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Légende des images de couverture

1 - Vêlage du glacier Perito-Moreno dans le lago Argentino (Argentine).

2 -Le lac d’Aiguebelette (surcreusement glaciaire) et la dépression du seuil de l’Epine  
(Savoie).

3 - Glacier de l’Unteraar et modelés d’érosion glaciaire (trimlines) dans les granites de 
l’Aar (Suisse).

4 - Formation deltaïque (foreset bed) surmontée d’une formation loessique (Morestel, 
Isère) 

5 - Bloc erratique de Steinhof (Seeland, Suisse).
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Etude géomorphologique des flux glaciaires dans les Alpes nord-occidentales au Pléistocène récent

Résumé

C’est dans le contexte spatio-temporel du dernier cycle glaciaire würmien que ce travail a été 
réalisé, le cadre paléogéographique correspondant à la zone intra-würmienne de Bourdier (1961). La 
reconstitution des flux glaciaires des Alpes nord-occidentales pendant le maximum d’englacement 
würmien  en constitue l’objectif principal.

L’acquisition de nouvelles observations géomorphologiques a permis, dans un premier temps, 
la réalisation d’une cartographie paléogéographique cohérente du système glaciaire au maximum 
würmien, tant pour les bassins versants amont (zones d’alimentation) que pour le domaine aval 
(lobes de piémont). Dans un second temps, l’étude s’est attachée à déterminer l’origine des diffé-
rents flux glaciaires ayant alimenté les lobes de piémont des Alpes nord-occidentales (lobe suisse 
du glacier du Rhône, lobe lyonnais et lobe de Moirans). Pour mener à terme ce travail, le croisement 
de différentes méthodes d’analyse a été nécessaire : (i) une approche glacio-morphologique permet-
tant de déterminer l’altitude de la ligne d’équilibre glaciaire ; (ii) des analyses pétrographiques des 
blocs erratiques permettant d’identifier les bassins versant sources des blocs erratiques (iii) ; et des 
analyses des minéraux lourds contenus dans la fraction fine des tills d’ablation, complétant et confir-
mant les analyses pétrographiques. 

Les premières étapes de la déglaciation correspondant à l’individualisation des flux issus des 
quatre principaux appareils du Rhône, de l’Arve de l’Isère et de la Romanche ont été reconstituées. 
Elles sont suivies des premiers stades du Tardiglaciaire ancien des vallées de l’Arve et du Rhône. 

Enfin, une approche chronologique a été menée et notamment la datation du maximum d’engla-
cement würmien. Elle s’appuie sur l’analyse des données disponibles et tente de dégager les grandes 
tendances. 

Les résultats acquis apportent une importante contribution aux reconstitutions paléogéogra-
phiques et à l’étude de l’organisation des flux glaciaires lors du maximum würmien. Ces nouveaux 
éléments permettent une interprétation nouvelle de l’organisation du réseau glaciaire dans les Alpes 
nord-occidentales et remettent en cause, en particulier, la vision traditionnelle du glacier du Rhône 
atteignant le «complexe des moraines internes». En effet, les analyses démontrent que la totalité des 
glaces du lobe de piémont lyonnais provenait des zones d’accumulation de la partie interne des 
Alpes du nord françaises (sens géographique) : sud du massif du Mont-blanc, Beaufortin, Taren-
taise et une partie de la Maurienne. De plus, elles confirment la puissance des appareilsglaciaires 
ayant occupé les grandes cluses des massifs subalpins (cluses d’Annecy-Faverges et de Chambéry) 
et soulignent le rôle essentiel des glaciers transversaux originaires de la zone centrale des Alpes dans 
l’alimentation du lobe de piémont lyonnais. Quant à l’alimentation du lobe de Moirans, les analyses 
pétrographiques et les comptages de minéraux lourds apportent la preuve d’une contribution ma-
jeure du glacier de la Romanche. Ces résultats accréditent les hypothèses esquissées au XIXe siècle 
par certains auteurs appareils du nord des Alpes (maximum tardif)  et  les appareils occidentaux 
(maximum ancien). (Lory, 1860 ; Falsan et Chantre, 1879).

L’étude des étapes de la déglaciation souligne l’importance relative des différents appareils. Elle 
met notamment en évidence L’influence prépondérante et tardive du glacier isérois, dont l’impor-
tance à été bien souvent sous estimée par les auteurs. 

