3) has been represented. The dashedhe dashed line represents the paleo-network. 
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4.4 Core Analysis  

 Five representative cores (SRQ3-KS02; KS-34; KS-39; KS-41; KS-44) located in key parts of the 

Bay of Brest and located along seismic profiles (Figure 106) were selected to constrain the seismic 

facies by sediment lithology and to establish a chronostratigraphic scheme.  

 

Figure 106 : Lithological description of selected gravity-cores for this study (see figure 2 for location). Radiocarbon calibrate ages 

are indicate on the right side of each log. The correspondence with seismic unit was indicated with colour bars in the left side. 

 The cores SRQ3-KS02, KS-41, and KS-44 are located across the outlet of the Elorn estuarine 

area from the paleo-valley (KS02, water depth of -22 meters) and close to the Corbeau bank (KS 41, -

12 meters; KS-44, -9 meters). This core succession is correlated with the SRQ-70012 seismic profile 

(Figure 97).  

 SRQ3-KS02 is a short core (1.45 meters) constituted by fine sand associated with debris of sea-

shell and Turitella. A thin layer (10 cm) of shelly coarser sand (1.05 meters depth in the core) is 

interpreted as the separation between the seismic U3 (upper part) of the core and U2 (bottom part) ().  

 SRQ3-KS41 is situated on the southern rim of the estuarine axis (Figure 97Figure 106). The 

upper 60 cm of the core is topped by a thin silty layer covering gravels and overlying a mud bed 

grading gradually upward into coarse sand. This succession is associated with the seismic U3. Deeper, 

the sediment is constituted by a mixed mud alternating with rich-organic layers characteristic of the 

seismic U1. 

 SRQ3-KS44, located on the Corbeau bank, is representative of sediment accumulations on the 

shallowest part of the bay (Figure 97) (-9 meters of depth). The upper part, corresponding to the 

seismic U3, is characterized by very fine sediment enclosing a thick shelly bed. Another shelly layer of 

20 cm, located at 130 cm below the top, divides the core in two parts and rests on a silty facies with 

occasionally rich-organic laminae. The lower facies is correlated with the seismic U2 (Figure 106).  
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 SRQ3-KS39, located on the SRQ-20010 line, samples the seismic units U1 to U3 (Figure 97; 

Figure 106). It allows us to define the infilling along the slope limiting the tidal flats. The upper part of 

the core is characterized by a sandy mud alternation with fine sand beds, including debris of sea-shells 

and calcareous algae (maërl). The latter, interpreted as a seismic U3, is separated from deeper facies 

by an erosional surface at 95 centimeters under the top of the core (D3). Below, a layer (30 cm) 

constituted by a medium sand matrix mixed with seashell debris, corresponds to seismic U2. The 

bottom part of the core (from 125 to 355 cm) is expressed by muds alternating with thin organic-rich 

horizons occurring at the core base. This facies is interpreted as seismic U1 Figure 106).  

 SRQ3-KS34 illustrates the sedimentary succession preserved in the Aulne estuary (-10 m of 

water depth). This core, located on the SRQ-80006 seismic line, is characterized by two different 

sedimentary facies (Figure 97). The first 175 centimeters are constituted by silty sediment intercalated 

with maërl beds several centimeters thick. It rests on a shelly layer, interpreted as medium sand, 

starting with a concentrated section of debris shell. The first sedimentological facies is interpreted as 

U3 and the second, at the bottom, as U2. 

4.5 Chronostratigraphic interpretation   

 Despite the segmentation of the study area and the distinct types of sedimentation along the three stepped terraces, it is possible to correlate the depositǯs evolution through the bay thanks to the 
acoustic geometries (Figure 114; Figure 115; Figure 116; Figure 117), core descriptions, and radiocarbon 

ages (Figure 106).  

 The basal unit (U0) corresponds to the first stage of the sedimentary infill. It is restricted to the 

bottom of paleo-valley, in the secondary network and it generally smooths the bedrock irregularities 

(Figure 105). Although it was not recovered by coring, its chaotic geometry and discontinuous 

reflectors are interpreted as signature of heterogeneous and coarse continental deposits (gravels). 

Such continental facies corresponds to preserved channel lag and are assumed to have been deposited 

during the last or previous low sea stand episodes.  

 The second unit (U1) is further preserved in the shallowest part of the bay (< 10 m) and on the 

medium terraces surrounding the estuarine axis of the Aulne and Elorn Figure 105). The deposits, 

presenting cut-and-fill facies in the shallowest parts and corresponding to mud with organic-rich 

horizons, are at the origin of the Corbeau bank elaboration and the infill of the embayment bordering 

the Aulne paleo-valley (Daoulas and Poulmic) (Figure 102; Figure 103; Figure 104). Similarly, they 

constitute the main part of the embayment infilling of the Roscanvel and Fret bays.  The top of U1 is dated at ͹͹͹͹±ͳͳͶ cal yr B.P in the embaymentǯs foot slope. This unit is also recognized on the paleo-

valley rims in the central part of bay, especially in the convex part of the meanders (Figure 101; Figure 

105). Its deeper deposits (<30 meters of water depth) could not be sampled due to sandy bodies 
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preventing penetration of the gravity corer. Nevertheless, thanks to the geometry reflectors they can 

be interpreted as estuarine deposits corresponding to different settings. They are assumed to 

correspond to supratidal and intertidal flat deposits in shallow parts with preserved stacked tidal 

channels. In contrast, prograding and aggrading geometries, observed in the deeper part, suggest a 

relative high hydrodynamic regime allowing formation of sand-dominated point bars and spit bars 

along subtidal sinuous channels as described by Ginsberg and Aliotta (2011). Despite the lack of 

radiocarbon dating, we assume that the unit development is correlated with the beginning of the 

marine flooding of the bay marked by an input of marine sands through the paleo-channel network. 

 The transition between U1 and U2 has a signature that differs as a function of its location. On 

the embayements, the D2 surface seals several channelized erosions considered to be preserved tidal 

ebb channels. In contrast, along the rim of the paleo-network, this boundary is characterized by a 

sharp erosion enhanced by the major angular unconformity as illustrated in the Elorn (Figure 104) and 

the Aulne estuary (Figure 105). The radiocarbon ages allow us to bound the D2 surface range between 

7777±102 and 7902±114 cal. yr B.P. in the embayment foot slope.  

 The third unit (U2) is largely widespread over the entire bay (Figure 105). It is composed of a 

thin shelly marine sand cover associated with a silty matrix at the edge of embayments and channels 

and assumed to correspond to subtidal deposits. On the top of tidal flats, the shelly sand associated 

with a silty matrix acts as an impermeable barrier preventing the upward migration of biogenic gas 

(Figure 100). In the paleo-network it forms large sandy bedforms interpreted to be estuarine tidal 

banks (Figure 102). Their structure suggests the deposit of a high-energy marine environment oriented 

according to the channelization of tidal currents. The internal reflectors prograde above U0 as 

observed in figure 9, or on the meander deposits formed by U1 (Figure 101; Figure 105) or again over 

the channel levees Figure 103). Locally it also shows horizontal conformable deposits covering the 

underlying units of the paleo-channel bottom. The unit U2 is thus associated with a marine deposit 

environment of high-energy in the main paleo-network and low-energy on the top of embayments. The 

radiocarbon ages suggest that U2 is late Holocene (6801±141 to 3184±164 cal yr B.P) (Figure 110).   

 Discontinuity D3 marks the transition between the present-day (U3) and the late Holocene 

deposits (U2), surrounded by ages ranging from 2025±129 cal. yr B.P to 3184± 164 cal. yr. B.P.  

The last unit (U3) is the most widespread in the Bay of Brest but also the thinnest (Figure 105). Draping 

the previous units, it corresponds to the present-day cover. It appears as a thin shelly sand layer on the 

top of tidal banks, organized in dunes or ripples. More developed in the shallowest parts and estuarian 

approaches, it is constituted by silty-sand sediments intercalated with red algae bed. Common in 

Brittany due to its ecology (Grall and Hilly, 2002), the maërl algae appears as a solid marker of the 

stabilization of the installation of the marine environment dated at 2025±129 cal yr B.P (see section 

5.1).  
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5. Discussion 

 The purpose of this section is to examine the sequential stratigraphy of the deposits (1), to 

reconstruct the history of sedimentary infilling (2), to determine the control of each of the factors (sea-

level rise, morphological inheritance, and hydrodynamic changes) on the deposition (3), and finally to 

explain the uniqueness of the bay as compared to other systems (4).  

5.1 Sequential interpretation 

 Sequential stratigraphic analysis (Figure 107) requires the identification of sequence 
boundaries, flooding surfaces, and system tracts (Mitchum et al., 1977; Posamentier and Vail, 1988; 

Van Wagoner, 1988; Zaitlin et al., 1994; Myers and Milton, 1996; Posamentier, 2001; Catuneanu, 

2006). 

 

Figure 107 : Stratigraphic scheme of the sedimentary infilling in the bay of Brest. This figure reconstructs the sedimentary 

deposition for each domain: Embayments, central plateau, paleo-valley and estuarine rim. The thickness of LST (Low system 

tract), the TST (Transgressive system tract) and the HST (High system tract) evolves according to the location of the deposition. 

However the TST forms the main infilling of the bay and it is divided in two parts. The TST1 correspond to the lower part of the 

TST and it is separated from the upper TST (TST2) by a tidal ravinement surface (TRS) dated around 8 000 and 7 000 cal. yrs B.P. 

The HST and TST are separated by the Maximum Flooding Surface around 3 000 and 2 000 cal. yrs B.P. 

 The lower unit U0, considered to be composed of continental deposits, is understood as a 

lowstand system tract (LST) and overlays in the first sequence boundary (SB1) over which the erosive 

unconformity D1 surface corresponds to a second sequence boundary (SB2) (Figure 107). It is also 
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merged with the flooding surface (FS) marking the transition with the U1 unit. Thus the U1 and U2 

units form two parts of a transgressive system tract and constitute the main deposits of the Bay of 

Brest (TST1, TST2). They are separated by the D2 surface marking the landward shoreline retreat 

accompanying the flooding of the bay. The D2 surface also underlies the transition between intertidal 

and subtidal deposits over the shallow part of the bay. This channelized scouring surface, showing a 

large extension through the Bay of Brest, is interpreted as a tidal ravinement surface environment 

(TRS) resulting from the landward migration of the maximum tidal energy zone (Swift, 1968; 

Dalrymple et al., 1992; Allen & Posamentier, 1993; Cattaneo &  Steel, 2003  Tessier et al., 2012). 

Finally, the uppermost unit U3, marking the stabilization of the sea-level, constitutes an highstand 

system tract (HST) bounded at the base by the extensive D3 surface considered to be the Maximum 

Flooding Surface (MFS) (Figure 107). 

5.2 The history of the Holocene infilling 

 The general organisation of the sedimentary infilling of the Bay of Brest was reconstructed 

according to a stratigraphic scheme which presents three different systems tracts organised into one 

sequence associated with the final stages of the last marine transgression during the Holocene (Figure 

110). This sequence is characterized by the successive evolution of depositional environments and the 

landward retreat of tidal processes from the last lowstand around 26000 cal yr B.P (Peltier and 

Fairbanks, 2006) to present-day highstand conditions; it can be divided into four stages.  

A. From the last low sea-level to 10000 cal yr B.P: Flooding of the fluvial valley   

 During lowstand and glacial conditions, continental environments were dominant (Figure 108) 

and subjected to subaerial erosion. The basal infill of the paleo-fluvial system (LST) is attributed to last or oldest glacial deposits or/and periglacial ǲheadsǳ which were installed in the secondary network 
(Figure 100; Figure 101; Figure 103;Figure 104;Figure 105) but also in the gullies dug in rocks (Figure 

105). Previously observed in former studies, it was interpreted as fluvial burred deposits in the Bay of 

Brest (Baltzer et al., 2010) and in the paleo-valleys of Douarnenez (Jouet et al., 2003) and Vilaine 

(Menier et al., 2010; Traini et al., 2013). When this unit is preserved on terraces, it is often associated 

with periglacial heads (Babin et al., 1969, Morzadec-Kerfourne, 1974) (Figure 109, -35 meters).  
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Figure 108 : Distribution diagram of the depths in the bay of Brest. The grey bars indicate the distribution of the present-day 

depths whereas the dashed bars the distribution of rocky basement without deposits. It is added the distribution of areas in 

percentage. The blue part represents the evolution of marine area according to the sea-level rise; the yellow represents the 

intertidal area and the brow part the continental domain. The intertidal area evolves according to the depths repartition. 

 During the major phases of sea-level rise and at the end of the debated melt water pulse 1B 

(Bard et al., 2010), the sea gradually invaded the riverbed as observed in Figure 109(-35 meters). 

According to the sea-level curve (at -35 meters, Figure 110), around 10000 cal yr BP (Camoin et al., 

2012), the bay switched from a strictly continental domain to the first stage of a ria confined in the 

main network (Evans & Prego, 2003). This environment at the fluvial-marine transition (Dalrymple & 

Choi, 2007; Van den Berg et al., 2007) corresponds to a landward extension of the tidal influence that 

is always combined with the fluvial-flood processes. The meandering morphology of river rims 

generates an important segregation of the bidirectional tidal currents as observed in the present-day 

at the upstream comparable environments (Dalrymple et al., 1992; Brooks et al., 1999; Dalrymple et 

al., 2012). This induces the establishment of point bars and spit bars (U1Figure 98) in the convex part 

of the channel (Billeaud et al., 2007; Dalrymple and Choi, 2007; Van den Berg et al., 2007, Ginsberg and 

Aliotta, 2011; Jablonski and Dalrymple, 2016). The most examples of this in the Bay of Brest are found 

at the confluence of the Aulne river and its secondary network (Figure 105). The unit geometry testifies 

to the migration of the meander toward the channel centre. This part constitutes the deeper early 

stage of the flooding of the bay, recorded by the first transgressive system tract (TST1).  
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B. From 10000 to 7000 cal yr B.P: An inner estuary 

 During this period the sea-level continued to rise, the flooding of the bay progressed and 

submerged the topographic threshold separating the channel bottom (-35 meters) and the central 

plateau (-25/-20 meters). This suggests a brutal horizontal advance (up to 10 cm/yr) of the sea as 

illustrated in figure 14 (-26 meters) and figure 14. Assuming that the tidal range is the same as the 

present-day, the higher parts of the bay (< 10 meters) are still continental, the central terrace is 

subject to the tide, and the channel is strictly marine. The percentage of the area submitted to the tidal 

range increases drastically (Figure 108) and the central terrace offers a large shallow area for 

sedimentation. As observed in the actual inner estuaries (Perillo, 1995; Dalrymple et al., 2012), the 

central channel is surrounded by salt marsh and tidal flats. However, there is no evidence or remnants 

of the development of this tidal flat in the central terrace. Indeed, the sediment thickness in this central 

part barely reaches up to 1 meter and is mainly formed by the last unit (HST), meanwhile 5 to 10 

meters of corresponding deposit are observable on the fluvial terraces surrounding the central paleo-

network and also along the foot slopes of the Roscanvel and Fret bays (Figure 105).  

 There are two hypotheses to explain the absence of deposits on the central terrace. The first 

suggests that sediments were eroded by tidal currents; the second is that the terrace was by-passed by 

sedimentation and never buried. The combination effect of the rate of sea-level rise and the inherited 

substratum morphology, discussed in the next section (5.3), rather refutes the second hypothesis. As 

the sea-level carried on rising, it caused the rapid backstepping of the intertidal area. As observed in 

Figure 109(-10 meters), the flooding finally reached the shallowest part of the bay and covered the 

second topographic threshold separating the central terrace (-25/-20 meters) from the embayments (-

10 meters). As illustrated in figures 8, 9 and 12, tidal flats associated with the TST1 extend from the 

bank deposits along the main channels to the embayments which present the cut-and-fill facies also 

observed in other estuaries (Dalrymple et al., 2012; Tessier et al., 2012). This took place during the 

early Holocene between 9000 and 7000 cal yr BP when the sea-level rise was still rapid (1 cm/yr) and 

graded from -30 to -10 meters for the deeper part and up to 5 meters for the shallowest parts (Camoin 

et al., 2012; Figure 110). The flooding progressively spread throughout the whole bay. The 

establishment of aggrading tidal flats was stopped by a tidal ravinement surface around 7500 cal yr 

B.P at the embayment foot slope and exhibited continuous growth in the shallow areas until 7000 cal 

yr B.P (Figure 110). The ravinement eroded the sand-prone marine deposits and dispersed the eroded 

sediments towards the shallow sheltered part of the bay. At this time, the bay switched to the third 

infilling stage.  

 

 



CHAPITRE V : Dynamique de remplissage au cours de la dernière transgression marine 
 

208 

 

C. From 6800 to 3000 cal yr B.P: An outer estuary 

 The rate of sea-level rise sharply decreased (0.08 cm/yr) around 6500 – 6000 cal yr B.P and 

reached -5 meters (Camoin et al., 2012; Goslin et al., 2015). As a consequence of the relative sea-level 

stabilization, the erosional ravinement surface characterizes the end of transgressive deposits 

(Cattaneo and Steel, 2003). The Bay of Brest adopted the configuration shown in figure 14 (-5 meters); 

only the higher part of embayments are intertidal while the central terrace of the bay is submitted to a 

subtidal regime. Tidal banks formed by TST2, which can be interpreted as a bar chain system, similar 

to the Cormorandiere islands as observed in the Bay of Fundy (Dalrymple et al., 1990; Dalrymple and 

Rhodes, 1995), grew in the channel axis (Figure 105U2). Their installation suggests the establishment 

of ebb- and flood-dominant channels that are characteristic to the mouthes of tide-dominated 

estuaries (Dalrymple et al., 2012). In general the ebb-channel is dominant and the slope of the tidal 

banks is steeper on this side as can be observed in Figure 102  on the tidal bars of the Elorn channel. 

While the central part of the bay was subjected to high-energy tidal processes, the shallower parts 

were still submitted to the tidal range and the tidal flat continued to grow in low-energy conditions. 

The migration of the tidal bars and the construction of the tidal flat stop at around 3000 cal yr BP, 

when the sea-level is as high as the present-day (Goslin et al, 2015). A pause in the sediment 

deposition corresponding to the D3 surface marked the time of turnaround from transgressive to 

regressive deposits. This shift induced a starvation in sediment-supply rate corresponding to the 

Maximum Flooding Surface (Baum and Vail, 1988).   