Enfin, l’approche chronologique a été abordée et une tentative de datation du WGM a été propo-
sée. Sans pour autant apporter de nouveaux éléments déterminants, elle permet d’envisager un dia-
chronisme entre les extensions des appareils du nord des Alpes (maximum tardif) et  les appareils 
occidentaux (maximum ancien).

Mots-clés : flux glaciaires ; glacier du Rhône ; glacier de l’Arve ; glacier de l’Isère ; glacier de 
la Romanche ; ligne d’équilibre glaciaire ; trimline ; minéraux lourds ; bloc erratique ; pétrographie ; 
Pléistocène récent ;  déglaciation ; chronologie.
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Abstract

Geomorphologic study of ice flows in north-western Alps during the upper Pleisto-
cene. From the last glacial maximum to the first stages of deglaciation. 

This work takes place in the spatio-temporal context of the last glacial cycle (Würm), the paleo-
geographic setting being the intra-würm area according to Bourdier (1961). The reconstitution of ice 
flows in north-western Alps during the Würm ice-surface maximum is the main scope if this study.

Thanks to the acquisition of new geomorphologic observations, a consistent palaeogeographic 
cartography of the glacial system during the Würm Glacial Maximum (WGM) has been achieved, 
for upstream watersheds (feeding zones) and downstream zones (piedmont lobes), Second, the stu-
dy has been applied to determine the origin of the different ice flows that have fed the piedmont 
lobes in the north-western Alps (Swiss lobe of the Rhône glacier, Lyon lobe and Moirans lobe). To 
conduct this work, the use of several complementary methods has been necessary: (i) a glacio-mor-
phologic approach allowing to define the altitude of the glacial equilibrium line; (ii) petrographic 
analyses of erratic boulders to identify from which watersheds they originate; (iii) and analysis of 
the heavy minerals contained in the fine fraction of ablation tills, to complete and confirm the petro-
graphic analyses.

The first stages of the deglaciation associated with the individualization of the flows coming from 
the four main systems of the Rhône, the Arve, the Isère and the Romanche valleys have been recons-
tructed. They are followed by the first stages of the lower Late glacial of the Arve and Rhône valleys.

Lastly, a chronological approach has been conducted, in particular to date the Würm glacial 
maximum. It is based on the analysis of the available data and tends to expose the main trends.

The obtained results provide a significant contribution to the paleogeographic reconstructions 
and to the study of ice flow organization during the Würm maximum. These new data/elements al-
low a novel interpretation of the glacial network organization in north-western Alps and questions/
challenges/disputes, in particular, the traditional vision of the Rhône glacier reaching the “internal 
moraines complex “. Indeed, the analyses prove that the whole ices of Lyon piedmont lobe were 
coming from the accumulation zones of the internal part of the French northern Alps (geographic 
meaning): south of the Mont-Blanc massif, Beaufortin, Tarentaise and a part of the Maurienne. In 
addition, they confirm the strength of the glacial systems that have filled in the big transverse val-
leys of the subalpine massifs (transverse valleys of Annecy-Faverges and Chambéry) and emphasise 
the essential role of the transverse glaciers coming from the central Alps in the feeding of the Lyon 
piedmont lobe. As for the feeding of Moirans lobe, the petrographic analyses and the counting of 
heavy minerals demonstrate a major contribution of the Romanche glacier. These results confirm 
the hypotheses outlined in the XIXth century by some authors (Lory, 1860; Falsan et Chantre, 1879).

The study of the deglaciation stages highlights the relative significance of the different systems. 
In particular, it shows the predominnace and the late influence of the Isère glacier and the signifi-
cance of which being often undervalued by authors.

Lastly, a chronologic approach of the WGM has been undertaken. Although it does not provide 
decisive new information, it suggests a diachronism between the extension of the systems of the 
northern Alps (late maximum) and of the western Alps (early maximum).

Key Words  :  ice flows ; Rhône glacier ; Arve glacier ; Isère glacier ; Romanche glacier ; equilibrium  
(glacial ?)line ;  trimline ; heavy minerals ; erratic boulder ; petrography ; Würm Glacial Maximum ; 
upper Pleistocene ; deglaciation; chronology.
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Etude géomorphologique des flux glaciaires dans les Alpes nord-occidentales au Pléistocène récent

Planche hors-texte 1 - L’ombilic de Bourg-d’Oisans.