D. From 2,000 to present-day: The present-day configuration 

 The HST takes place when the entire bay is submerged by the sea. Intertidal areas have 

migrated landward and are only observable in the coastal parts. The central basin is mainly marine 

dominated and the estuary mouth has migrated upstream of the Brest harbour for the Elorn River, and 

upstream of Longue island for the Aulne. As explained in Gregoire et al. (2016) the centre of the bay is 

subjected to strong tidal currents that prevent the fine sediment deposition accumulated in the 

shallowest parts. The present-day hydrodynamic situation takes place after the MFS. The inherited 

morphology (tidal bars and muddy flat) is preserved and oriented to the present-day circulation. Most 

of the deposits take place in the embayment and estuaries but also on the top of tidal banks where the 

sand-gravel shelly sediment is organized in dunes. The installation of maërl beds is observed in the 

embayments. The ecology of these red algae suggests low-energy, non-turbid salt water conditions 

(Grall and Hilly, 2002). The augmentation of rainfall and sea agitation induced by storms, correlated by 

the recurrence of storms during the last millennia (Van Vliet-Lanoë et al., 2014), is able to stop its 

development. Conversely, its growth can be explained by a slower rate of sedimentation.  
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Figure 109 : Steps of the sea level transgression in the bay of Brest, reconstructed from the seismic interpretation. The different 

seismic units have been added with the evolution of the sea level rising. The emerged area is represented in brown and beige, 

intertidal area in green and marine area in blue. The tidal range used is similar as is present-day (5 m). The dashed line 

characterizes the limit between the intertidal area and subtidal area. The full line marks the limit between the emerged area and 

the intertidal area. 
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5.3 Main factors controlling the infilling of the estuarine bay 

 To explain the major stages of the sedimentary infill of the estuarine Bay of Brest, it is 

necessary to underline the importance of three main factors: (1) the amplitude and rate of the sea-

level change, (2) the inherited morphology of substratum, and (3) the establishment of coastal 

hydrodynamism (Tide, fluvial, and waves). As discussed above, the bay has undergone four stages of 

sedimentation represented by LST, TST1, TST2, and HST. The abrupt or gradual transitions are 

separated by erosional surfaces and sedimentary hiatuses (MRS, TRS, and MFS) (Figure 107; Figure 

110).  Although, sea-level plays an essential role in stratigraphic schemes (Mitchum et al., 1977; Vail et 

al., 1977), in such coastal environments hydrodynamism and the inherited morphology of the 

substratum have just as much influence over control of the sedimentary architecture. (Posamentier 

and Allen, 1993; Garcia-gil et al., 2002; Dalrymple et al., 2006; Tessier et al., 2012; Green et al., 2013; 

Zhang et al., 2014; Menier et al., 2016;). Furthermore, as mentioned by Cattaneo and Steel (2003), the 

role of inherited morphology for transgressive deposits is mainly illustrated in terms of the ratio 

between the slope gradient of the inherited physiography and the rise in relative sea-level. This 

defines the speed of the landward shift of the shoreline and the possibility of deposition and 

preservation of sedimentary deposits above the transgressive surface. Such a phenomenon seems to 

occur across the Bay of Brest and it is worthwhile to examine this interaction in regards to the 

database available. First of all, the irregular physiography of the bay induced a contrasted distribution 

of coastal environments during the transgression and particularly the lateral extension of the 

intertidal areas. If the gradient of the substratum is uniform, the intertidal area records a uniform 

backstepping with a preserved extension. In contrast, an increase in the gradient will reduce its 

surface. In this way, if we consider a preserved amplitude of tides (mean range of 5 m) during the final 

stage of the last deglaciation, the position of the shoreline referring to the gradient of the substratum 

will change the extension of the intertidal area within a range of 15%, according its backsteps over a 

relatively flat surface or along a slope break (Figure 108; Figure 109). These assumptions bring 

constraints for the evaluation of depositional environments and their more or less rapid evolutions 

during the Holocene flooding. 

 Moreover, the rise of the relative sea-level also varies and decreases since the last 10000 cal yr 

B.P. (Figure 110c; Camoin et al.,2012; Goslin et al., 2015). As a consequence, the interaction of these two 

parameters (rise of sea-level and previous morphology) controls the shoreline retreat and the 

depositional regime. The shoreline migration was computed (Figure 110b) for a representative 

morphologic section through the bay extending from the paleo-valley to the upper terrace (Figure 

110a). An additional virtual morphologic section showing a regular gradient was also considered for 

comparison. The curves are correlated with the timing of the system tracts succession and the 

preserved sedimentary rates estimated from core analyses.  
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Figure 110 : (a) Rocky basement profile of the bay of Brest from the coast to the paleo-valley (blue) and virtual profile (red). The 

virtual profile was created from a line joining the depths 0 and 45 meters, the same as observable in the real profile. Slope gradi 

gradients are indicate in black on the profile blue. (b) Horizontal shoreline migration according to the theoretical profile (red) 

and substratum profile (blue). The rate of sea-level rise, according to the sea-level curve (in c)  is characterized by the purple line 

(c) Sea-level curve according to Goslin et al. (2015) from 8 to 0 kyrs and Camoin et al. (2012) from 14 to 8 kyrs. (d) The 

sedimentation rate calculated from the radiocarbon age in the cores presented in this study according to the age. The 

sedimentation rates are correlated with the system tract (TST1, TST2 and HST) and non-deposit events (TRS and MFS) 
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 Results clearly show two peaks of shoreline retreat (10 and 6 cm/yr) occurring at about 8500 

cal yr B.P. and 7000 cal yr B.P separated by very low rates. Values significantly differ from rates of 

retreat computed for the virtual section showing quite a constant rate from 10000 to 6000 cal yr B.P. 

before subsequently becoming very faint. The two peaks are synchronous with the flooding of the 

terraces at -25/-20 meters and -15/-10 meters. In the first case, the conjunction of the rapid sea-level 

retreat and accommodation allow the development of the first member of the transgressive system 

tract (TST1) with a preserved sediment mean rate of 0.27 cm.yr-1 and confined to the embayments and 

coves. On the lower terrace (T2, Figure 127), the rapid transgression across the low-gradient 

topography is assumed to generate an erosional surface (TRS) and a dispersion of the sediments. Thus 

the absence of TST1 corresponding deposits above on the central plateau could be explained by this 

conjunction. The second peak is synchronous with the tidal ravinement surface recorded across the 

shallow parts of the bay. The decrease of accommodation and the fast shoreline retreat prevent any 

deposition and favour the erosion of previous deposits according to the landward migration of tidal 

hydrodynamics. Between 7000 and 3000 cal yr B.P., the slow retreat of the shoreline and the 

preservation of a modest accommodation allowed the development of TST2. Finally, the MFS (3000 – 

2000 cal yr B.P.) marked the end of the transgressive deposits. As no major change is observed in 

shoreline retreat and accommodation during this time period, the starvation recorded between the 

TST2 and HST is mainly interpreted as a consequence of local hydrodynamic evolution. The flooding of 

the entire bay enhanced shoaling and embayed coastal morphology; this was enough to trigger a 

modification in the tidal circulation, which adopted a similar pattern to the present situation. The HST 

are also influenced by human activities (Fichaut, 1984; Fernane et al., 2014) which modified the fluvial 

supplies and the redistribution of fine particles, but also by recurrent storms (Van Vliet la Noë et al., 

2014) and the slight increase of the sea-level due to global warming (Krasting et al., 2016).  

 To summarize, the lowstand system tract takes place in regards to the fluvial transport, the 

evolution of transgressive deposits are closely controlled by the interaction of inherited morphology 

and the rise of relative sea-level. The setting of highstand deposits is explained by hydrodynamic 

factors mainly subject to the tidal currents.  

5.4 Comparison with other tide-dominated estuary systems 

 The comparison of the Bay of Brest with other studies along the Atlantic coast is significant as 

it shows numerous other tide-dominated systems including bays, estuaries, and rocky basements that 

developed over large and low subsiding continental shelves (Chaumillon et al., 2010). The Bay of Brest 

infilling is mainly Holocene in age and takes place on a rocky coast in a tide-dominated semi-enclosed 

environment with low fluvial supplies (Figure 107). The particularity of the site is the stepped 

geometry of the transgressive and highstand sedimentary deposits, well-preserved in shallow 

environments and partly infilled in the paleo-network. Indeed, compared with other proximal systems 
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as the Bay of Douarnenez (Jouet et al., 2003), the South Brittany estuaries (Traini et al., 2013, Menier 

et al., 2016), the Loire estuary (Proust et al., 2010), the Bay of Mont Saint Michel (Tessier et al., 2010), 

and the Seine estuary (Tessier et al., 2012), the Bay of Brest has preserved a remarkable fluvial 

morphology maintained by strong tidal currents and low modern fluvial sedimentary inputs. The strength of the tidal hydrodynamics is explained by the narrow strait at the entrance of the bay ǲle 
Goulet ǳ that delineates a tidal inlet separating the bay from the open ocean. This constriction, not 

observed in the other systems, induces a strong channelization and amplification of the tidal currents, 

preventing deposition along the channel axes. Furthermore, the sheltered morphology significantly 

limits the action of waves on sediment transport, in contrast to the Gironde estuary (Lericolais et al., 

2001), Marennes-Oleron Bay (Allard et al., 2010), and the Vilaine estuary. Among the previous 

stratigraphic schemes dealing with other tide-dominated systems, the Bay of Brest is closest to the 

Vilaine estuary, assimilated as a ria (Menier et al., 2010). In both cases, transgressive deposits are well-

developed in contrast to the studies located in the Channel (Tessier et al., 2012). Furthermore, as 

reported in the Vilaine estuary (Sorrel et al., 2010; Traini et al., 2013), the MFS is dated at about 3000 

cal yr B.P., which is later than reported in most of the other studies along the Atlantic coast. As 

suggested by Tessier (2012), this time gap could be linked to low sediment input that allowed a 

maximum retrograding bay line to occur before the transition in tidal hydrodynamics and the 

emplacement of prograding deposits. In the other Atlantic ria systems along the Spanish coastline, 

such as in the Ria of Vigo (Garcia-Gil et al., 2005; Martínez-Carreño and García-Gil, 2013) the 

morphology is similar to the Bay of Brest. Nevertheless, the sedimentary accumulation in the Spanish 

ria is thicker and the estuarian deposits started earlier. This is linked to the high fluvial sediment input 

and the narrow shelf. Finally, the low sedimentary supply observed in the Bay of Brest prevents the 

development of highstand deposits as seen in large tide-dominated estuaries in coastal China, such as 

the Yangtze (Hori et al., 2001) and Qiantang (Zhang et al., 2014). Thus, the sedimentary infilling of the 

Bay of Brest retraces the evolution of the system from a continental environment to a marine 

environment. The landward extension of the estuary environment is conserved thanks to the stepped 

domains with the development of the inner estuary deposits in the shallowest part and outer estuary 

deposits in the central part. In contrast with other systems where the younger system erodes the older 

(Green et al, 2013), in the Bay of Brest the estuarine bodies of the Holocene transgression seem to be 

preserved and maintained by the actual tidal currents.  

Conclusion 

 The infilling of the Bay of Brest is characterized by four seismic units which are correlated with 

sedimentary facies and radiocarbon ages. The stratigraphic scheme shows several system tracks 

associated with the Holocene marine transgression, which progressed on the stepped substratum from 

the central paleo-network to the shallowest parts. The first system tract corresponds to a fluvial 

deposition in context of a low sea-level (Pleistocene). The second is characterized by sediment 
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deposited during the marine transgression. It is composed of a first deposition stage associated with 

an intertidal environment (between 9000 and 7000 cal yr B.P.) and a second stage (6800 and 3000 cal 

yr B.P.) characterized by supratidal deposits associated with the installation of tidal bars in the central 

part of the bay and the growth of tidal flats in the shallowest embayments. They are separated by an 

erosional surface interpreted to be a tidal ravinement surface. The last system track extends from 

2000 cal yr B.P. to the present day and is lower bounded by the maximum flooding surface. It 

characterizes the present-day situation according to the tidal currents and fluvial processes.  

 Three main factors controlled the deposition of sediment in such confined fluvial-estuarine-

marine environments during the Holocene marine transgression: sea-level rise, substratum inherited 

morphology, and hydrodynamic conditions. The first stage of the transgressive tract is mainly 

controlled by the inherited morphology of the substratum, whereas the second stage is dominated by 

the installation of tidal currents in the bay. The original substratum morphology allows the 

conservation of each depositional environment of the inner estuary in the embayments and the outer 

estuary in the central part. As the paleo-valley was not fully filled during the last Holocene 

transgression, the present-day tidal currents are focalised in the main axis and this configuration 

favours the conservation of the trangressive sediment bodies. Thanks to its morphological 

configuration, the Bay of Brest constitutes a unique case study that we can use to identify and isolate 

the successive influences of the main controlling factors in sediment deposition in the context of a tide-

dominated and sheltered estuary at an ocean-continent interface. Evaluation of the sediment 

exchanges between the confined area and the open sea sink will constitute a natural progression of 

this work to complete our knowledge on the influence of marine processes in such a particular 

sedimentary system. 
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V.2 A l’échelle millénaire et séculaire 

 Dǯaprès les résultats présentés dans le sous-chapitre précédent le cortège de haut niveau marin ȋ(STȌ, sǯétend de 2 000 cal BP jusquǯà lǯactuel et coïncide avec une diminution très nette de la hausse 
du niveau marin. Son épaisseur est très variable, elle ne présente que quelques centimètres dans la 

partie centrale de la rade mais peut atteindre 2 m dans les secteurs envasés peu profonds. Ce sont 

dans ces secteurs que la conservation des archives sédimentaires est privilégiée et peut permettre de retracer lǯévolution des dépôts sédimentaires au cours des derniers millénaires. Ainsi lǯobjectif de ce 
sous-chapitre est de (1) caractériser lǯévolution des dépôts sédimentaires tout au long du dernier 
millénaire afin de (2) comprendre la mise en place de la dynamique sédimentaire actuelle. Les 

résultats ci-après se basent à la fois sur lǯévolution des taux de sédimentation ȋcarottes longues et dǯinterfaceȌ mais également sur une étude morphologique comparant des MNT dǯâges différents.  
V.2.1 Estimation des taux de sédimentation dans les parties envasées de la 

rade de Brest 

 Le taux de sédimentation précise lǯépaisseur sédimentaire sur une période considérée. Il permet de retracer lǯévolution des dépôts et donc dǯémettre des hypothèses quant à lǯévolution des 
agents hydrodynamiques en relation avec les sources sédimentaires (charge particulaire disponible). 

Dans le cadre de ces travaux de recherche, des analyses 210Pb/137Cs, ont été menées dans le but de caractériser les taux de sédimentation à lǯéchelle séculaire. Actant comme références et corrélés avec 
des dates 14C, ces taux nous permettront de retracer lǯévolution des dépôts sédimentaires dans le 

prisme de haut niveau marin.  

A. Taux de sédimentation  des secteurs envasés de la rade de Brest à lǯéchelle séculaire 

 Les mesures du taux de sédimentation ont été effectuées à partir de la méthode du 210Pb/137Cs 

(cf. chapitre III) sur les carottes dǯinterface des secteurs peu profonds envasés de la rade de Brest. Lǯensemble des carottes analysées sont situées à des profondeurs comprises entre -1,3 et -6,3 m. Le 

profil de décroissance du 210Pbex ȋen excèsȌ, permettant dǯobtenir le taux de sédimentation, est 

combiné avec la concentration en 137Cs pour le recaler en âge. Le profil de 137Cs, étant un isotope 

radioactif artificiel il est essentiellement produit lors des essais (1963) ou accidents nucléaires 

atmosphériques (Tchernobyl, 1987). Les pics de césium, aisément décelables, permettent dǯobtenir un 
recalage en âge valide du profil de décroissance du plomb (Figure 111). La régularité des profils de 

décroissance du 210Pbex et le calage en 137Cs permet de sǯaffranchir de problèmes de remaniements de 

dépôts. Les profils de décroissance du plomb dans deux carottes distinctes  localisées en  baie de Roscanvel ȋSRQͳ_)Ͳ͵bȌ et dans lǯestuaire de la rivière de Daoulas ȋSRQͳ_)ͲͻbȌ ȋFigure 112) ne 

présentent pas de variations significatives. Néanmoins, la profondeur de pénétration maximale du 

210Pbex révèle des taux de sédimentation très différents entre chacune des baies et anses de la rade de 
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Brest. Par exemple (Figure 111, la carotte SRQͳ_)Ͳ͵b à un taux de sédimentation de lǯordre de Ͳ.ͳʹ 
cm/an et celui de la carotte SRQ1_09 de 0.5 cm/an.  

 

Figure 111: Exemple de profils de décroissance du 
210

Pbex exprimé en fonction de la profondeur de la carotte, correspondant au 

taux de sédimentation, couplé avec la concentration du 
137

Cs dans les sédiments permettant de recaler en âge le profil du 
210

Pbex. 

 Au total, 8 carottes dǯinterface ont été analysées par la méthode du plomb au cours de ces 

travaux. A celles-ci sǯajoutent des mesures effectuées dans lǯestuaire de lǯElorn ȋcommunication 
personnelle Sabine Schmidt) et dans le marais de Traon (communication personnelle Pierre Stephan). 

Les taux de sédimentation étant différents selon les secteurs de la rade, au minimum une mesure (ou 

plus) a été réalisée dans chaque secteur envasé (Figure 112). Seul lǯestuaire interne de lǯAulne et lǯanse de lǯAuberlacǯh nǯont pu être analysés en raison de la trop forte concentration en débris carbonatés 
dans les carottes (les mesures de 210Pbex sǯeffectuent sur les particules fines).  

 Les plus forts taux de sédimentation sǯobservent dans les secteurs amont, ils sont compris entre Ͳ.Ͷ cm/an ȋElornȌ et Ͳ.ͷ cm/an ȋDaoulasȌ. A lǯinverse les taux les plus faibles sont localisés dans 
les baies les plus externes aux systèmes estuariens ; dans lǯanse du Fret (0.09 cm/an) et la baie de 

Roscanvel (0.12 cm/an). Le très faible taux de sédimentation obtenu sur la carotte SRQ1_I04, de lǯordre de Ͳ.Ͳͳ cm/an sǯexplique par sa position dans le chenal tidal actuel. Enfin les secteurs envasés, 
à mi-chemin entre ces deux extrêmes, ont des taux de sédimentation similaires : 0.23 cm/an dans le fond de la baie de Daoulas, Ͳ.ʹ cm/an en son milieu ainsi que dans lǯanse du Poulmic, et Ͳ.ͳ͹ cm/an 
aux abords de la zone portuaire. Les taux de sédimentation récents restent donc faibles sur lǯensemble 
de la rade, comparés à ceux observés dans les estuaires modernes (Berger et Caline, 2000 ; Gouleau et 

al., 2000 ; Lesueur et al, 2001 ; Deloffre et al., 2007 ; Wei et al., 2007 ; Barnard et al., 2013 ), et ce 

malgré les disparités internes/externes. 
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Figure 112: Localisation des carottes d'interface soumises aux analyses aux 
210

Pbex. Le nom de la carotte est renseigné en rouge 

et le taux de sédimentation en noir. La rade de Brest est également séparée en différents secteurs nommés selon celui des baies 

et anses. 