« Un bon croquis vaut mieux  
qu’un long discours »
		  Napoléon Bonaparte
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Etude géomorphologique des flux glaciaires dans les Alpes nord-occidentales au Pléistocène récent

Planche hors-texte 2 - Val Ferret italien. Mise en évidence des trimlines du versant oriental du Massif du 
Mont-Blanc.
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Planche hors-texte 3 - Le glacier d’Aletsch (Valais, Suisse).
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1 - Cadre théorique

L’empreinte des glaciers du Quaternaire est 
omniprésente dans les paysages des Alpes. En 
effet, les Alpes et l’avant-pays alpin ont connu 
une histoire glaciaire complexe qui a forte-
ment marqué le relief et les dépôts de fonds 
de vallée. Ce n’est qu’au début du XIXe siècle 
que les scientifiques cherchèrent à interpréter 
les processus morphogénétiques responsables 
du paysage actuel.
Notre travail de recherche s’inscrit dans le 
cadre général de l’étude des paléoenvironne-
ments du Quaternaire ; la théorie glaciaire en 
constitue le cadre théorique.

Le déluge biblique

La présence de blocs de roches de provenances 
éloignées jusqu’à des altitudes élevées au-des-
sus des vallées actuelles avait été mentionnée 
depuis le XVIIe siècle dans de nombreuses 
régions des Alpes. La taille des blocs et leurs 
positions inexplicables par les processus flu-
viatiles actuels avaient intrigué les géologues. 
Leur présence fut longtemps justifiée par le 
déluge et interprétée comme une preuve du 
récit biblique, les dépôts glaciaires étant dési-
gnés par «diluvium».
Si, à la fin du XVIIIe siècle, les interprétations 
ne faisaient plus explicitement référence à la 
Bible, elles restaient toutefois fortement impré-
gnées par la théorie diluvienne. On cherchait 
l’explication à travers de «grands courants», 
sans vraiment en dégager l’origine. A ce titre, 
nous mentionnerons deux passages concer-
nant les dépôts de Corbeyrier et de Villars 
(Vaud, CH), (in Schoeneich, 1998) :
«Mais un fait que l’on observe sans aucune 

exception, ce sont les amas de débris, de brèches, 
de poudingues, de grès, de sable, ou amoncelés et 
formant des montagnes ou des collines, ou dispersés 
sur le bord externe, ou même dans les plaines qui 
bordent la chaîne des Alpes et qui attestent ainsi la 
subite et violente retraite des eaux.» (De Saussure, 
1796, 1786) ; Les blocs ont été déposés «par un 
grand courant atteignant une hauteur de 3  000 
pieds au-dessus du Rhône» (De Luc, 1826).

La théorie glaciaire

C’est le fameux «discours de Neuchâtel», pro-
noncé en 1837 par Louis Agassiz devant l’Aca-
démie helvétique des Sciences naturelles qui 
est généralement considéré comme l’acte fon-
dateur de la «théorie glaciaire» (Agassiz, 1838).
Cette théorie, qui prétendait expliquer les 
énormes accumulations de graviers et de blocs 
erratiques par une ancienne extension des gla-
ciers, battait en brèche les interprétations plus 
ou moins catastrophistes dérivées de l’idée du 
déluge biblique encore couramment admises. 
Elle fut de ce fait activement combattue. Il 
s’agissait donc pour les premiers défenseurs 
d’accumuler les preuves pour convaincre le 
monde scientifique du bien-fondé de leurs 
vues.
Nous n’exposerons pas ici dans le détail la 
naissance de la théorie glaciaire et l’évolution 
de la connaissance du Quaternaire. Nous ren-
voyons le lecteur à des exposés complets et 
accessibles dans les ouvrages suivants : « Les 
périodes glaciaires » (Time Life, 1989), « Agassiz 
et les glaciers. Sa conduite de la recherche et ses mé-
rites » (Schaer, 2000) et « Glaciers, mémoire de la 
planète » (Coutterand et Joutty, 2009).

1. Cadre théorique et généralités
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I - Cadre général de l’étude

Fig. I. 1 – Le complexe des moraines externes (CME) et le complexe des moraines internes (CMI) ou zone 
intra-würmienne.