 Lǯabsence de variations significatives sur les profils de décroissance du 210Pbex souligne une 

stabilité du taux de sédimentation depuis le début des années 1960. Cependant, ceux estimés à partir 

des carottes longues depuis la stabilisation du niveau marin (cf article, chapitre II.1.2, Figure 110) ont 

des valeurs bien inférieures (0.06 cm/an contre 0.2 cm/an en moyenneȌ. Pour tenter dǯexpliquer ces différences, il est nécessaire dǯanalyser finement les faciès sédimentaires compris à lǯintérieur du prisme de haut niveau marin sur la base des carottes longues et dǯinterface en considérant les phases 
de dépôts associées.   

B. Evolution du taux de sédimentation dans les secteurs envasés de la rade de Brest depuis 
la stabilisation du niveau marin 

 La stabilisation du niveau marin se traduit, en stratigraphie sismique, par une surface érosive 

séparant les dépôts associés à la transgression marine (TST) de ceux déposés en haut niveau marin 

(HST) (Mitchum et al., 1977 ; Posamentier et al., 1988). En rade de Brest, cette surface (MFS) a été enregistrée dans lǯensemble des carottes longues analysées. Elle se décèle par un contact érosif et un 

arrêt de sédimentation entre 3000 et 2000 cal. BP. Dans ce sous-chapitre la description des faciès 

sédimentaires et des taux de sédimentation concerne uniquement les dépôts du cortège de haut 

niveau marin dont la mise en place débute il y a 2 000 cal BP.  
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 Description des carottes d’interface 
 

 Les carottes I03 et I04 présentent la même épaisseur (fine : entre 27 et 37 cm) et succession 

des faciès sédimentaires (Figure 114). Elles sont caractérisées de bas en haut par un sédiment 

hétérogène (silt et débris coquilliers) sur lequel repose une couche plus épaisse de silt. Cette 

succession est scellée par une fine couverture de sédiments grossiers (débris coquilliers) en surface 

(Figure 114).  

 La surface érosive séparant les dépôts transgressifs de ceux du prisme de haut niveau marin nǯa pas été atteinte ȋlongueur trop courteȌ sur les carottes )Ͳ͹, )ͳ͹ et )ʹ͵ ȋFigure 114). Elles ne représentent donc pas lǯensemble des dépôts dans le secteur dǯéchantillonnage. Bien que la succession des faciès diffère dǯune carotte à lǯautre, elles sont néanmoins caractérisées par lǯalternance dǯun faciès grossier, associé à des niveaux de maërl pluricentimétriques, et dǯun faciès silteux mélangé à des 

débris coquilliers. Contrairement aux carottes I03 et I04 ;I07, I17 et I23 sont situées dans des zones 

actuellement propices au développement du maërl ȋhydrodynamique calme et masse dǯeau peu 
turbide) (Figure 114). Lǯinterstratification des colonies de maërl est donc le premier témoin de lǯexistence de fluctuations importantes des rythmes sédimentaires au cours de cette période. 
 

 

Figure 113: Localisation des carottes analysées dans ce sous-chapitre. Les points rouges représentent les carottes d'interface et 

les points noirs les carottes longues (Kullenberg). 
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Figure 114: Log descriptif, photographie et image X-ray des carottes d'interface présentant des datations au 
210

Pb ex (noir) et 
14

C 

(rouge). Les taux de sédimentation actuels sont renseignés en vert, ceux calculés par rapport aux datations en bleu. Le HST sur 

Les carottes SRQ1_I03 et SRQ1_I04 est entièrement échantillonné, la base de la carotte correspondant au TST. Pour le reste la 

ďase de la Đaƌotte Ŷ’a pas atteiŶte la limite MFS, la longueur du HST est inconnue. 

 Variation des taux de sédimentation dans les carottes d’interface  

 Des datations au 14C ont été réalisées afin de compléter les données issues des analyses au 

210Pbex remontant uniquement en rade de Brest jusquǯà ͳͻ͸Ͳ cal AD. Ces dates plus anciennes nous ont permis de retracer lǯévolution des taux de sédimentation pour la période correspondante aux dépôts 

de haut niveau marin (Figure 115) (depuis 2 000 cal. BP). 

 Dans la baie de Roscanvel, le taux de sédimentation passe de 0.02 cm/an entre 102 cal BP. et 

1960 cal AD à 0.12 cm/an après 1960 cal AD. Il augmente ainsi de 80% (I03).   

 Dans la baie de Daoulas, le taux plus élevé passe de 0.13 à 0.20 cm/An après 1960 cal AD. 

(augmentation de 35%) (I07).   

 Dans le bassin nord ȋ)ͳ͹Ȍ et lǯanse de Poulmic (I23) deux changements de vitesse de 

sédimentation ont été enregistrés dans les carottes. Dans la carotte proche du port (I17), de bas en haut, un taux dǯabord plus élevé a été calculé ȋ0.26 cm/an par rapport au 210PbexȌ jusquǯà ͳͲͷʹ cal AD. 

Ce dernier chute de 92 % (0.02 cm/an) entre 1052 et 1960 cal. AD avant dǯatteindre la valeur mesurée 
au 210Pbex (0.17 cm/an). A lǯinverse, dans la carotte de Poulmic un taux plus faible ȋ- 70 %) a été déduit jusquǯà ͳͺ͹Ͳ cal. AD, ce taux est depuis similaire à celui enregistré par les analyses 210Pbex. (0.20 

cm/an)  
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Figure 115 : Log synthétique des faciès sédimentaiƌes des Đaƌottes d’iŶteƌfaĐe et  tauǆ de sĠdiŵeŶtatioŶ ĐalĐulĠs à paƌtiƌ des 

datations et comparés à son évolution 

 Bien que ces résultats montrent une augmentation globale du taux de sédimentation sur la 

période la plus récente (depuis 1960 cal. AD), souvent des niveaux plus grossiers (coquilliers) (I03) ou 

de maërl (I07, I17 et )ʹ͵Ȍ sǯintercalent entre deux datations 14C. Or, seules les analyses réalisées sur un 

même faciès sédimentaire (sans niveau grossiers apparents) apparaissent comme un indice de référence sur lequel il est possible dǯasseoir la discussion. Les taux de sédimentation, qualifiés de 

« solides », sǯobservent donc uniquement dans les carottes I17 et I23 : 

-  Dans la carotte I17, il se traduit par un taux de sédimentation plus élevé (+ 35 % par rapport 

au 210Pbex) avant 1052 cal. AD, puis par une forte chute entre 1052 et 1960 cal AD (- 92%) et un 

taux stable depuis 1960 cal. AD (analyses au 210Pbex) (Figure 115). 

- La carotte I23 se caractérise par un taux de sédimentation plus faible avant 1872 cal AD et 

similaire depuis. La chute des taux observé dans la carotte I17 et les valeurs basses à la base de la carotte )ʹ͵ suggèrent lǯexistence de discontinuités. Elle refléterait des passages érosifs ou dǯarrêt de sédimentation ȋhiatusȌ.   

 Les changements de taux de sédimentation se corrèlent avec les variations des faciès 

sédimentaires observés ainsi quǯavec deux surfaces de discontinuités mises en évidence sur les 

carottes dǯinterface : S2  (1482 - 1872 cal AD.) et S1 (1052 - 1151 cal. AD).   Toutes deux associées à 

une surface érosive, S1 se caractérise par un contact net de dépôts silteux sur lesquels reposent des 

sédiments plus grossiers tandis que S2 (plus récente) se définie par un contact net entre une couche 

de sédiments fins reposant sur des sédiments grossiers (coquilles et/ou maërl). Elles permettent de 

diviser les dépôts en trois périodes ou sous-unités (appelées « Px »), de la base à la surface : 
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- P1 : De 50 cal. BC à 1050 cal. AD. Cette période se caractérise  par un taux de sédimentation plus élevé quǯà lǯactuel ȋͳͻ͸Ͳ cal. ADȌ (+ 35%).  

- P2 : De 1151cal. AD à 1482cal. AD. Cette période se reconnait dans les carottes décrites par une 

alternance entre des passages fins (silt) et grossiers (maërl et/ou débris coquilliers) et se 

caractérise par un taux de sédimentation relativement faible (entre - 35 à 92 % par rapport à lǯactuel).  

- P3 : De 1872 à 2016 cal. AD. Cette dernière période se traduit par la stabilisation du taux de 

sédimentation obtenu par les analyses 210Pbex depuis le début de la révolution industrielle.  

 

 Les datations 14C supplémentaires sur les carottes analysées au 210Pbex nous ont permis de 

mieux appréhender les variations de sédimentation depuis la stabilisation du niveau marin. 

Cependant, ces analyses sont trop peu nombreuses, cǯest pourquoi il a été entrepris de réaliser des datations sur les carottes longues afin dǯaffiner et de vérifier les hypothèses émises après lǯobservation 
des carottes dǯinterface.  
 

 Description des carottes longues 

 Les carottes longues ont été prélevées en périphérie des secteurs internes (entre 9 et 13 m de 

profondeur) (Figure 113). Leur interprétation se base exclusivement sur la description des faciès 

sédimentaires rapportés aux datations 14C (Figure 116).  

 Sur la bordure de la baie de Roscanvel et celle de lǯanse du Fret, les carottes SRQ3-KS39 et 

KS38, présentent une succession sédimentaire similaire. Elles sont caractérisées par un faciès silteux 

homogène dans lequel sont intercalés des niveaux plus grossiers composés de débris coquilliers et de 

brins de maërl. Au total, 6 niveaux plus grossiers ont été décrits sur la carotte KS39, les deux niveaux 

supérieurs ne présentent pas de maërl. Cette algue disparait à une profondeur de 35 cm. Dans la 

carotte KS38, 5 niveaux grossiers sont représentés, le maërl étant absent dans le niveau grossier 

supérieur (10 cm).  

 La carotte SRQ3-KSʹͲ est située dans le chenal central de lǯAulne proche de la traverse de lǯ(opital et présente un dépôt de ͳͳͲ cm dǯépaisseur. Elle est constituée en surface dǯun sédiment 
grossier (30 cm) formé exclusivement par des brins de maërl mort reposant sur une épaisse couche de 

sédiments fins. En-dessous, de 93 cm à la base de la carotte, le faciès sédimentaire est beaucoup plus 

grossier, il se compose de débris coquilliers mixés à une matrice silteuse.  

 La carotte SRQ3-KS44, localisée sur le rebord du banc du corbeau, se caractérise en surface par une fine couche de débris coquilliers reposant sur un faciès silteux de ͳʹͲ cm dǯépaisseur, dans lequel sǯintercale un niveau grossier composé de débris coquilliers ȋʹͲ et ͶͲ cmȌ. Aucun brin de maërl nǯa été 
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observé dans la carotte, en revanche de nombreuses turritelles (entières) sont localisées de manière 

éparse dans le faciès silteux.  

 

Figure 116 : Log descriptif, photographie et image X-ray des carottes longues présentant des datations au 
14

C. Les taux de 

sédimentation calculés par rapport aux datations sont renseignés en bleu. 

 Les carottes SRQ3-KS34 et KS36 ont été prélevées sur le versant des secteurs bordiers peu 

profonds situés entre la baie de Daoulas et de Poulmic. Elles présentent une épaisseur similaire (160 
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cm) et se caractérisent toutes les deux par une alternance entre des couches silteuses et des niveaux de maërl ȋͳͲ pour KS͵Ͷ et ͺ pour KS͵͸Ȍ. Le maërl sǯobserve de la surface de la carotte jusquǯà la base.  Les bancs de maërl sont donc très abondants dans les secteurs proches de lǯestuaire de lǯAulne, situés exclusivement en profondeur dans le secteur externe et absents au débouché de lǯestuaire de lǯElorn. 
Lǯalternance entre passages silteux et bancs de maërl suggère lǯexistence de fluctuations susceptibles 

de faire varier les taux de sédimentation. 

 Variation des taux de sédimentation dans les carottes longues  

 Il est ici encore difficile de sǯappuyer sur les taux de sédimentation calculés à partir des 

datations 14C à cause de la présence de passages grossiers (débris coquilliers et/ou maërl), pouvant 

impliquer un remaniement et un transport du matériel sédimentaire sur le fond (érosions des dépôts). 

Néanmoins, la compilation de données de carottages permet dǯobserver les tendances des taux de 

sédimentation au cours du développement du cortège de haut niveau marin. (Figure 117) 

 

Figure 117 : Log synthétique des faciès sédimentaires des carottes longues et  taux de sédimentation calculés à partir des 

datations et comparés à son évolution 

 Dans les carottes KS38, KS20, KS34 et KS36, les taux de sédimentation sont compris entre 0.11 et Ͳ.ͳͶ cm/an de la base jusquǯà une limite datée entre ͳ͵͵Ͷ à ͹Ͳͺ cal. AD(Figure 116). Après cette 
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limite et jusquǯà lǯactuel, les taux de sédimentation calculés sont très faibles, (entre 0.01 et 0.02 

cm/an). La diminution enregistrée est de lǯordre de ͹ͷ % à ͺͷ% pour le secteur externe ȋRoscanvel et 
Fret) et de 70 % pour le secteur interne (baie de Daoulas) (Figure 117). La carotte SRQ3-KS44, localisée 

sur le banc du corbeau est datée à 35 cm à 80 cal. AD. Ceci suggère un ralentissement précoce de la 

croissance du cortège de haut niveau marin sur le banc du corbeau. La carotte SRQ3-KS20, située dans 

le chenal, au niveau de la Traverse de lǯHôpital est datée, en-dessous de lǯunité grossière de surface soulignant lǯarrêt du remplissage du chenal, à Ͷͷͺ cal. AD.  
 Ainsi, une diminution nette de la vitesse de sédimentation apparaît sur les zones bordières des 

secteurs peu profonds. Elle se produit entre 1334 et 708 cal. AD et se corrèle donc avec la surface érosive Sͳ observée dans les carottes dǯinterface séparant les périodes Pͳ et Pʹ. Elle a pour 
conséquence, en plus de la réduction des taux de sédimentation, un changement dans les dépôts 

sédimentaires des zones externes. Avant cette limite, la succession des faciès est sensiblement la 

même : sédiments silteux dans lesquels sǯintercalent des bancs grossiers de maërl. Après cette limite, 
les secteurs bordiers de la baie de Roscanvel et du Fret ne sont plus propices au développement du 

maërl (niveaux grossiers composés de débris coquilliers dans KS39 et KS 38). Le hiatus sédimentaire associé à la discontinuité Sʹ nǯa pas été mis en évidence par manque de datation au toit des carottes 
longues.  

 La description des faciès sédimentaires et des taux de sédimentation a permis de conforter les 

hypothèses émises à travers lǯanalyse des carottes dǯinterface. Il existe donc deux discontinuités 

érosives (S1 et S2) séparant trois périodes (de la base au sommet P1 à P3).  

 Afin de comprendre au mieux lǯévolution des taux de sédimentation en rade de Brest depuis la 
stabilisation du niveau marin un bilan, par secteur, des résultats obtenus à partir des carottes dǯinterface et des carottes longues, est présenté ci-après. 

C. Variations latérales et longitudinales des taux de sédimentation par domaine en rade de 
Brest depuis la stabilisation du niveau marin 

 Des corrélations entre les carottes dǯinterface et longues ont été réalisées dans le secteur 
interne du bassin sud (Aulne) et le secteur central de la rade de Brest (Fret et Roscanvel) (Figure 118 ; 

Figure 119) dans le but de comprendre la variation latérale et longitudinale des taux de sédimentation.  

  
 

 Variation latérale dans le secteur interne 
 

 Dans le bassin de lǯAulne ȋFigure 118), la période P1 constitue la majeure partie du cortège de haut niveau des zones bordières. Elle nǯa pas été mise en évidence sur les carottes dǯinterface dont la profondeur dǯéchantillonnage nǯest pas suffisante. La présence de gaz dans la baie de Daoulas empêche 

la lecture des profils sismiques et donc la perception de lǯépaisseur du cortège de haut niveau ȋcf. 
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chapitre V.1). Lǯépaisseur moyenne de ce cortège dans les autres baies (Poulmic, Fret et Roscanvel) 

étant de 2 mètres, cette valeur a été interpolée à la baie de Daoulas.Ensuite, la profondeur de la 

discontinuité S1 a été estimée à partir des taux de sédimentation calculés (14C)(Figure 118).  

 

Figure 118: Corrélation des taux de sédimentation des carottes longues et d'interface dans le secteur de l'Aulne. 

 La sédimentation après la stabilisation du niveau marin (50 cal. BC) est globalement plus intense quǯà lǯactuelle. Elle lǯest dǯautant plus dans les secteurs bordiers que dans les secteurs peu 
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profonds. Lǯalternance entre des passages fins ȋsiltȌ et grossiers ȋmaërlȌ ne permettent cependant pas 

de calculer un taux de sédimentation solide pour cette période.  

 La période P2 limitée à la base par la surface S1 se traduit par une chute du taux de 

sédimentation. Cette période se caractérise par une inversion de la configuration précédente : les taux 

de sédimentation sont plus conséquents dans les secteurs peu profonds que sur les secteurs bordiers. 

Cette discontinuité (S1) marque donc un changement important dans la circulation hydrodynamique dont lǯorigine peut être éventuellement associée à des changements climatiques. 

 La discontinuité S2, difficilement décelable dans les secteurs bordiers, marque la transition 

entre la période P2 et P3. Cette dernière période se caractérise différemment entre les secteurs 

bordiers et les parties peu profondes. Dans les parties peu profondes elle sǯexprime par une ré-

augmentation des taux de sédimentation et un taux de sédimentation similaire à la période P2 sur les secteurs bordiers. La discontinuité Sʹ est interprétée jusquǯà présent comme la limite de mise en place 

des conditions de sédimentation actuelles.  

 Variation latérale dans le secteur externe 

 La période Pͳ nǯest identifiable que dans les secteurs bordiers. A lǯimage du bassin interne ȋAulneȌ, la sédimentation est plus intense quǯà lǯactuel ȋFigure 119) et se caractérise par une alternance de passages fins ȋsiltȌ et grossiers ȋmaërlȌ. Lǯabsence de dépôts dans les secteurs peu profonds est 
interprétée comme une érosion des dépôts antérieurs.  

 La discontinuité S1 est donc confondue avec la MFS (stabilisation du niveau marin) dans les 

secteurs peu profonds. Cette surface (S1) extrêmement érosive souligne une chute de la sédimentation 

dans les secteurs bordiers (70 %). 

 La période P2 se traduit par lǯinhibition de lǯinstallation des bancs de maërl et témoigne de la 

mise en place dǯune dynamique tidale plus intense. Cette dernière empêche la préservation et/ou le 

dépôt des sédiments plus fins. P2 reflète donc un changement dǯenvironnement de dépôt. 
 La période P͵ sǯexprime à lǯimage du bassin interne par une augmentation des taux de 
sédimentation dans les secteurs peu profonds. Néanmoins, dans le bassin externe, la sédimentation, 

après S2, semble avoir reprise également sur les secteurs bordiers (avec un taux toujours inférieur aux secteurs peu profondsȌ. Les faciès sédimentaires sont caractérisés au top et sur lǯensemble du secteur 
par une fine couverture de débris coquilliers. 
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Figure 119: Corrélation des taux de sédimentation des carottes longues et d'interface dans le secteur externe (centre rade de 

Brest) 

 Globalement, les analyses des taux de sédimentation se corrèlent entre les carottes 

longues et d’interfaces. La succession des faciès sédimentaires confortent l’existence de deux 

discontinuités significatives :  

- S1 : Datée entre 1052 et 1152 cal. AD, cette discontinuité a été observée sur les versants des 

secteurs peu profonds et à leurs sommets. Elle se caractérise par une érosion des sédiments 

fins silteux recouvert d’une couche de sédiments grossiers. Elle se traduit donc comme une 

surface érosive.  

- S2 : Datée entre 1482 et 1850 cal. AD, cette limite, apparait exclusivement dans les secteurs 

peu profonds ȋcarotte d’interfaceȌ. Elle se matérialise par un recouvrement d’une couche de 

sédiment grossier par des sédiments fins (silt). Elle est également interprétée comme une 

surface érosive. 

 

Ces deux discontinuités délimitent trois périodes de la base vers la surface : 
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- P1 : De 50 cal. BC à 1052 cal. AD. Cette période constitue la plus grosse partie des dépôts 

sédimentaires dans les carottes longues. Elle se caractérise par un taux de sédimentation plus 

élevé qu’à l’actuel ȋͷͿͼͶ cal. ADȌ de ͹ͻ% dans les secteurs peu profonds et de ͽͶ% dans les 

secteurs bordiers plus profonds.  

- P2 : De 1152 cal. AD à 1482 cal. AD. Les faciès sédimentaires de cette période se reconnaissent 

dans les secteurs peu profonds par une alternance entre des passages fins (silt) et grossiers 

(maërl et/ou débris coquilliers) et dans les carottes longues par un passage grossier 

(coquillier ou maërl). Exclusivement bien délimitée dans les secteurs peu profonds, elle se 

caractérise par un taux de sédimentation relativement faible (entre - 35 à 88 % par rapport à 

l’actuelȌ.  

- P3 : De 1872 à 2016 cal. AD. Cette dernière période a été mise en évidence dans les carottes 

d’interface, elle se traduit par une stabilisation du taux de sédimentation depuis le début de la 

révolution industrielle.  

 Ce schéma n’est pas reproductible sur les carottes localisées dans les chenaux ou sur ses 

flancs. L’arrêt de sédimentation y est daté à ͺͻ; cal. AD pour le chenal de l’Aulne et ;Ͷ cal. AD 

pour celui de l’Elorn. Cette interruption précoce est  interprétée comme une mise en place rapide, 

après la stabilisation du niveau marin, de la dynamique tidale dans les secteurs chenalisés. 

 Concernant la variation longitudinale, la différenciation des taux de sédimentation entre 

les secteurs externes et internes s’enregistre à partir de la période P2.  

V.2.2 Caractérisation des évolutions morphologiques 

 Des différentiels de modèles numériques de terrain (MNT), correspondant à des âges différents 

ont été réalisés dans le but de caractériser les évolutions morphologiques de la rade au cours du 

dernier siècle. Trois périodes ont permis de retracer ces évolutions : 1877-1897, 1959-1964 et 2013 

(cf. Chapitre III). Les incertitudes liées au positionnement des levés bathymétriques (horizontal) et aux corrections du zéro hydrographique ȋverticalȌ ont permis dǯestimer une erreur de +/-1 m. Ce sous-

chapitre a pour objectif de cibler les secteurs en évolution depuis la fin du XIXème siècle par le biais dǯune analyse des MNT différentiels pour chaque domaine de la zone dǯétude.  
A. Le domaine externe 

 Depuis la fin du XIXème siècle, la plaine sableuse comprise au nord du chenal externe et sǯétendant jusquǯà la baie de Bertheaume est en érosion ȋʹ à Ͷ mȌ ȋFigure 120). Les changements 

morphologiques de la plaine sud (entre chenal central et baie de Camaret) concernent exclusivement 

la zone littorale (érosion). Les plus fortes évolutions sont confinées dans le chenal central. A la sortie du goulet, son versant nord est en très forte érosion ȋentre ͵ à ͳͲ mȌ, le flanc sud, à lǯinverse, est en 
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engraissement (2 à 8 m). La zone élargie du chenal au niveau des champs de dunes est également en 

engraissement (3 à 5 m). 

 

Figure 120: MNT différentiel entre 1877et 2013  dans le domaine externe superposé à la morphologie actuelle 

 Au total, 35 % du domaine extérieur est soumis à une évolution morphologique au cours du dernier siècle dont ʹ͸ % en érosion et ͻ % en engraissement. Ainsi, un volume sédimentaire de lǯordre 
27·106 m3 est érodé et 8·106 m3 déposé.   

B. Le domaine intermédiaire 

 A lǯimage du domaine externe, les plus importantes évolutions sǯobservent dans le goulet au 
niveau du chenal central (Figure 121). Les versants nord et sud sont en engraissement tandis que le 

fond est en érosion. Ce phénomène se répète jusque dans la zone centrale de la rade de Brest où les 

plus fortes variations sont néanmoins situées dans la zone portuaire et au niveau de la pointe des 

Espagnols. Les aménagements du port de commerce de Brest ont été effectués au cours du XXème siècle. 

 Un large chenal, creusé lors des aménagements portuaires et rejoignant celui de lǯElorn 
apparaît comme une anomalie érosive (12 m). A lǯopposée, la zone de plus faible profondeur reliant la 
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pointe des Espagnols à la baie de Roscanvel a subit un fort colmatage (5 à 15 m). Il est difficile dǯassimiler cette évolution à un phénomène naturel, dǯautant plus que les secteurs proches ȋbaie de RoscanvelȌ nǯenregistrent pas de modification du trait de côte. Le dépôt au large de la pointe des 

Espagnols, place forte au cours des deux guerres mondiales, est donc probablement lié à une action anthropique. Enfin lǯévolution morphologique dans le reste du domaine intermédiaire se caractérise 
dans le secteur occidental par un engraissement (2 à 5 m), et dans le secteur oriental par une stabilité. 

Le chenal central est en érosion (2 à 3 m) excepté au niveau du banc tidal de la Cormorandière au large 

de la pointe des Espagnols dont la surface montre un engraissement (2 m).  

 

Figure 121: MNT différentiel entre 1877 et 2013 dans le domaine intermédiaire superposé à la morphologie actuelle 

 Au total, 43% de la surface de domaine intermédiaire est en évolution depuis le XXème siècle, 

dont 25% en érosion (34·106 m3) et 18% en engraissement (15.106 m3). Ce bilan déficitaire correspond à une perte volumique de lǯordre de ͳͻ·ͳͲ6 m3. Afin dǯapprécier les effets considérés dǯorigine anthropiques et dǯobserver et quantifier essentiellement les phénomènes « naturels », un 

bilan, supprimant les secteurs soumis à ces variations (Cormorandière et port de commerce), a été 

effectué. Le déficit érosif est alors réduit à 8·106 m3 (22·106 m3 en érosion et 15·106 m3en déposition), 

soit plus de la moitié par rapport à celui calculé précédemment.  
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C. Le domaine interne 

 Les évolutions remarquables dans les domaines internes concernent le chenal central (Figure 

122Ȍ. Dans lǯestuaire de lǯAulne, le versant nord du chenal subit une forte érosion ȋentre ʹ à ͳͲ mȌ 
tandis que le versant sud est en engraissement (2 à 5 m). La plus forte érosion est localisée à proximité de lǯîle ronde sur le fond du chenal central (4 à 10 m). Les secteurs peu profonds de la rade présentent 

peu de modifications. Seuls les versants et les fonds des bais subissent de légers engraissements (baie 

de Poulmic et Daoulas) ou érosions ȋAuberlacǯhȌ. Les taux de sédimentation, enregistrés dans les 

différentes baies et anses, décrites dans le sous-chapitre précédent, suggéraient une évolution de 0.2 

cm/an (soit 20 cm en 100 ans). Ces taux sont donc indétectables à partir de la méthode des MNT 

différentiels dont la barre dǯerreur est fixée à un mètre.   

 Dans lǯestuaire de lǯElorn de profondes évolutions ont eu lieu au niveau du port de commerce et de lǯanse du Moulin Blanc. Des souilles, parfois profondes de plus de 12 mètres, ont été créées lors 

des modifications portuaires au cours du XIXème siècle.  

 

Figure 122: MNT différentiel entre 1877 et 2013 dans le domaine interne (estuaire de l'Aulne et l'Elorn) superposé à la 

morphologie actuelle 
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 Au total, 30% du domaine intermédiaire a subi des évolutions au cours du dernier siècle : 17% dǯérosion et ͳ͵% de dépôts. )l apparaît que ͶͶ·ͳͲ6 m3 de sédiments ont été érodés et 28·106 m3 

déposés, soit un déficit érosif de 16·106 m3. Comme souligné auparavant, beaucoup des modifications 

enregistrées sont attribuées aux modifications anthropiques. Comme pour de nombreux estuaires 

soumis à une fort impact humain (Pye et Blott, 2014 ; Lesourd et al., 2016 ; Durand et al., 2016 ) il est 

difficile de contraindre les mutations « naturelles » dans ce secteur. Cependant, afin de quantifier les 

évolutions strictement naturelles, ces secteurs ont été soustraits. Il apparait alors que le bilan 

« naturel » est de 25·106 m3 dǯérosion et de ʹͳ·ͳͲ6 m3 de dépôts, soit un déficit de 4·106 m3 (4 fois 

moins important). 

D. La zone portuaire 

 Les MNT différentiels effectués dans cette zone permettent de contraindre les volumes de 

sédiments fins érodés au cours du XXème siècle. La bathymétrie du port de Brest nǯayant pas pu être 
relevée à lǯactuel, les évolutions sont estimées à partir de deux périodes distinctes : 1877 et 1959. Bien 

que le polder ne soit pas encore construit, cǯest entre ces deux dates que les réaménagements de la 
rade abri ont été les plus importants (cf. chapitre II.3.3) (Le Gallo et al., 1992). Concernant la zone du 

polder, la différence entre le MNT de 1877 et le MNT actuel permet de souligner les évolutions dans lǯanse du Moulin Blanc.  
 En ͳͺ͹͹, seul le trait de côte à lǯest de lǯembouchure de la Penfeld a été modifiée pour accueillir 

quelques bassins (Le Gallo et al., 1992). A cette époque, la morphologie de lǯembouchure de lǯElorn nǯa 
que très peu été remaniée. Le haut-fond nord, sǯétendait plus à lǯOuest. Le chenal de lǯElorn formait un 
troisième méandre plus au nord longeant lǯactuelle ville de Brest. En ͳͻͷͻ, la morphologie du secteur rade abri a été fortement modifiée en raison de la construction des digues protectrices et de lǯarsenal militaire ȋcf. chapitre )) ͵.͵Ȍ. Le tracé du méandre de lǯElorn a été modifié afin de servir dǯaccès à la 
rade abri, le haut-fond a été déblayé et repoussé en amont. Une partie du secteur ouest a été draguée pour permettre lǯaccès à lǯentrée est de la rade abri. Bien que nous manquions de relevés 

bathymétriques en 2013, les cartes maritimes ȋannexeȌ ne montrent pas dǯévolution depuis dans ce 
secteur. 

 Entre 1959 et ʹͲͳ͵, les évolutions concernent dǯavantage le secteur est. La construction du 
polder, dans les années 1970, a largement modifié le trait de côte (Figure 123Ȍ. Pour lǯaccès au polder 
une grande partie du haut-fond a été dragué, les sédiments remaniés ont servi par la suite, à colmater 

le polder (e.g Fichaut et al., ͳͻͺͶȌ. Dans lǯanse du Moulin Blanc, la construction du port de plaisance a nécessité le creusement dǯune voie de navigation. Ces modifications ont généré un remaniement dǯimportants volumes sédimentaires possiblement remis en suspension. Bien quǯentre ͳͻͷͻ et ʹͲͳ͵ lǯessentiel des sédiments ont servis au colmatage du polder entre ͳͺ͹͹ et ͳͻͷͻ la zone de stockage, sǯil y en a une, nǯa pas été déterminée. Ainsi, un volume conséquent de sédiments est donc susceptible 
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dǯavoir été remis en circulation dans la rade interne et redistribué au profit des secteurs de plus faible 
intensité. 

 

Figure 123: MNT de la zone portuaire de la rade de Brest en 1877, 1959 et 2013. Plan du port de Brest en 1861 et photos 

aériennes du port de Brest en 1946 et 2012. 

 Les MNT différentiels (Figure 124) vont permettre de quantifier les volumes de sédiments 

remaniés lors des modifications portuaires. Les transformations établies entre 1877 et 1959 sont 

localisées dans la rade abri. Dǯimportantes surfaces ont été creusées à lǯentrée du port et sur le chenal de lǯElorn ȋ-ͳʹ mȌ ainsi que proche de lǯembouchure de la Penfeld. Le comblement du premier 
méandre plus au sud (+12 m), sous les actuelles digues, est perceptible ainsi que le creusement du 

chenal actuel (-ͺ mȌ. Plus à lǯest, le dégagement de la seconde entrée du secteur abrité a nécessité un 
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approfondissement du haut-fond de 6 à 8 m. Enfin une zone de dépôt (+8 m) sert au maintien de la 

digue sud. Ce sont donc 57·106 m3 de sédiments remaniés et 10·106 m3 déposés, soit une excavation 

totale  47·106 m3 de sédiments. 

 

Figure 124: MNT différentiels de la zone portuaire de la rade de Brest, selon trois dates différentes : 1959-1877, 2013-1959 et 

2013-1877. 
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 Entre 1959 et 2013, lǯabsence de relevés dans la rade abri ne permet pas de caractériser les 

évolutions de ce secteur néanmoins peu nombreuses dǯaprès la morphologie des cartes 
bathymétriques. Le MNT différentiel montre de nombreux changements dans le secteur oriental. Le 

creusement des chenaux de navigation entre la rade abri et le polder ont induit une excavation de 6 à 

12 m. Le remblai, mis en place auparavant pour le maintien des digues, montre une augmentation de 2 

m. Ces aménagements ont suscité une excavation de 12·106 m3 de sédiments et 8·106 m3 de dépôts, soit 

au total 4·106 m3 de sédiments évacués.  

Secteur Erosion (m3) Déposition 
(m3) 

Total (m3/100 
an) 

Total (m3/an) 

Externe 27·106 8·106 19·106 14·104 
Intermédiaire 34·106 15·106 19·106 14·104 

Intermédiaire sans 

port 

22·106 15·106 8·106 6·104 
Interne 44·106 28·106 28·106 21·104 

Interne sans port 25·106 21·106 4·106 3·104 
Port 57·106 10·106 47·106 34·104 

Total avec port 105·106 51·106 54·106 39·104 
Total sans port 74·106 44·106 30·106 22·104 

Tableau 12: Bilan des volumes de sédiments érodés (rouge) et déposés (vert) selon chaque secteur d'étude, puis exprimés au 

total sur la période considérée et par an  

 La rade de Brest connait depuis le XIXème de profonds changements dans sa morphologie 

notamment au niveau de la zone portuaire. Les évolutions « naturelles »se localisent d’avantage 

aux abords du chenal central. Dans l’ensemble de la zone d’étude, les flancs nord sont en érosion 

tandis que les flancs sud en engraissement. Les champs de dunes (domaine externe et 

intermédiaire) se corrèlent avec les zones en engraissement. Dans le domaine interne, les 

secteurs peu profonds ȋbaiesȌ ne montrent pas d’évolution notable, les taux de sédimentation 

estimés dans le sous-chapitre précédents n’étant pas suffisants pour sortir de la barre d’erreur de 

1m.  

 Il apparait que globalement la rade de Brest est en déficit sédimentaire depuis le milieu du 

XIXème siècle. En excluant la zone portuaire, le domaine externe évacue chaque année 19·106 m3, le 

domaine intermédiaire 8·106 m3 et le domaine interne 4·106 m3. Entre 1959 et 1877 les 

aménagements portuaires ont excavé 57·106 m3 de sédiments, susceptibles d’être redistribués 

dans les secteurs plus calmes de la rade de Brest. La construction du polder, postérieure à 1959, a 

permis d’excaver ͷ͸·ͷͶ6 m3de sédiments ayant servi au colmatage du polder. 
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V.3 Bilan sur les volumes et les facteurs de contrôle 

V.3.1 Au cours du dernier siècle 

A. Synthèse sur les volumes 

 La distribution spatiale montre que la sédimentation des particules fines sǯeffectue dans les 
secteurs bordiers peu profonds de la rade de Brest selon un gradient décroissant des secteurs amont 

(0.5 cm/an) vers les secteurs aval (< 0.1 cm/an). En analysant la distribution des taux de 

sédimentation au regard des domaines morphologiques de la rade, il est possible par interpolation de 

réaliser une carte interprétative des taux de sédimentation (Figure 125). 