CME

CMI
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1 - Cadre théorique

2. Le choix de la région étudiée

Notre recherche avait pour objet initial de 
reconstituer la dynamique et l’extension du 
glacier de l’Arve durant la dernière grande 
période glaciaire alpine. Rapidement, il est 
apparu qu’en raison des diffluences de cet ap-
pareil et de ses interconnexions avec les sys-
tèmes glaciaires isérois et rhodanien, il fallait 
étendre la zone de travail. Compte tenu de ce 
contexte, notre terrain d’étude correspond à 
la zone intra-würmienne de Bourdier (1961). 
Afin de prendre en compte l’ensemble des 
flux glaciaires würmiens et l’ensemble des 
diffluences, confluences et zones de contacts, 
il s’étend à la globalité du système glaciaire 
Rhône / Arve / Isère (fig.1). Une réflexion sera 
portée dans notre travail aux massifs subal-
pins et aux grandes cluses (Chablais, Aravis, 
Bauges et Chartreuse) qui, situés aux carre-
fours des grands appareils glaciaires, ont en-
registré les stades d’englacement würmiens et 
les premiers stades de la déglaciation.
Une attention particulière sera néanmoins 
portée au massif du Mont-Blanc et au bassin 
de l’Arve pour les raisons suivantes :

1 - Contrairement à la plupart des vallées al-
pines étudiées (Rhône, Isère, Arc…), la to-
pographie ouverte de la vallée de l’Arve et 
la pente relativement faible des versants ont 
permis une bonne préservation des formes et 
dépôts glaciaires et juxtaglaciaires. Cette pré-
servation, pratiquement sans discontinuité 
depuis le bassin de Chamonix (moraines des 
fluctuations glaciaires historiques) jusqu’au 
bassin genevois (point de rencontre des gla-
ciers de l’Arve et du Rhône), offre une sé-
quence bien documentée, voire complète, de 

la déglaciation de cette vallée durant tout le 
Tardiglaciaire.

2 - La bonne conservation des morphologies 
glaciaires est également liée au contexte litho-
logique. En effet, les roches endogènes, granite 
et gneiss, des massifs du Mont Blanc et des Ai-
guilles Rouges ont permis une remarquable 
préservation du modelé d’érosion glaciaire an-
cien, indicateur géomorphologique nécessaire 
aux reconstitutions paléogéographiques. De 
plus, le granite du Mont-Blanc, la «protogine» 
des anciens auteurs, représente un marqueur 
pétrographique pour appréhender les limites 
d’extension des flux glaciaires de l’Arve ;

3 - Le croisement des marqueurs pétrogra-
phiques avec les données topographiques ont 
permis de mettre en évidence les nombreux 
cols et seuils de diffluences du glacier de 
l’Arve : seuil de Megève, cols des Montets et 
des Posettes, col Joly, col d’Evires (seuil des 
Bornes), pour ne citer que les principaux. Lors 
de leurs débordements, les flux ont laissé leurs 
empreintes géomorphologiques dans les bas-
sins d’Annecy et de l’Arly. Les déconnexions 
du glacier au niveau de ces diffluences corres-
pondent à des étapes charnières de la déglacia-
tion du complexe glaciaire Rhône-Arve-lsère. 

4 - Les nombreuses diffluences du glacier de 
l’Arve vers les appareils rhodaniens et isérois, 
ont contribué largement à l’alimentation de 
ces derniers. Le problème de leurs contribu-
tions à l’alimentation des lobes de piémont et 
notamment à celle du lobe lyonnais est sou-
levé.
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I - Cadre général de l’étude

Fig. I. 2 - Cadre géographique de l’étude.
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2 - Cadre géographique et géologique

3. 1 -  Cadre géographique

La zone étudiée (44° 51’ sud à 47° 16’ nord et 
4° 50’ ouest à 8° 26’ est) englobe le N-W des 
Alpes françaises, une partie des Alpes suisses 
occidentales et le Jura méridional (fig.I. 2).

L’essentiel de la morphologie actuelle de cette 
région résulte de l’action des glaciers qui ont 
en grande partie emprunté les dépressions et 
vallées résultant de la glyptogenèse pliocène. 
La physionomie du relief de cette zone est éga-
lement marquée par l’évolution post-glaciaire, 
notamment le comblement lacustre puis pa-
lustre des grandes dépressions.