 

Figure 125: Taux de sédimentation en rade de Brest à partir des datations 
210

Pbexet leur interpolation selon la morphologie de la 

baie (parties bleues : < 10 m) (d’apƌğs une présentation au congrès ISOBAY Ehrhold et al., 2016) 

 Dans les secteurs amont (Aulne, Elorn et Daoulas), les taux décroissent progressivement de 0.5 

à 0.2 cm/an à la sortie des embouchures en baie de Daoulas et Poulmic pour la rivière de lǯAulne et 

Daoulas et à la hauteur du port de commerce pour lǯElorn. Plus au centre, le taux de sédimentation 

continu de décroitre pour les parties de la rade situées au-delà de -ͳͲ m. À lǯouest, dans les baies peu 
profondes de Roscanvel et du Fret, les taux de sédimentation restent assez bas (< 0.12 cm/an). Sur 

cette base cartographique, il est possible de calculer un bilan volumique de sédiments déposés chaque 

année en intégrant les surfaces aux taux de sédimentation par secteur (Figure 125).  
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 Pour estimer les volumes sédimentaires, il convient de prendre en compte les effets de la 

compaction des dépôts. Selon Bartholdy et al. (2010), la densité apparente (ou « bulk dry density ») 

dans une couche de 50 cm en surface, diffère selon une loi logarithmique sous lǯeffet de la compaction. )l estime ainsi quǯà ʹ cm le « bulk dry density » est de 0.4 g/cm3 et à 22 cm de 0.8 g/cm3. Nos analyses 

au 210Pbex concernant les ʹͲ premiers centimètres des carottes dǯinterface, il a donc été choisi de 

calculer les volumes sédimentaires déposés selon ces deux « bulk dry density » afin de prendre en 

compte les effets de compaction et proposer une fourchette représentative. Le volume de sédiment 

déposé chaque année est ainsi compris entre 68 et 136 kT. Au-delà des incertitudes, les taux rapportés 

aux secteurs montrent que ͹ʹ % de ces dépôts sǯeffectuent dans lǯestuaire de lǯAulne et ͳͺ% dans lǯestuaire de lǯElorn ȋFigure 126). 

 

Figure 126: (a). Pourcentage des dépôts sédimentaires en fonction de l'estuaire de l'Aulne, Elorn et des zones bordières externes 

(Roscanvel, Fret et Auberlac'h) (b). Poids des sédiments (secs) déposés (T/an) et estimés selon deux valeurs de « dry bulk » (bleu 

et jaune) en fonction des différents secteurs bordiers  peu profonds d’aprğs prĠseŶtatioŶ ISOBAY (Ehrhold et al., 2016). 

 Ainsi, selon les volumes estimés, entre 49 et 98 kT de sédiments secs seraient déposés chaque 

année dans lǯestuaire de lǯAulne et entre ͳʹ et ʹͶ.ͷ kT dans celui de lǯElorn. Dǯaprès Bassoulet (1979) et Auffret ȋͳͻͺ͵Ȍ seul ͳͲ kT/an de sédiments secs sont apportés par lǯAulne et ͳ kT/an par lǯElorn. Ces 
taux ne représentent que 7 à 14 % du volume des dépôts sédimentaires estimés dans lǯensemble du secteur dǯétude.  
 Les données dǯapport sédimentaire étant anciennes, nous avons choisi de recalculer les 
volumes de sédiments récemment apportés par les fleuves (2013-2014). Ce calcul se base sur 
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lǯinterpolation des données des débits (source : HYDRO) corrélée avec les mesures en MES dans les 

différents estuaires (Aulne, Daoulas et Elorn) (source : DDTMȌ à partir dǯune loi de puissance. Lǯapport 
des fleuves est ainsi estimé à 8 kT/an, soit proche des valeurs obtenues par Bassoulet en 1979 et donc 

toujours bien au-dessous du volume de sédiment déposé chaque année dans les secteurs bordiers de 

la rade de Brest.  

  Les facteurs de contrôle 

 Le déséquilibre constaté entre les volumes apportés par les fleuves et déposés dans la rade pourrait sǯexpliquer par un changement important des débits fluviatiles au cours des dernières décennies. Néanmoins, cǯest une augmentation des débits fluviaux qui est enregistrée depuis les 

années 70 (Figure 127). Ce changement ne semble manifestement pas modifier les apports en 

particules fines qui restent faibles et stables. Les modifications majeures des apports sédimentaires dǯorigine fluviatile sont très probablement antérieures aux périodes considérées pour les analyses des 

taux de sédimentation et surtout liées aux anciennes écluses construites lors du tracé du canal de Nantes à Brest le long de lǯAulne ȋͳͺͲ͵ – 1859). Ces dernières ont très certainement contribué à 

réduire significativement les apports de particules fines à lǯembouchure. Elles ont ensuite été 

progressivement remplacées par des barrages (ex : barrage de Guily Glaz à Port-Launay). Il existe ainsi actuellement plus de ʹͺ barrages entre la source et lǯembouchure de lǯAulne ȋProuzet, 1984) 

 Il existe donc bien pour le dernier siècle un déséquilibre majeur entre les flux sédimentaires 

entrant dǯorigine continentale et les taux de sédimentation à travers la rade (90% plus important). Son origine nǯest manifestement pas liée à des changements récents de flux entrants et les explications 

sont donc à chercher ailleurs.  

 

Figure 127 : DĠďit ŵoǇeŶ paƌ aŶ depuis ϭϵϳϬ pouƌ les ƌiviğƌes de l’AulŶe, l’EloƌŶ et Daoulas 

 Selon les résultats du chapitre )V, lǯapport en particules fines par les courants marins est peu probable ȋsource unique de lǯAulneȌ. De plus, comme expliqué ci-dessus, les apports continentaux ne 

suffisent pas à vérifier r les volumes sédimentaires déposés chaque année. Finalement, ces dépôts 
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sǯexpliqueraient donc essentiellement par un recyclage des sédiments fins plus anciens. Quels sont 

alors les mécanismes à lǯorigine du remaniement des particules fines ? Lǯapproche double, 
morphologique et dǯanalyse des carottes développées dans ce chapitre, ont permis de souligner à lǯéchelle séculaire une importante érosion des versants nord du chenal et une croissance ȋmoyenne de 
0.2 cm/an) des secteurs peu profonds (baies).  

 Les résultats du chapitre précédent montrent que les courants de flot, de plus forte intensité, se 

développent surtout dans les chenaux. Comme constaté dans des travaux antérieurs, ils sont 

susceptibles ȋͳȌ de remobiliser les particules fines déposées pendant lǯétale et ȋʹȌ dǯéroder les « tidal 

flats » ȋou vasièresȌ ȋWaeles et al., ʹͲͲͶȌ. Ceci expliquerait donc lǯérosion des versants nord du 
domaine interne. Les particules fines des secteurs érodés seraient donc remises en suspension puis 

redistribuées dans les secteurs de moins fortes intensités (baies peu profondes).  

 

 Par ailleurs, lǯactivité de pêche ȋdrague à coquille et praire) dans la rade de Brest est, depuis ͳͻʹͲ, très développée et concerne plus de ͳͺ km² de la zone dǯétude (Figure 125). Elle est susceptible 

de remettre en suspension plus de 10 % du matériel déplacé (De Madron, 2005). Un calcul basé sur les caractéristiques de lǯoutil ȋdragueȌ, du planning de pêche et de la surface de dragage, a permis dǯestimer que ͷͲ kT de sédiments sont potentiellement remis en suspension chaque année. Cette 

activité se concentrant sur les secteurs vaseux bordant le chenal central et peu profonds de la rade 

(Figure 125), remobilise donc un stock important de sédiments fins pouvant être repris par le prisme 

tidal et redistribué dans les zones où les courants sont plus calmes (secteurs peu profonds) (e.gT3). Lǯabsence dǯinversion dǯâge constatée dans les carottes analysées pouvant être associée aux remaniements des sédiments, peut sǯexpliquer par un décalage spatial entre les zones en érosion et les 
zones de dépôt. 

 

 Enfin, les volumes de sédiment déplacés lors des constructions portuaires entre les deux 

guerres mondiales, bien quǯimportants ne semblent pas avoir influencés la dynamique de déposition 

des particules fines dans les secteurs peu profonds de la rade (Fichaut, 1984). Néanmoins, nos datations mériteraient dǯêtre affinées afin de certifier lǯimpact de la construction du port. 

 Les taux de sédimentation observés dans les secteurs peu profonds peuvent donc sǯexpliquer 

par une action conjuguée entre un phénomène naturel (courant de marée) et anthropique (pêche).  

 )l convient également de noter quǯil existe un quasi-équilibre dans de nombreuses parties 

internes de la rade entre les taux de sédimentation et lǯaugmentation du niveau marin moyen corrélé 
avec le réchauffement climatique, de lǯordre de 0.2 à 0.3 cm/an au port de Brest (Pouvreau et al., 

2008). Cet équilibre entre taux dǯaccommodation et flux sédimentaires entraîne une aggradation des 

secteurs peu profonds envasés de la rade. 
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V.3.2 Depuis la stabilisation du niveau marin (3 000 cal BP) 

 Bien que la géométrie des dépôts sédimentaires associés au cortège de haut niveau marin ne 

présente que peu de variations par rapport à lǯéchelle (olocène, lǯanalyse conjointe des carottes et des 
MNT différentiels a pu mettre en évidence des changements de dépôt. Au total, 3 périodes (de la base 

au top P1 à P3) ont été reconnues.  

 LǯHolocène, comme expliqué dans le chapitre I, est marqué par des fluctuations climatiques 

rythmant le tardi-Holocène ȋOǯBrien et al., ͳͻͻͷ, Bond et al., ͳ997, 2001 ; Davis et al., 2003). A partir 

de la révolution industrielle, une grande communauté de scientifiques sǯaccorde pour dire que lǯimpact anthropique est tel quǯil signe le début de lǯère anthropocène (Crutzen et al., 2002). Est-ce que les 

variations enregistrées dans le cortège de haut niveau peuvent-être véritablement corrélées avec les 

fluctuations climatiques et anthropiques ? (Figure 128). 

(i) La première discontinuité (S1) datée entre 1052 et 1152 cal. AD apparait au début de la 

période chaude médiévale (MWA) et sépare les périodes P1 et P2.Cet âge coïncide avec un 

évènement tempétueux extrême qualifié de « tempête du millénaire » par Van Vliet La Noë et 

al. (2014). Cette tempête décrite dans la littérature anglaise (Anglo Saxon Chronicles, 1912 ; 

Lamb et Frydendahl, 2005) est également enregistrée dans les séquences de dépôts du littoral 

breton et normand (baie du Mont Saint-Michel ; Billard et al., 2003). Elle est corrélée avec lǯévènement le plus froid enregistré au cours du MWA (Van Vliet La Noë et al., 2014b) et elle 

aurait provoqué un raz de marée et générée des vagues avec une hauteur significative très 

importante. Bien que la configuration abritée de la rade de Brest empêche la pénétration des 

houles de forte intensité, cette limite a été mise en évidence dans le secteur externe et 

notamment proche de lǯactuel port de commerce. La discontinuité S1 serait donc corrélée avec 

cet événement et marquerait le début de la seconde période (P2). Cette période correspond 

avant tout au MWA qui se caractérise, en Europe du Nord, par des conditions anticycloniques 

douces et sèches (NAO- ; Sorrel et al., 2009 ; Trouet et al., 2009 ; Van Vliet-Lanoë et al, 2014a). 

Cette conjoncture est susceptible dǯavoir entrainé en rade de Brest, un recul de lǯinfluence 
fluviatile et une avancée de la dynamique tidale vers les secteurs amont (bassins sud et nord). 

Cette progression permettrait dǯinduire une différenciation des taux de sédimentation 

constatée entre les domaines, externe (centre rade) et interne ȋestuaire de lǯAulne et ElornȌ. 
Les versants de la baie du Fret et de Roscanvel sujets à des courants de plus forte intensité pourraient expliquer lǯinhibition de la croissance du maërl. Les taux de sédimentation faibles 
sont corrélables à de faibles apports mais intègrent également une éventuelle érosion du 

sommet des dépôts.  

(ii) La deuxième discontinuité S2 datée entre 1482 et 1850 cal. AD se corrèle au LIA. Il se 

traduirait en rade par une période essentiellement marquée par une érosion des dépôts 

préalablement déposés en réponse à une détérioration des conditions climatiques. En effet, 
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cette période (LIA), se traduit par des hivers plus longs, froids et pluvieux (Meeker and 

Mayewski, 2002 ; Jong et al., 2006). Une récurrence de tempête est enregistrée sur toute la 

façade Manche-Atlantique (NAO+ ; Billeaud et al., 2009 ; Van Vliet-Lanoë, et al., 2014a). Lǯaugmentation de la pluviométrie engendre une recrudescence de lǯintensité des débits 

fluviaux mais lǯérosion semble prépondérante sur les carottes analysées (phase érosive). La 

répétition des tempêtes de forte intensité est susceptible de produire une agitation du plan dǯeau et dǯempêcher la décantation pérenne des sédiments fins tout en érodant pour partie les 

dépôts de la période P2.  

 

Figure 128: Frise chronologique depuis 2000 cal BP eŶ ƌade de Bƌest jusƋu’à l’aĐtuel. La pĠƌiode Đhaude ŵĠdiĠvale ;MWAͿ, le 
petit âge glaĐiaiƌe ;LIAͿ et l’ğƌe aŶthƌopoĐğŶe soŶt ƌeŶseigŶĠs eŶ jauŶe, eŶ veƌt et ďleu. Au-dessus sont superposés les périodes et 

discontinuités observées dans les carottes sédimentaires décrites précédemment. 

 

(iii) Le début de la période P3, coïncide avec le début de lǯère Anthropocène (Zalasiewicz et al., 

2015 ). Elle se caractérise par une réaugmentation du taux de sédimentation. La période P3 se 

définirait par une amélioration des conditions climatiques qui permettrait la préservation des 

apports sédimentaires plus importants quǯà lǯactuel. Ceux-ci peuvent aussi sǯexpliquer par des 
flux sédimentaires plus importants. Ils feraient suite aux déforestations des bassins versants 

documentés pour cette période (Syvitski et Kettner, 2011) et enregistrés à lǯéchelle de la rade 
depuis la fin du moyen âge dans la région (Fernane et al., 2014). Cette hypothèse peut être 

corrélée avec les systèmes côtiers de la façade Manche-Atlantique (Poirier et al., 2011 ;  Tessier 

et al., 2012 ; Poirier et al., 2015).Néanmoins, la période coïncide également avec la fin de lǯaménagement des écluses mentionnées précédemment et installées le long de lǯAulne. Les 

conséquences se traduisent surtout par une diminution des taux de sédimentations à lǯembouchure. Les effets seraient donc antagonistes et difficiles à caractériser. Nous ne 

disposons que de très peu de marqueurs pour discuter des conditions de sédimentation au 

cours de cette période et des études restent à réaliser (Lambert et al., 2015), Un facteur est néanmoins certain, cǯest lǯabsence dǯinversion dǯâge dans les carottes qui atteste dǯune source 
sédimentaire non remaniée et suffisante pour entretenir la croissance des secteurs peu 

profonds.  Ces secteurs peu profonds seraient surtout associés à un transfert interne des dépôts de la rade quǯà une source externe. 
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CONCLUSION 

 Comme annoncé au début de ce chapitre, il apparait que la remontée du niveau marin à lǯ(olocène est certes un des principaux moteurs de dépôt mais ne suffit pas à elle seule à expliquer la 

géométrie des archives sédimentaires. Comme soulignée par la communauté des scientifiques depuis le début des années ͳͻͻͲ, lǯarchitecture des dépôts dans les systèmes côtiers à dominance macrotidale est soumise à une action conjuguée entre la remontée du niveau marin, lǯhydrodynamisme local et la 

morphologie du substratum. En rade de Brest, la morphologie du substratum joue un rôle primordial 

dans le dépôt  mais également dans la conservation des dépôts. Grâce à sa configuration particulière (3 

domaines étagés de T1 à T3 et abritée des houles), la conservation des sédiments a permis de retracer 

les différents environnements de dépôts au cours de la remontée du niveau marin. Ainsi, une migration dǯun système estuarien interne ȋTSTȌ vers le système que nous connaissons actuellement ȋ(STȌ a été déduite de lǯanalyse des dépôts sédimentaires. La stabilisation du niveau marin, tardive 
dans la rade de Brest (3 000 cal .BP) de par le faible apport en sédiments par rapport aux autres 

systèmes de la façade Manche-Atlantique a été admise comme marqueur de la dynamique 

sédimentaire actuelle. Lǯétude de ces dépôts montre néanmoins une certaine variabilité. 

 Il existe donc trois périodes au cours desquelles la dynamique de dépôt est différente. LǯOptimum Médiéval permettrait une sédimentation différenciée entre les secteurs internes et plus 

externes de la rade. Le Petit Age Glaciaire correspondrait en revanche essentiellement à un hiatus de 

sédimentation et à une érosion massive des dépôts. 



CHAPITRE V : Dynamique de remplissage au cours de la dernière transgression marine 

243 

 



 

244 

 

CHAPITRE VI  
Discussion, conclusion générale et perspectives 

 

 

 

 

INTRODUCTION ...................................................................................................................................................................... 245 

 

VI.1 Les transferts sédimentaires depuis la dernière remise en eau ....................................................................................245 
VI.1.1 Fonctionnement sédimentaire actuel de la rade de Brest : un héritage marqué.............................................................. 245 

A. Résultats : nature sédimentaire et transferts mis en évidence ................................................................................................... 245 
B. Les colonies biocénoses benthiques ......................................................................................................................................................... 246 
C. Une distribution morpho-sédimentaire héritée ? .............................................................................................................................. 247 
D. Le modèle rade de Brest : un système à lǯéquilibre ? ....................................................................................................................... 251 

VI.1.2 Evolution des transferts sédimentaires holocènes ......................................................................................................................... 253 
A. Résultats : Les grands changements environnementaux au cours de la transgression marine .................................. 253 
B. La transition muette et tardive du cortège transgressif ................................................................................................................. 255 
C. Bilan sur les transferts .................................................................................................................................................................................... 256 

 

VI.2 La particularité de la rade dans la compréhension des systèmes côtiers macro-tidaux ....................................257 

 

VI.3 Perspectives .......................................................................................................................................................................................259 
VI.3.1 Un modèle à affiner ......................................................................................................................................................................................... 259 
VI.3.2 Intérêt des marqueurs biologiques et géochimiques ..................................................................................................................... 260 
VI.3.3 Une ouverture vers la plate-forme externe ......................................................................................................................................... 261 
VI.3.4 Quelles évolutions futures pour le système rade ? .......................................................................................................................... 262 

 

REFERENCES BIBLIOGRAPHIQUES .................................................................................................................................. 265 



CHAPITRE VI : Dynamique de remplissage au cours de la dernière transgression marine 

245 

 

INTRODUCTION 

 Ce chapitre apparait comme une synthèse des résultats sur lǯévolution sédimentaire de ce système macrotidal depuis lǯ(olocène répondant aux questions de recherche initiées dès 2013. Ainsi, 

après un rappel des résultats majeurs concernant (1) la dynamique sédimentaire par charriage et (2) lǯorganisation stratigraphique du remplissage sédimentaire en rade de Brest, nous nous attacherons à 

discuter de plusieurs points:  

 Quel rôle a joué et joue la rade de Brest dans le transfert sédimentaire depuis sa dernière 

remise en eau entre les bassins versants et la plateforme marine de lǯ)roise ? 

 En quoi la singularité de la rade de Brest apporte à la compréhension des environnements 

côtiers macrotidaux ? 

 Quelles perspectives découlent de ces travaux ?  

VI.1 Les transferts sédimentaires depuis la dernière remise en eau 

VI.1.1 Fonctionnement sédimentaire actuel de la rade de Brest : un 

héritage marqué 

A. Résultats : nature sédimentaire et transferts mis en évidence 

 Lǯarticle publié dans Journal of Maps constitue une première avancée dans la compréhension 

de la dynamique sédimentaire du système. Il permet de mettre en évidence lǯimportant contraste, dans 
les faciès sédimentaires établis sur les trois différents domaines physiographiques (externe, 

intermédiaire et interne). La distribution sédimentaire peut se résumer par:  

 Une couverture sableuse dans le domaine externe bio-lithoclastique sur les plateaux et 

bioclastique dans le chenal mélangée à une fraction vaseuse uniquement entre la baie de 

Camaret et le chenal central ; 

 Un faible classement à granulométrie décroissante dans le domaine intermédiaire (cailloutis 

et graviers) pauvre en sable et mélangés à une composante vaseuse aux abords des secteurs 

peu profonds ; 

 Une augmentation de la concentration en vase aux approches des débouchés des fleuves (Aulne 

et Elorn) et des secteurs peu profonds et en association avec le développement ȋin situȌ d’une 

composante organogène carbonatée (colonies de maërl et de crépidules) dans le domaine 

interne. 

 Alors que cette distribution reflète un contrôle majeur par la dynamique tidale, les modèles 

hydrodynamiques ont corroboré nos résultats issus de lǯanalyse des figures sédimentaires en 
montrant en particulier le rôle restreint des débits fluviaux, présents exclusivement dans les 

secteurs amont (embouchure Aulne et Elorn) et des houles (plateau sableux – externe). 
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 La dynamique sédimentaire sur le fond est fortement contrainte par la morphologie des 

fonds marins (chenaux, terrasses et bancs tidaux) et le découpage du trait de côte (goulet et anse). 

Elle peut se synthétiser par une ségrégation du transport par les courants de jusant (dominants dans 

le domaine intermédiaire) et de flot (dominants dans le domaine interne) associés au transit de 

sédiments bioclastiques modelés en champs de dune (externe et intermédiaire). Les modèles 

numériques de terrain différentiels et les sorties de modèle ont permis de souligner que l’export 

sédimentaire de la rade est plus important que lǯimport.  
 Concernant la dynamique des particules en suspension, les secteurs envasés du domaine 

interne sont soumis à des courants de moins forte intensité permettant une accrétion moyenne de 0.2 

cm/an. Les bilans volumiques montrent néanmoins que les apports continentaux ne suffisent pas à 

expliquer les taux dǯenvasement mesurés sur les zones peu profondes de la rade. Ces derniers sǯexpliqueraient par un recyclage co-associé à la conjonction dǯune origine naturelle (érosion par le 

flot) et anthropique (activité de pêche). Enfin, la présence de sédiments vaseux dans des secteurs 

soumis à de plus forts courants de marée peut être interprétée comme l’exportation temporaire de 

la vase vers la plate-forme sous lǯeffet de la circulation préférentielle de jusant.  

 Si ces résultats rendent comptent des processus sédimentaires majeurs, plusieurs autres points nécessitent dǯêtre éclaircis pour comprendre le fonctionnement sédimentaire de la rade de 

Brest : 

 Quel est le rôle des espèces benthiques ingénieures sur la répartition sédimentaire ? 

 Quelle est la part de lǯhéritage dans la circulation sédimentaire actuelle ?   

B. Les colonies biocénoses benthiques 

 Un des marqueurs solides de la stabilisation du niveau marin en rade de Brest, correspond à lǯapparition du maërl dans les enregistrements sédimentaires. La présence de cet algue calcaire, 

vulnérable aux changements hydrodynamiques (Duterte et al., 2015) et associé à une grande diversité 

biologique (Hart et al., 2014), avait déjà été relevé par Guilcher et al. (1962). Le maërl est largement 

étendu sur les côtes nord européennes (Hall-Spencer et al., 2010) et Méditérranée  (Martin et al., 

2014). Si le maërl est considéré comme une biocénose benthique régionale (Grall et Hall-Spencer, 

2003), la crépidule à lǯinverse est « invasive » et a fait son apparition en rade de Brest depuis 1949 

(Blanchard et al., 1995). 

 Le maërl majoritairement installé sur les secteurs vaseux moins profonds confère au sédiment 

une granulométrie grossière du diamètre des graviers. Dans les secteurs envasés, les bancs ou nappes 

de maërl repose sur les banquettes vaseuses, sa formation suppose un écosystème particulier et stable 

dans le temps (Grall, 2002).Elle sǯinstalle dans des environnements calmes et peu turbides ; facteurs 

nécessaires à sa croissance. Il est donc rare de voir son développement dans les systèmes estuariens.   
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 Les colonies de crépidules sont en revanche majoritairement installées dans le chenal de lǯAulne et de lǯElorn mais également sur le secteur bordier de la baie de Roscanvel. Alors quǯactuellement, le nombre de colonies décline et que la plupart sont moribondes, leur population a 

explosé dans les années 2000 (Guérin et al., 2004). 

 

 La crépidule de par sa morphologie (en chaine) et son comportement grégaire, freine la vitesse 

des courants sur le fond (Beudin, 2014) et favorise le piégeage des sédiments fins (Ehrhold et al., ͳͻͻͺȌ. Beudin et al. ȋʹͲͳ͵Ȍ a montré quǯau niveau des colonies de crépidules en rade de Brest, la concentration en MES dans la colonne dǯeau est plus faible. Elles sont capables de produire 11 000 

T/an (sédiments secs par anȌ de biodépôts ȋCarlier et al., ʹͲͳͷȌ.Pourtant, lǯactivité filtration-

biodéposition joue un rôle secondaire par rapport à leur impact hydrodynamique. Selon la densité 

(nombre de crépidules/colonies) elles stabilisent ou déstabilisent le sédiment. Dans le cas dǯune forte 
densité, le sédiment est piégé dans les espaces entre les coquilles. A lǯinverse, lorsque la densité est 

moyenne, elles augmentent les conditions de frottement sur le fond et donc la remise en suspension 

des sédiments en suspension du sédiment (Beudin, 2014). Elles peuvent donc jouer un rôle double : de 

source et puits.  

 

 A lǯexemple de la baie du Mont Saint-Michel (Ehrhold et al., 1998), cette espèce sǯest installée 

en rade de Brest sur les fonds grossiers et a engendré une installation durable des vasières biogènes. 

Ces dernières, faussent la lecture de la répartition sédimentaire, elles apparaissent comme un artéfact 

dans les séries sédimentaires continues. Il est difficile de déterminer la limite estuarienne (sédiments vaseux/sableuxȌ dans les chenaux ȋAulne/ElornȌ. Elles expliquent également la présence dǯune 
matrice silteuse dans les sédiments hétérogènes des secteurs soumis à des courants de plus fortes 

intensités. 

C. Une distribution morpho-sédimentaire héritée ? 

 Bien quǯabordée dans les différents chapitres ȋ)V et VȌ, le rôle de lǯhéritage morphologique 
dans les processus morpho-sédimentaires actuels reste à préciser.  

 Bancs tidaux actifs ou moribonds ? 

 

 Abordé dans le chapitre IV, la question concernant le caractère hérité des bancs tidaux est restée ouverte en lǯabsence de croisement entre les données de surface et les enregistrements 
sismiques et de carottage. Les interprétations sismiques montrent que le banc de la Cormorandière 

repose sur le comblement, par des alluvions, de la paléo-vallée. Le « noyau du banc » est caractérisé 

par des réflecteurs sub-horizontaux apparentés à des dépôts estuariens dont la mise en place est 

supposée contemporaine de celle des « tidal flats » (TST1 9 000 – 7 500 cal BP) de la rade de Brest. Sur cette assise, partiellement érodée, repose des dépôts sableux dont la géométrie interne sǯapparente à 
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celle des barres tidales. Leur mise en place, conjointe à lǯétablissement de celles du chenal interne, 
correspond à la dernière phase de la remontée du niveau marin (6 800 – 3 000 cal. BP). Ce banc est 

finalement surmonté par une dernière unité formant les dunes tidales décrites dans le chapitre IV.A lǯimage des bancs littoraux de la Manche orientale ȋcôte PicardeȌ ȋTessier et al., ͳͻͻͻ ;Trentesaux et 

al., 1999 ; Reynaud et al , 2003), le banc de la Cormorandière est ainsi composite. Cette construction 

polyphasée a été préalablement proposée par Berné (1999). Actuellement sa localisation (au sud est 

de la pointe des Espagnols et centre du tourbillon de flot) répond également aux critères de classification dǯun banc de sillage ou banner bank (Dyer et Huntley, 1999). 

 La géométrie interne des trois bancs localisés au sein du système de chenal central sǯapparente 

pour leur partie superficielle aux barres tidales décrite par Dalrymple et Rhodes (1995). Elles 

présentent une asymétrie induite par leurs positions entre deux chenaux de directions de transport 

opposées. Cette asymétrie se traduit par une érosion sur le versant soumis aux courants dominants 

(flot – douxȌ, le sédiment est redéposé sur lǯautre versant ȋjusant - abrupt) (Dalrymple et Rhodes, 

1995). 

 

Figure 129: Profil sismique longitudinal d'une barre tidale dans le chenal du secteur intermédiaire de la rade de Brest. 

 

 Cette asymétrie entraine une migration latérale des dépôts (Dalrymple et Choi, 2007). Cette migration active nǯest cependant pas constatée sur les MNT différentiels (cf. chapitre IV).et seul un 

engraissement a été souligné au toit du banc majeur de la Cormorandière correspondant au développement dǯun champ de dunes qui témoigne donc de transfert sableux en surface, le banc de la 

Cormorandière est composite. Sa géométrie suggère une mise en place précoce (dépôts estuaires) interne ȋBernée, ͳͻͻͻȌ, puis par le développement dǯune barre tidale conjointe à lǯétablissement de 
celles du chenal interne. Actuellement sa localisation (pointe des Espagnols et centre du tourbillon de flotȌ, sǯapparente dǯavantage à un banc de sillage (Dyer et Huntley, 1999) sur lequel un champ de dune actif sǯest établi depuis la stabilisation du niveau marin. )l peut être comparé à ceux étudiés en baie de 
Fundy (Todd et al., 2014). 
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 Les barres apparaissent, au moins pour la Cormorandière, donc comme des structures héritées. Si le caractère actif nǯest pas vérifié pour lǯensemble des barres, le banc de la Cormorandière semble 
actuellement le siège dǯun transfert sédimentaire de surface. Leurs morphologies permettent par ailleurs dǯentretenir le partitionnement des circulations préférentielles de jusant et de flot. 

 

 Chenaux non comblés  

 Un grand nombre de vallées incisées étudiées dans le nord du Golfe de Gascogne sont 

actuellement comblées (Chaumillon et al., 2008 ; Proust et al., 2010 ; Estournès et al., 2012 ; Traini et 

al., 2013 ; Menier et al., ʹͲͳ͸Ȍ. Ceci sǯobserve également pour les systèmes de paléo-vallées de la baie 

de Douarnenez, situés immédiatement au sud de la rade de Brest (Jouet et al, 2003). Ces secteurs 

pourtant proches présentent donc une configuration différente. Pourquoi en rade de Brest les chenaux 

hérités sont-ils toujours autant marqués dans la morphologie actuelle ?  

 Alors que la plupart des vallées incisées des systèmes macro-tidaux se remplissent de dépôts 

estuariens au début de lǯ(olocène ȋe.g Chaumillon et al., 2010), les faibles apports sédimentaires en 

rade de Brest (largement inférieurs à la création dǯespace dǯaccommodationȌ ne permettent pas de 
combler les chenaux. Ainsi, quand la vitesse de remontée du niveau marin décline (au mid-Holocène), 

les chenaux (ou vallées) ne sont que très peu comblés à la différence des systèmes nord Gascogne 

(Jouet et al., 2003 ; Chaumillon et al., 2008 Traini et al., 2013 ).La dynamique tidale sǯinstallant gagne 
ainsi en intensité par ces constrictions accélérant les courants. Tandis que les systèmes ouverts sont recouverts par des sédiments sableux dǯorigine marine (Jouet et al., 2003 ; Chaumillon et al., 2008 

Traini et al., 2013 ), le goulet de la rade de Brest est à lǯorigine dǯun effet « Ventury » accélérant la 

circulation tidale et inhibant les dépôts au sein des paléo-vallées. Ce sont dans les chenaux que les 

courants ont la plus forte intensité et donc que le transport par charriage est le plus important. Cette configuration assez particulière peut sǯapparenter à celle observée dans le Golfe du Morbihan (Perez 

Belmonte, 2008) mais également dans la baie de San Francisco (Barnard et al., 2013). La présence dǯun 
resserrement est le caractère commun à ces trois systèmes où une conservation des chenaux est 

constatée. 

 La conservation des chenaux est donc due à la concordance de trois facteurs: le faible apport 

sédimentaire couplé à la morphologie étroite du goulet et à lǯinfluence macrotidale.  

 

 « Tidal flat » hérités 

 

 Une des caractéristiques morphologiques principales de la rade de Brest réside dans la 

présence de secteurs peu profonds (< 10 m) recouverts par un sédiment hétérogène à composante 
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silteuse. Selon Dalrymple et al. (20ͳʹȌ à lǯembouchure dǯun estuaire à dominance tidale, il se forme des 

«tidal flats » (ou replats de maréeȌ entourant lǯaxe du chenal central et dont la largeur dépend de lǯespace disponible. Pour autant, les secteurs peu profonds de la rade de Brest sont-ils des « tidal 

flats » ?  

 Dans notre zone dǯétude, ces secteurs sont toujours en accrétion ȋͲ.ʹ cm/anȌ, ce taux parait 
pourtant très faible par rapport à ceux calculés sur les « tidal flats » de la baie de Seine (entre 5 et 7 

cm/an e.g Cuvilliez et al., 2015). Situés de 10 à 0 mètres de profondeur (par rapport au 0 hydro), seule 

la frange littorale est sujette au marnage. Dǯaprès la définition de Dalrymple et al., (2012), les « tidals 

flats » sont compris dans la zone de balancement des marées. Ce nǯest pas le cas dans notre secteur dǯétude. Bien que ces secteurs aient pu jouer le rôle de tidal flats au cours de la transgression marine, 
les tidal flats modernes se développent dans les secteurs plus amont où les taux de sédimentation sont 

plus importants (0.5 cm/an). Leur développement est néanmoins restreint car les incisions fluviales 

sont encaissées. 

 Les secteurs peu profonds peuvent être dǯavantage comparés à des hauts-fonds (bench) 

(Fichaut, 1984) sur lesquels les courants de marée sont de moins fortes intensités et permettent le 

dépôt de sédiments fins.  
 

 Le classement granulo-décroissant du centre de la rade 

 

 Fichaut (1984), auteur de la dernière carte de répartition sédimentaire en rade de Brest, 

explique que, les forts courants de marée permettent le maintien dǯune couverture sédimentaire peu 
mobile héritée de la dernière transgression marine. Les « heads » périglaciaires centraux ont été 

remobilisés et ont fourni un stock de sédiments grossiers permettant, au regard des courants de 

marée, la création de la séquence de dépôts observée dans le centre de la rade (Moign,1967 ; Auffret, 

1983 ; Fichaut, 1984 et Guérin, 2004). La pérennité des courants influence la conservation de cette 

répartition. 

 Lǯanalyse des sorties du modèle et des MNT différentiels sǯaccordent sur le caractère érosif de 
la rade confinée interne ȋplus dǯexport en sédiment grossier que dǯapportȌ. Les deux approches 
soulignent donc toutes deux que les secteurs en plus fortes évolutions et/ou sujets au transport se 

concentrent aux abords du chenal. En revanche, les sorties du modèle suggéraient également un 

transport conséquent sur le plateau (T2) du domaine central de la rade (figure chapitre 5) où pourtant 

aucune évolution nǯa été observée. Cette divergence traduit le faible stock en sédiment grossier de la 

rade de Brest. 

 En revanche, ceci se vérifie si seulement la fraction lithoclastique est prise en compte. Le schéma est différent pour la fraction bioclastique ȋsables coquilliersȌ. Dǯaprès les analyses 
calcimétriques et les sorties du modèle, cette fraction est mobile et est modelée en champs de dune. 

Elle transite entre le domaine interne et externe. Ce sédiment mobile, qualifié de « mouture de débris 
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coquilliers » se compose de coquilles cassées de bivalves (Moules, Palourdes, Mactre, Telline) ou 

oursins.   

 La couverture sédimentaire lithoclastique apparait ainsi comme héritée. Sa mise en place coïncide avec lǯinstallation des courants de marée ȋstabilisation du niveau marin – 3 000 cal BP.). Le 

secteur est en érosion et en perte de sédiments grossiers. Cependant, la présence de sédiments grossiers coquilliers souligne lǯexistence dǯune couverture sédimentaire mobile et dǯéchange entre le 
domaine externe et intermédiaire.  

D. Le modèle rade de Brest : un système à lǯéquilibre ? 

 Lǯéquilibre dynamique dǯun estuaire est atteint une fois que lǯespace dǯaccommodation a été comblé par les dépôts transgressifs, que lǯéquilibre de la morphologie de lǯestuaire, des apports entre 
les sédiments marins et fluviaux et que la capacité de transport des sédiments estuariens sont stables ȋPye et Blott, ʹͲͳͶȌ. Cette définition sǯapplique aux systèmes o‘ les apports marins et continentaux sont suffisants pour combler lǯestuaire. En rade de Brest, un déficit concernant à la fois les apports 
continentaux (que 10 % des sédiments déposés) et les apports sableux marins (1/3 plus exportés quǯimportésȌ a été constaté. Pour autant, peut-on qualifier la rade de Brest de système en équilibre ? 