Grands traits morphologiques et hydrogra-
phiques du terrain d’étude

Quatre grandes unités morphologiques carac-
térisent d’est en ouest notre terrain d’étude : 

• les relief alpins supérieurs à 3000 m d’al-
titude : massifs du Mont-Blanc, de Belledonne, 
des Aiguilles Rouges, de la Vanoise, des Alpes 
pennines et des Ecrins ; 

• les massifs préalpins et subalpins entre 
3000 et 1500 m d’altitude : Préalpes romandes, 
Chablais, Aravis, Bornes, Bauges, Chartreuse 
et Vercors ;

• le bassin molassique dont les altitudes os-
cillent entre 1000 et 400 m ;

• le Jura.
De profondes vallées recoupent ces différentes 
unités : les vallées de la Romanche, de l’Arc, de 
l’Isère, de l’Arve, du Rhône et de l’Aar. Elles 
portent toutes l’empreinte des glaciations du 
Pléistocène et se caractérisent par une succes-
sion d’ombilics séparés par des défilés et des 
verrous. De profondes cluses orientées NE– 
SW séparent les différents massifs subalpins : 
cluses de Grenoble, de Chambéry, d’Annecy, 
de Bonneville et du Valais.
Au front des reliefs subalpins ou jurassiens et 
en bordure du bassin molassique, de grands et 
profonds lacs naturels (entre 250 et 350 m) se 
sont développés dans les dépressions surcreu-
sées par les glaciers alpins : le lac du Bourget, 

le lac d’Annecy, le lac Léman et le lac de Neu-
châtel. Alors que les eaux du lac de Neuchâtel 
sont tributaires de l’Aar et du Rhin, celles du 
Léman sont tributaires du Rhône. Quant aux 
lacs d’Annecy et du Bourget, ils occupent au-
jourd’hui des vallées «mortes».
Les grandes unités morphologiques sont 
ici brièvement exposées afin de prendre en 
compte leurs différences et leur complémenta-
rité informationnelle pour reconstituer les flux 
glaciaires du Rhône, de l’Arve et de l’Isère du-
rant la dernière glaciation.

3. 1. 1 - Le Valais et le Moyen-Pays suisse

Le Valais

La haute vallée du Rhône représente la vallée 
la plus large et la plus longue (avec celle de 
l’Inn) de l’arc alpin. On compte près de 150 
km entre le glacier du Rhône (massif du Go-
thard) et le delta du Rhône à l’est du Lac Lé-
man. Quant aux vallées latérales formées par 
les affluents du fleuve, certaines ne mesurent 
pas moins de 50 kilomètres, à l’image de la 
vallée du Grand Saint Bernard, le Val d’Entre-
mont. Les glaciers quaternaires qui ont creusé 
le sillon rhodanien ont entamé profondément 
le relief alpin comme en témoignent les clichés 
satellites qui mettent en avant le travail gla-
ciaire (Burri, 1987), (fig. 1. 3). 
Le Valais regroupe les plus grands appareils 
glaciaires des Alpes. Le glacier d’Aletsch me-
sure 23 km de longueur pour 84 km2 de su-
perficie et une épaisseur de glace qui atteint 
jusqu’à 900 m (Zumbuhl et Holzhauser, 1988).
 
Le Moyen-Pays suisse

Le plateau (en allemand Mittelland ou Moyen 
Pays, s’étend entre les Alpes au S-E et le Jura 
au N-W.
Il est principalement situé en Suisse, néan-
moins il se poursuit un peu au sud de Genève 
pour rétrécir et disparaître dans la région de 
Chambéry, où convergent les Alpes et le Jura. 
Au N-E, il s’étend au delà du lac de Constance 

3. Cadre géographique et géologique
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I - Cadre général de l’étude

Fig. I. 3 - Image satellite du sillon valaisan ; le lac Léman à l’ouest et le glacier d’Aletsch dans le Haut 
Valais sont bien identifiables.

en Allemagne, jusqu’en Autriche (Labhart, 
1998). Il occupe environ 30 % de la surface de 
la Suisse et se développe sur une distance de 
300 km entre Genève et le lac de Constance. 
Le relief du plateau, légèrement accidenté, est 
marqué par la présence de nombreuses col-
lines aux altitudes comprises entre 350 et 600 
mètres. La région la plus élevée se situe dans le 
sud du canton de Fribourg au pied des Préalpes 
fribourgeoises sur la ligne de partage des eaux 
entre Rhin et Rhône. L’altitude la plus basse 
se situe à Brugg au niveau de la confluence de 
l’Aar avec le Rhin. En son centre, le plateau est 
coupé par le massif du Napf, aux vallées pro-
fondes, très marqué par l’érosion fluviatile. Le 
réseau hydrographique a joué un grand rôle 
dans la formation des différents paysages du 
plateau, mais c’est surtout l’emprise des gla-
ciers qui a laissé son empreinte dans le pay-
sage.