 La rade de Brest apparait comme un système dominé par la marée dont la répartition morpho-sédimentaire sǯapparente du domaine externe au domaine interne aux plates-formes continentales 

peu profondes et baies ȋReynaud et Daluymple, ʹͲͳʹȌ. Ce nǯest que dans les secteurs les plus amonts que les processus se rapportent à ceux dǯun système estuarien à dominance tidale ȋZaitlin et al., ͳͻͻͶȌ.  
 De façon naturelle chaque système tend vers un équilibre, qui est supposé avoir débuté depuis 

la stabilisation du niveau marin. A chaque perturbation enregistrée (climatique et/ou anthropique) 

dans le cortège de haut niveau marin, le système semble avoir évolué doucement modifiant 

sensiblement les conditions de dépôts. Actuellement, même si les apports continentaux sont très 

faibles, les secteurs fins envasés sont toujours en accrétion grâce à lǯérosion des versants des tidal flats 
(antérieurs : mid-holocène) entourant le chenal principal dans les bassins nord (Elorn) et sud (Aulne). )l est vrai quǯun déficit en sédiment grossier a été enregistré entre la rade centrale et le domaine externe. Pourtant, lǯétablissement de champs de dunes, formés du même matériel sédimentaire entre ces deux secteurs, suggère la mise en place dǯune circulation stable entre ces deux édifices. Le schéma 

résiduel des masses dǯeau sur le fond a pu mettre en évidence le transport par le biais de couloirs préférentiels de jusant et de flot et de lǯinstallation dǯune gyre anticyclonique dans le centre de la rade. 
Les modèles mettent en évidence un transport des sédiments sableux via les chenaux vers les secteurs 

amont. Le chenal, même à lǯapproche des embouchures nǯétant que très peu comblé, nous supposons 

que ce transport, sǯil existe, concerne des volumes sédimentaires très faibles. 



CHAPITRE VI : Dynamique de remplissage au cours de la dernière transgression marine 

252 

 

 

Figure 130: Schéma des flux sédimentaires (vase et sable) entre les différents secteurs de la rade de Brest (interne - intermédiaire 

- eǆteƌŶeͿ. La Đouleuƌ des flğĐhe dĠteƌŵiŶe l’ageŶt de tƌaŶspoƌt et la tǇpologie s’appliƋue au faĐiğs ;saďle : flèche plein et vase : 

flèche en pointillée). 

 Le transport sédimentaire en rade de Brest apparait donc comme un système en équilibre 

dynamique marqué par un déficit sédimentaire qui serait compensé, pour partie, par une érosion des 

dépôts anciens redistribués (recyclage) au profit de la circulation tidale (Figure 130). Si ce schéma est valable pour les particules fines dont le stock est important dans les domaines internes ce ne lǯest pas 

pour les sédiments sableux. La couverture sableuse est trop fine pour constituer un stock conséquent, 

néanmoins il apparait que les volumes exportés sont plus conséquents que les volumes importés. Le 

matériel sableux actuellement en transport est coquillier et est acheminé entre les champs de dunes 

selon une circulation dominée par la morphologie des fonds marins et du littoral.  
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VI.1.2 Evolution des transferts sédimentaires holocènes 

A. Résultats : Les grands changements environnementaux au cours de la transgression 
marine 

 La conservation des dépôts sédimentaires en rade de Brest a permis de retracer les grandes 

étapes de son comblement au cours de la dernière transgression marine (Figure 131). 

 Du dernier bas niveau marin jusquǯà ͳͲ 000 cal BP : Avant 10 000 cal. BP, la rade de Brest est 

strictement continentale. Soumise à un climat froid, des « heads » périglaciaires se 

développent et seul se dépose des alluvions dans le fonds des chenaux où sur les terrasses 

adjacentes. A 10 000 cal BP, le début de l’ennoiement de la rade suggère lǯétablissement de 
« point bar » ou « spit bar ».  

 Entre 10 000 et 7 000 cal BP : La mer submerge tour à tour les ressauts topographiques 

séparant les domaines étagés (T1 à T3). La configuration de la rade sǯapparente à un estuaire 

interne. Cǯest pendant cette période que les « tidals flats » se développent dǯabord sur Tʹ puis 
sur T3.  

 Entre 7 000 et 3 000 cal. BP : La remontée du niveau marin est moins rapide, les dépôts sont 

associés à un environnement estuarien externe (embouchure). Les secteurs peu profonds 

(T3) sont toujours sujets au marnage dans les parties amont et la croissance des tidal flats se 

poursuit. La partie centrale est sujette à de forts courants de marée qui suggèrent la mise en 

place de barres tidales.  

 Entre 3 000 et 2 000 cal BP : La stabilisation du niveau marin est effective au cours de 3 000 

cal BP. La dynamique tidale actuelle se met progressivement en place. Les courants de marée 

permettent la pérennité des figures sédimentaires mid-holocènes et agencent la 

couverture sédimentaire grossière du centre de la rade. 

 Entre 2000 cal. BP et lǯactuel : La dynamique sédimentaire sur le fond des secteurs 

centraux profonds est supposée stable. La dynamique des particules en suspension est en 

revanche perturbée par les changements climatiques (MWA et LIA) et l’impact 

anthropique. Le modèle que nous connaissons actuellement est effectif depuis lǯAnthropocène (milieu XIXème siècle). 

 

 Le schéma de remplissage que nous proposons sǯapparente globalement à la stratigraphie dǯun 
estuaire dominé-marée décrit par Dalrymple et al., (2012). Il témoigne du recul successif des 

processus estuariens au fur et à mesure de la remontée du niveau marin comme beaucoup de 

systèmes sur la façade Manche-Atlantique (Chaumillon et al., 2008a ; Allard et al., 2010 ; Menier et al., 

2010 ; Traini et al., 2013 ; Margotta et al., 2016 Ȍ.Lǯobjectif de ce sous-chapitre est de définir quel rôle a 

joué la rade de Brest en terme de transport sédimentaire tout au long de la remontée du niveau et ce jusquǯà lǯactuel ? 
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Figure 131 : SchĠŵas 3D du reŵplissage de la rade de Brest de l’eŶŶoieŵeŶt à l’actuel. L’iŶfluence tidale et fluviale est renseignée à gauche des blocs diagrammes 
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B. La transition muette et tardive du cortège transgressif 

 En rade de Brest la discontinuité marquant la fin des dépôts transgressifs est marquée par un arrêt de sédimentation de plus dǯun millénaire. Ce hiatus sédimentaire est associé, dǯaprès les études 
réalisées dans les marais maritimes de notre secteur dǯétude ȋFernane et al., ʹͲͳ4 ; Stéphan et al., 

2015 ; Goslin et al., 2015 ;), à la détérioration des conditions climatiques (Van Geel et al., 1996, Clarke 

et Rendell, 2009; Meurisse 2008 ; Van Vliet Lanoë et al., 2014a et b). Les indices de répétition des tempêtes sǯobservent sur les secteurs ouverts aux houles océaniques et a permis la mise en place des 

noyaux embryonnaires des dunes actuelles (Henaff et al., 2015 ; Van Vliet Lanoë et al., 2015). Lǯaction 
répétée des houles de tempête est susceptible de remobiliser les sédiments déposés précédemment et 

donc de générer une surface érosive dans les secteurs ouverts (Fernane et al., 2014). 

 

 Alors que cette hypothèse est satisfaisante sur les secteurs ouverts aux houles océaniques, elle lǯest difficilement pour les secteurs largement abrités des houles océaniques. En rade de Brest, ce hiatus sǯobserve dans lǯensemble des secteurs peu profonds pourtant largement abrités des houles 

océaniques. Lǯautre scénario plus propice à la rade de Brest a été décrit par Stéphan et al., (2015) et  

Goslin et al. (2015). Il repose sur une conjonction de plusieurs facteurs : apports sédimentaires, 

eustatisme, morphologie du système et détériorations climatiques. Le niveau marin à 3 000 cal. BP se stabilise et provoque une remontée de lǯinfluence fluviatile et donc du coin salé qui, en bloquant lǯécoulement des cours dǯeau côtier, implique une sédimentation plus amont. Lǯaugmentation de la pluviométrie corrélée aux détériorations des conditions climatiques augmente le débit des cours dǯeau 

(Goslin et al., 2014). Lǯintensité est-elle quǯelle permettrait de ré-inciser les chenaux et la création de 

ce hiatus sédimentaire.  

 

 Même si ces scénarii paraissent tous deux recevables, il est difficile de certifier que les tempêtes ou lǯaugmentation de la pluviométrie aient pu éroder plus de ͳ 000 ans de dépôts dans les 

secteurs abrités de la rade de Brest. Notre hypothèse sǯappuie sur un rééquilibrage dynamique  de la 
circulation sédimentaire (Chorley et Kennedy, 1971), nécessaire après la stabilisation du niveau marin. En effet, lǯéquilibre dynamique dǯun estuaire nǯest atteint que si les apports entre les sédiments 
marins et fluviaux et que la capacité de transport des sédiments sont stables (Pye et Blott, 2014). Or, 

comme évoquée au cours du chapitre V, la mise en place de la Surface dǯ)nondation Maximum est 

tardive à cause des faibles apports sédimentaires (Tessier et al., 2012). )l est difficile dǯaffirmer que le 
système a pu atteindre cet équilibre au début du HST. Néanmoins, la réorganisation de la circulation 

sédimentaire qui tend vers une autorégulation du système estuarien combinée avec de faibles apports 

sédimentaires peut expliquer un rééquilibrage long et engendrer ce hiatus sédimentaire.  
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C. Bilan sur les transferts 

 Avant son ennoiement, la formation des "heads" périglaciaires (Morzadec-Kerfourn, 1974) 

constitue un stock de sédiments sableux. Les apports fins continentaux sont transportés par le biais 

des fleuves sur la plate-forme continentale et donc non préservés. La rade joue alors le rôle dǯun 
système transitoire communiquant avec la plate-forme continentale (encore non ennoyée) par un 

canyon (goulet).  

 Lors de son ennoiement, les domaines étagés représentent de grands espaces dǯaccommodation o‘ les particules fines ȋapports continentauxȌ se déposent et génèrent de large tidal 
flats. Les taux de sédimentation enregistrés et préservés dans ces secteurs (0.26 cm/an) sont 

similaires à ceux du début du cortège de haut niveau. Les apports continentaux nǯauraient donc pas été 

bien plus importants au début de lǯennoiement du système quǯaprès la stabilisation du niveau marin.  
 Les sédiments sableux (head) sont recouverts par les tidal flats. Dǯaprès les schémas généraux 
des systèmes estuariens à dominance tidale (Zaitlin et al., 1994 ; Dalrymple et al., 2012 :), le chenal 

central devait être soumis à des courants de flot chargés en particules sableuses dirigées vers lǯamont 
du système. Or, puisque les chenaux sont toujours marqués dans la morphologie actuelle, nous supposons que dès le départ le système souffrait dǯun déficit en sédiments marins. Alors que la baie de 

Douarnenez, à quelques dizaines de kilomètres au sud ne semble pas avoir connue ce manque (Jouet et 

al., 2003), la géométrie (confinée) de la rade avait accentué le phénomène. La rade de Brest apparait 

donc comme un système estuarien qui piège les apports continentaux au bénéfice de la croissance des 

tidal flats. Elle semble en revanche isolée des apports marins.  

 Alors que la vitesse de la remontée du niveau marin diminue (Goslin et al., 2015), la rade bascule dans un environnement dǯestuaires internes. Les dépôts fins déposés sur le domaine étagé 

intermédiaire (T2) ont déjà été érodés et redéposés dans les secteurs moins profonds (T3) lors de la dernière phase de lǯestuaire interne. A cette période, la dynamique tidale gagne en intensité. Les sables 
issus des « heads » glaciaires qui avaient été préservés sous la couche de sédiments fins sont 

remobilisés et participent à la formation des barres tidales centrales. Les apports sédimentaires 

continentaux continuent dǯêtre piégés dans les secteurs peu profonds de moindre intensité. La rade connait alors une réorganisation de la couverture sédimentaire qui permet lǯinstallation des barres 
tidales, les sédiments fins étant piégés dans les vasières littorales.  

 

 Après la stabilisation du niveau marin, la couverture sédimentaire grossière (et lithoclastique) 

se met en place selon la séquence actuellement observable dans le centre de la rade de Brest. Comme 

développé au cours des précédents sous-chapitres, la couverture et les objets sédimentaires sont 

préservés grâce aux courants de marée et aux faibles apports sédimentaires (marins/continentaux). 

Le système que nous connaissons actuellement est en équilibre dynamique et agit comme un « piège à 

sédiments » pour les particules les plus fines. Si la rade disposait dǯun stock sédimentaire sableux 

conséquent elle jouerait un rôle « source » en sédiment pour le domaine externe.  
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 La rade de Brest a donc été tout au long de la remontée du niveau marin un piège pour les 

sédiments fins. Les apports continentaux issus des principaux fleuves (Aulne et Elorn) ont été conservés et ont permis lǯétablissement de tidal flats.  
VI.2 La particularité de la rade dans la compréhension des systèmes 

côtiers macro-tidaux 

 Chaumillon et al, soulignaient, en 2008, que le modèle de remplissage proposé par Zaitlin et al. ȋͳͻͻͶȌ ne pouvait sǯappliquer que partiellement aux systèmes étudiés sur la côte rocheuse nord du 
golfe de Gascogne. De plus, des quatre systèmes, le remplissage diffère. Plus tard Chaumillon et al., 

(2010) puis Tessier (2012) confirment cette observation et appuient lǯhypothèse suggérant que 
chaque système, de par la multitude des facteurs de contrôle, est différent. En supposant que le 

système rade de Brest sǯapparente aux caractéristiques des systèmes dominés marée (Zailtin et al., 

1994 ; Dalrymple et al., ͳͻͻʹȌ, lǯarticle publié dans le chapitre V propose la conclusion suivante :   il sǯagit dǯun environnement particulier dont la géométrie des dépôts est en partie contrôlée par les 
facteurs régionaux (voir locaux). La question que nous nous posons à ce stade est de comprendre en 

quoi la rade de Brest diffère des schémas généraux ? Et surtout, quǯapporte-t-elle à la compréhension 

des systèmes côtiers macro-tidaux ?  

 Alors quǯun estuaire à dominance tidale tend à se combler de par les apports marins et 

continentaux, ce nǯest pas le cas pour la rade de Brest. De plus, la dynamique sédimentaire 

macrotidale, développée dans le chapitre IV, sǯoppose au schéma proposé par Dalrymple et al., ȋʹͲͳʹȌ 
pour deux raisons : (1) Alors que le schéma général propose un transport des sédiments sableux 

contrôlé par le flot de la plate-forme continentale interne vers lǯembouchure de lǯestuaire, en rade de Brest à lǯinverse le transport est dirigé vers lǯaval ȋdominance jusantȌ. ȋʹȌ Dans les bassins internes 
(Aulne et Elorn) le flot gagne en puissance et contrôle le transport dans le chenal. Ce schéma semble enfin sǯaccorder avec celui de Dalrymple et al. ȋʹͲͳʹȌ pourtant lǯétude approfondie de la traverse de lǯ(ôpital suppose le contraire (Figure 132). La traverse de lǯHôpital, localisée à lǯactuelle embouchure de lǯAulne, a été interprétée comme lǯunique signature actuelle de comblement du chenal. Sa présence 

résulte de la convergence des flux préférentiels de flot et de jusant. Sa mise en place est supposée 

(masquage acoustique qui empêche la lecture de la structure interne) postérieure à la stabilisation du niveau marin. Cette structure peut être corrélée avec la morphologie dǯune barre tidale dans un chenal 
légèrement courbe ȋDalrymple et Rhodes, ͳͻͻͷȌ. La traverse de lǯ(ôpital serait donc lǯunique barre 
tidale (vaseuse) mise en place après la stabilisation du niveau marin. Néanmoins, la comparaison entre 

le schéma proposé par Dalrymple et al. (2012) et cet objet montre que les couloirs de transports 

dominants sont opposés.  
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Figure 132 : (A) Schéma simplifié d'une barre tidale dans le cas d'un méandre légèrement convexe (d'après Dalrymple et al., 

2012). (B) Zoom sur la Traverse de l'Hôpital. Les flèches noires indiquent le sens de transport. Elles sont extraites des sorties du 

modèle numérique. 

 Alors que sur le schéma général, le chenal de jusant est plus large que celui du flot et que ce 

dernier se termine (flood barb) sur une « point bar » en rade de Brest, lǯinverse se produit (Figure 132). Le chenal sud, dominé jusant sǯinterrompt, selon la même morphologie que proposé dans le schéma 
général, en baie de Poulmic. Cette inversion sǯexplique par une action conjointe entre : 

- Le manque de friction induite par la diminution de la profondeur des chenaux. Dans les schémas 

généraux des estuaires hypersynchrones (Nichols et Biggs, 1985), les courants de flot sont ralentit 

par la diminution de la profondeur des chenaux. Or, en rade de Brest, les chenaux nǯétant pas comblés les courants de flots ont toujours la même intensité lorsquǯils pénètrent dans lǯAulne. 
- Des faibles débits fluviaux et de maigres apports sédimentaires. Les débits fluviaux modèrent lǯaccélération des courants de jusant.  

 Le caractère confiné de la rade, permet de conserver les dépôts sédimentaires à lǯabri de lǯimpact des houles qui dans les systèmes ouverts sont susceptibles dǯéroder les sédiments antérieurs 
(Proust et al., 2010 ; Tessier et al., 2010a; Traini et al., 2013). Cette configuration empêche également 

un apport de sédiments sableux marins par les houles susceptibles  de recouvrir les anciens dépôts 

estuariens (Jouet et al., 2003).  

 La rade de Brest de part (1) sa dynamique sédimentaire, (2) sa configuration du littoral 

(abrité), (3) la conservation des chenaux et (4) ses maigres apports sédimentaires (marins et fluviaux) 

apparait donc comme un système unique. Elle constitue un laboratoire pour comprendre les processus 

liés à la dynamique macro-tidale. Ce système est associé à une base de données permettant de 

confronter les modèles stratigraphiques et de fonctionnement hydro-sédimentaire. Dans cette optique, 

ce système, à lǯimage du Golfe du Morbihan (Perez et Belmonte, 2008), confère à la compilation 

entreprise par Chaumillon et al. (2010), Tessier (2012) et Menier et al. (2014) une nouvelle « classe » 

de paléo-vallées à dominance tidale et à la caractéristique semi-fermée de la façade Manche-

Atlantique.  
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Figure 133 : Classification hydrodynamique des paléo-vallées étudiées d’après Chaumillon et al. (2010). Les points de grande 

tailles sont les systèmes connectés à de grands fleuves et de petites tailles à de petits fleuves. [R] indique les systèmes à côtes 

rocheuses. La rade de Brest et nos modifications sont indiquées en rouge. La rade de Brest et le golfe du Morbihan présentant 

les mêmes caractéristiques de marnage et de houle, les points sont confondus. 

VI.3 Perspectives 

 Dans lǯobjectif de prolonger les travaux déjà entrepris au cours de cette thèse, ce sous-chapitre 

suggère quelques pistes de recherche quǯil serait intéressant dǯexploiter.  
VI.3.1 Un modèle à affiner 

 Les sorties de modèle présentées dans le chapitre )V ont permis dǯétablir le schéma de la 
dynamique sédimentaire sur le fond et de les quantifier.  

 Les simulations, combinées à de nouvelles données bathymétriques et granulométriques, ont 

concerné exclusivement deux types de marée, de morte eau (coefficient moyen 40) et de très grande 

vive eau (coefficient moyen 110), en condition dǯétiage ȋété) (étiage) et hiver (crue). Affiner les 

périodes considérées, dans le but de faire varier les coefficients de marée (60, 90, 100) permettrait de souligner lǯinitiation du transport.  

 Retracer la dynamique des sédiments fins en suspension permettrait de vérifier les hypothèses 

émises concernant le recyclage des particules fines. Beudin (2014) a déjà entrepris cette étude mais 
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ces travaux se sont dǯavantage focalisés sur la problématique liée à la crépidule. Des travaux à lǯimage de ceux réalisés par exemple dans lǯestuaire de la Charente (Toublanc, 2013 ; Toublanc et al., 2016), de 

la Seine (Guézennec, 1999 ; Cugier et Le Hir, 2000 ; Le Hir et al., 2001 ; Verney, 2006) ou encore dans 

la baie du Mont Saint-Michel (Cayocca et al., 2006) sont donc nécessaires pour affiner la 

compréhension de la dynamique des particules fines dans la rade.   

 Lǯhétérogénéité des sédiments dans la rade de Brest nécessiterait de réaliser des simulations multiclasses à lǯimage des modèles développés par Waeles et al., (2004) dans la baie de Seine et 

Blanpain, (2009) en Manche. La couverture sédimentaire dans le domaine central de la rade étant fine, des simulations prenant en compte lǯépaisseur de la couche active, comme développée par Blanpain ȋʹͲͲͻȌ, permettraient dǯaffiner les volumes de sédiment en mouvement fonction du stock 

sédimentaire disponible.   

 Seuls les courants de marée et les apports fluviaux ont été pris en compte dans le modèle utilisé. Or, il a été démontré que lǯaction de la houle à une action non négligeable notamment sur les 
plaines sableuses du domaine externe. Ainsi, dans lǯobjectif dǯaméliorer la compréhension de la formation des RSD sur les plaines sableuses, il faudrait intégrer la houle dans le modèle à lǯimage de 
celui développé en baie de Fundy (Li et al., 2015).  

 Enfin, ces travaux ont permis de reconstruire la paléo-bathymétrie associées à chaque étape du 

remplissage de la rade de Brest. Il serait envisageable de simuler, en fonction de la paléo-morphologie, 

les paléo-courants et donc de retracer la dynamique sédimentaires lors des différentes étapes de la 

remontée du niveau marin.  

VI.3.2 Intérêt des marqueurs biologiques et géochimiques 

 Dans le but dǯaméliorer la compréhension de lǯimpact climatique et anthropique sur la 
sédimentation des particules fines depuis la stabilisation du niveau marin, plusieurs marqueurs mis en évidence dans ces travaux mériteraient dǯêtre approfondis.  

 Le maërl (algue calcaire) se développe en rade de Brest suite à la stabilisation du niveau marin 

(début dǯenregistrement : 2 000 cal BP). Le cortège de haut niveau dans les zones internes se 

caractérise par une alternance entre des lits de maërl et des couches de sédiments silteux. Or, le maërl 

est une espèce fragile qui a besoin de lumière (eau peu turbide) et de conditions hydrodynamiques calmes pour se développer ȋDutertre et al., ʹͲͳͷȌ. Lǯécologie actuelle du maërl en rade de Brest étant 
bien connue (Grall et Hall-Spencer 2003), cette algue, associée à une étude chronostratigraphique fine, pourrait servir de marqueur quant à lǯaugmentation de la turbidité dans la colonne dǯeau. Lǯanalyse de 
lǯalternance de ces couches permettrait donc de caractériser les périodes de plus fortes 

sédimentations et de les corréler avec lǯaugmentation de la pluviométrie et donc des régimes de 

tempêtes (Van Vliet Lanoë et al., 2014a et b). 
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 Lǯétude géochimique des sédiments fins (Weltje et Von Eynatten, 2004) du bassin versant jusque dans le domaine externe permettrait de conforter lǯhypothèse de la source unique (Aulne) 

développée suite à lǯétude granulométrique des sédiments fins. En effet, la distribution des modes 

granulométriques, du fait de la variation dǯintensité des flux (e.g. Middleton, 1976 ; Ashley, 1978 ; 

Bagnold et Barndorff-Nielsen, 1980) et de leur cyclicité (Weltje et al., 1997 ) nécessiterait dǯǯêtre 
couplé avec une seconde approche. La traçabilité des flux sédimentaires au cours de lǯholocène entre 
les bassins versants (source) et le domaine marin (sink) pourrait être produite sur lǯensemble du 

remplissage sédimentaire.   

 Enfin lǯétude de la micro-faune (foraminifères, dynokystes et pollens) permettrait de conforter le modèle de lǯévolution des environnements de dépôts proposé à partir de lǯinterprétation des profils 
sismiques et des faciès sédimentaires. Les études couplant les deux approches caractérisent à la fois 

les environnements de dépôts et les paysages associés (Stéphan, 2008). Une étude sur les pollens fait actuellement lǯobjet dǯune thèse à lǯ)UEM intitulée « Signature paléoenvironnementales des séquences 

holocènes en rade de Brest : Forçages climatiques et anthropiques » (Lambert et al., 2015) dont un des 

premiers volets a été soumis au journal « Review of Paleobotany and Palynology ». 

VI.3.3 Une ouverture vers la plate-forme externe 

 Les étapes de comblement de la rade de Brest sont maintenant bien connues. Lors des 

campagnes SERABEQ (2014 et 2015), des profils sismiques ont été enregistrés au large entre Bertheaume et le Toulinguet. Dǯautres missions sismiques pour les essais de matériel ȋSisplateau, 
Référence Sismer FI352014008500Ȍ ou dǯenseignement (Geobrest2013 - IUEM) ont été menées sur le 

plateau continental dans le but de suivre le tracé du chenal de lǯAulne-Elorn à lǯimage des études 
réalisées dans le nord du golfe de Gascogne (Menier et al., 2014 ; Menier et al., 2016) et en Manche 

(Lericolais, 1997). 

 

Figure 134: Exemple de profil sismique dans le domaine externe non exploité. Le remplissage est de l'ordre de 20 mètres. 

 Ces profils ont jusquǯà présent été exploités essentiellement dans le but de reconstruire la 

morphologie du substratum soustrait de la couverture sédimentaire. Une analyse détaillée de ces 

profils permettrait de poursuivre la réflexion engagée au cours de cette thèse sur le plateau 

continental de la mer dǯ)roise et notamment de préciser les relations avec la paléo-vallée de la baie de 

Douarnenez (Figure 135). 
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Figure 135: Carte bathymétrique et topographique de la pointe finistérienne. Les paléo-réseaux visibles dans la morphologie sont 

soulignés en noir et leur prolongation supposée en rouge. Il converge vers le banc d'Ar me 

VI.3.4 Quelles évolutions futures pour le système rade ?  

 Actuellement, la rade de Brest enregistre une augmentation de 0.3 mm/an du niveau marin 

global (marégraphe du port) (Pouvreau, 2008), avec une réelle accélération depuis le début des années ͳͻͺͲ. Les rapports de lǯ)PCC prévoient pour lǯhorizon ʹͳͲͲ une augmentation moyenne de la 

température à la surface du globe de 4°C (scénario sans atténuation des émissions CO2). Cette 

augmentation des températures engendrerait une augmentation du niveau marin moyen global de 0.8 m par rapport à lǯactuel. En Europe du nord et plus particulièrement en Bretagne, ces changements 

climatiques induiraient une augmentation de 2°C de la température, de 0.25 à 0.5 m/s de la vitesse du 

vent et de 20 à 40% des débits fluviaux. 

 Dans la littérature, les compartiments côtiers, à la transition terre-mer, tels que les estuaires 

(Wang et al., 2010), les baies (Naijar et al., 2010), les mangroves (Gilman et al., 2008), seront les 

premiers secteurs impactés par le réchauffement climatique. A cela sǯajoute les effets anthropiques qui 

ont déjà été observés de façon directe (restructuration du trait de côte et zone portuaire) (Durand et 

al., 2016 ; Lesourd et al., 2016) ou indirecte (érosion bassins versants et barrages) (Poirier et al., 

2011 ; Syvistski et Kettner, 2011Ȍ depuis le début de lǯère Anthropocène (Crutzen et al., 2002), les 

changements à venir risquent de perturber ces systèmes déjà fragilisés. 

 Les impacts anthropiques, enregistrés dans la sédimentation des secteurs peu profonds en 

rade de Brest, ont dǯavantage été corrélés avec la réduction des apports fluviaux, associée à la 
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construction du canal de Nantes à Brest (1865 AD). Cependant, la discontinuité marquant la mise en 

place de la dynamique de dépôt actuelle a été datée entre 1482 et 1875 cal AD. De plus, les modèles 

numériques de terrain ont permis de mettre en évidence les profonds changements de la morphologie des bancs, entourant le chenal central de lǯElorn, suite aux aménagements portuaires ȋͳͺ͸Ͳ ADȌ. Des 
études affinées sur le cortège de haut niveau marin, permettraient de contraindre dans quelles 

mesures ces aménagements ont pu impacter, de concours avec la diminution des apports du bassin 

versant, sur la dynamique sédimentaire de la rade de Brest. Lǯobjectif, à terme, serait de déterminer 
quelles seraient les évolutions du système suite à lǯactuel agrandissement du polder ȋEMRȌ. 

 

Figure 136: (a) Changement global et moyen des températures à la surface de la terre selon deux scénarii et (b) augmentation du 

niveau marin moyen et global. Pour chaque paramètres deux scénarii sont proposés (en rouge : sans réduction des émissions de 

CO2 et bleu : avec une faible atténuation des émissions de CO2) (e.g IPCC, 2014). 

 

Figure 137: ;aͿ ChaŶgeŵeŶt des teŵpĠƌatuƌes de suƌfaĐe ;d’apƌğs VaŶ deƌ LiŶĐkeƌ et MitĐhell, ϮϬϬϵͿ ;ďͿ DiffĠƌeŶĐe de ŵagŶitude 
de la vitesse du veŶt daŶs le Đas des ĠvğŶeŵeŶts eǆtƌġŵes ;d’apƌğs DoŶat et al., ϮϬϭϭͿ et (c) Changement des décharges 

fluviatiles ;d’apƌğs Rojas et al., ϮϬϭϮͿ . Ces siŵulatioŶs ĐoŶĐeƌŶeŶt les ĠvolutioŶs à l’hoƌizoŶ ϮϬϴϬ-2100 (e.g .Rapport EEA, 2012) 

 

 Les principaux problèmes, associés au changement climatique, relevés dans les estuaires sont liés ȋͳȌ à lǯaugmentation du niveau marin, ȋʹȌ à la modification des régimes fluviaux 
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(augmentation/diminution) et (3) à la recrudescence des tempêtes. Ces trois facteurs engendrent une 

modification significative des flux sédimentaires, de leur dynamique et du trait de côte. 

 En rade de Brest ces paramètres sont susceptibles de : 

a) Générer un recul des vasières littorales vers le domaine continental. Comme soulignée 

précédemment la configuration encaissée des vallées ne permet pas le développement de large 

« tidal flats ». Notre étude ne sǯétant pas focalisée sur la partie littorale, il nous est difficile de 

proposer un scénario. Cependant, Stéphan et al. (2012) ont déjà souligné que les falaises qui 

bordent la rade de Brest sont sujettes à lǯérosion. )ls mettent également en évidence, une 

potentielle érosion des nombreux cordons de galets, jouant le rôle de barrières protectrices 

des marais développés en arrière cordon et qui présentent une diversité unique de la faune et 

flore.  

 

b) Engendrer une avancée de la dynamique tidale dans les bassins internes de par lǯaugmentation 

du niveau marin. Cette dernière renforcerait lǯintensité des courants de flot et donc lǯaugmentation de lǯérosion des versants des chenaux. Les secteurs peu profonds envasés 

seraient donc toujours entretenus au regard de lǯespace dǯaccommodation disponible ȋvitesse 
augmentation du niveau marin). Le domaine central étant déjà en érosion, nous supposons que 

la dynamique tidale dans ce secteur ne sera que très peu impactée.  

 

c) Augmenter lǯinfluence fluviatile. Lǯaugmentation des débits fluviaux suppose une 

réorganisation de la dynamique sédimentaire estuarienne. Actuellement, lǯinfluence fluviatile 
est faible. Excepté dans les secteurs très en amont ȋLandevennec pour lǯAulne et Pont de lǯ)roise pour lǯElornȌ son action est estompée au profit de la circulation tidale. Si une 
augmentation des débits est attendue, elle conduirait à une plus grande stratification des 

estuaires et donc une augmentation de la dynamique tidale des courants de flot sur le fond et 

des courants de jusant en surface.  

 
 Des modèles seraient nécessaires pour évaluer lǯimpact morphologique de cette nouvelle réorganisation. Un modèle dǯévolution des « tidal flats » estuariens a déjà été proposé par Le Hir et al. 

(2015). Il repose sur un estuaire en forme dǯentonnoir installé sur un littoral plat alors que les fleuves 

en rade de Brest sont encaissés (côte rocheuse). Cependant, il pourrait servir de base à une nouvelle 

approche de la sédimentation future de la rade. 
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Dynamique sédimentaire et évolution holocène d’un système macrotidal semi-fermé : 

l’exemple de la rade de Brest 

____________________________________________________________________________________________________________________ 

 La rade de Brest constitue un cadre idéal pour étudier et restituer les transferts sédimentaires terre-mer 
dans un contexte de bassin côtier semi-fermé macrotidal. Dans cette perspective, deux axes majeurs, dǯéchelle 
temporelle différente, ont été développés avec pour objectifs (a) de caractériser le modèle sédimentaire et sa dynamique par charriage à lǯactuelle, (b) de déterminer la mise en place des dépôts sédimentaires au cours de la 
dernière transgression marine.   
 ȋaȌ Lǯanalyse combinant une approche sédimentaire et analogique a permis de montrer le contrôle 
majeur des courants de marée sur la dynamique sédimentaire actuelle. La morphologie du littoral et des fonds 
marins renforcent lǯintensité des courants tidaux qui facilite les échanges en sables coquilliers entre la rade interne et la mer dǯ)roise. Le système est néanmoins en érosion et enregistre un déséquilibre en apports 
sédimentaires. Les sédiments fins sont remobilisés par les courants de flot et les actions anthropiques colmatant 
les secteurs peu profonds.   
 (b) Lǯétude litho- et chronostratigraphique de la séquence sédimentaire, a mis en évidence le recul 
successif des processus estuariens lors de la dernière remontée du niveau marin (holocène). La morphologie 
héritée du substratum, combinée à la transgression marine, a fortement influencé lǯarchitecture des dépôts, leur 
préservation et leurs variations lithologiques latérales et longitudinales. Après la stabilisation du niveau marin 
(3 000 BP), les variations climatiques (optimum climatique médiéval, et petit âge glaciaire) et les activités 
anthropiques impactent dǯavantage la dynamique des particules en suspension.  
 La rade a donc eu un impact différent sur le transfert des sédiments au cours de la remontée du niveau 
marin. Actuellement, elle acte comme un « piège à sédiment fin » et enregistre dans le même temps un déficit de 
stock sédimentaire grossier potentiellement remobilisable. Cette configuration favorise une érosion des parties 
les plus profondes du système.  

Mots clés : Dynamique sédimentaire, Holocène, paléo-vallée, estuaire, système côtier, rade de Brest, carottages, 
sismique-réflexion, imagerie, bathymétrie.  

Sediment dynamics and Holocene evolution of a semi-closed macrotidal system: the example of 

the bay of Brest 

_______________________________________________________________________________________________________________ 

 The bay of Brest is a tide-dominated, semi-enclosed coastal basin, which is connected with two rivers 
(Aulne and Elorn). Its jagged shoreline and seabed morphology constitute an ideal setting to understand 
sedimentary transfer at the land-sea interface. In this aim, this study is divided in two different time scale. The 
first (a) focuses on the present-day sedimentary bedload dynamic and the second (b) on the reconstruction of 
the Holocene infilling, during the last marine transgression.   
 (a) A analyse combining a sedimentology approach and numerical has highlighted the major control of 
the tidal currents. Swells and rivers have a minor impact, because the inherited morphology accentuates and 
promotes tidal currents. There are responsible of a shelly sandy exchange between the oceanic domain (Iroise 
sea) and confined (bay of Brest). At present, the bay of Brest suffers from an imbalance of shelly sand. Fine 
sediments are eroded and redistributed in the shallow parts of the bay. In ideal conditions (strong tidal current) 
they can be exported.   
 (b) From the stratigraphic and chronostratigraphic analyses, the successive landward retreat of 
estuarine processes, during the last marine transgression, has been observed. The sea level acts as the major 
factor control of the sedimentary geometry deposits. However, the morphological particularity of the bay of 
Brest influenced their preservation and it is possible to determinate the longitudinal and transversal asymmetry. 
After the sea level stabilisation (3 000 BP), the Holocene climatic variations and anthropic activities have 
disturbed the suspension dynamic.   
 The bay of Brest had a different impact on the sedimentary transfer during the last marine transgression. At present, it acts as a ǲsediment trapǳ for the fine particles and has not enough sandy sediment. 
This configuration tends to an erosion of the system. 

Key words: Sedimentary dynamic, Holocene, paleo-valley, estuary, coastal system, bay of Brest, coring, seismic 
reflection, backscatter imagery, bathymetry 

 