C’est sur le Seeland (pays des lacs), que se sont 
avancés pendant le Pléistocène les glaciers du 
Rhône, de la Sarine et de L’Aar (Pugin, 1989). 
Cette région, caractérisée par des plaines allu-
viales est limitée à l’ouest par les lacs de Neu-

châtel, de Morat et de Bienne, au nord par les 
montagnes calcaires du Jura, et au sud par le 
plateau molassique de l’avant-pays alpin. 
La rivière de l’Aar traverse ce plateau et 
s’écoule vers le nord, contrainte par la chaîne 
du Jura. Durant les glaciations, cette vallée 
surcreusée, au remplissage sédimentaire pluri 
hectométrique (Kellerhals et Tröhler, 1976), 
était occupée essentiellement par le glacier 
du Rhône débordant du bassin lémanique, et 
par les émissaires de la calotte glaciaire juras-
sienne. Au cours du cycle glaciaire würmien, 
une épaisseur de glace de l’ordre de 700 m a 
recouvert cette région (Jäckli, 1962). La langue 
glaciaire s’étendait alors jusque dans la ré-
gion de Wangen – Aar, où des moraines fron-
tales sont morphologiquement très bien mar-
quées (Nussbaum, 1910, Jäckli, 1962, Hantke, 
1978,1980).

3. 1. 2 - Le bassin de l’Arve

Le bassin de l’Arve couvre une superficie de 
1856 km2, allant du sommet du Mont-Blanc 
(4807 m) au bassin genevois (375 m). L’altitude 
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2 - Cadre géographique et géologique

moyenne de ce bassin est élevée (1427 m) et la 
topographie très tourmentée.
De nos jours, la glaciation est concentrée sue le 
seul massif du Mont-Blanc (s.s.) qui regroupe 
101 glaciers pour une superficie de près de 
170 km2. Il abrite 15 glaciers de plus de 5 km2 et 
parmi eux la Mer de Glace (34 km2 et 11 km de 
longueur), (Vivian, 1975, 1979, 2001).
Longue de 88 km, l’Arve draine une vallée for-
tement sculptée par les glaciers du quaternaire. 
En effet, ceux-ci ont recoupé les différentes 
structures géologiques et imprimé dans le re-
lief une succession de verrous et d’ombilics. 
Ainsi, l’Arve traverse successivement, d’amont 
en aval :

• l’étroit ombilic de Chamonix limité en 
aval par le verrou cristallin des Houches ;

• l’ombilic de Servoz entre le verrou cris-
tallin des Houches et le verrou cristallin des 
Gurres ;

• le verrou cristallin des Gurres entre Ser-
voz et Chedde ;

• l’ombilic du Fayet à Sallanches, large de 
2 km et long de 10 km ;

• le verrou - défilé de Magland à Cluses, 
étroit de quelques centaines de mètres et long 
de près de 9 km ;

• l’ombilic de Bonneville, entre Cluses et le 
verrou du Salève, long de 28 km.
   
                
3. 1. 3 - Le bassin de l’Isère

Du point de vue géographique le bassin de 
l’Isère peut être délimité en trois aires : le 
Beaufortin, la Tarentaise et la Maurienne.

• Le Beaufortin se définit du point de vue 
géographique comme le bassin versant du Do-
ron de Beaufort et de ses affluents. Il est limité 
par les bassins de l’Isère au sud, de l’Arly au 
N-W et du Bon-Nant au N-E. 

• La Tarentaise correspond à la haute val-
lée de l’Isère, depuis sa source au glacier épo-
nyme, jusqu’aux portes d’Albertville, ainsi 
qu’aux vallées affluentes. La vallée princi-
pale, tout comme les vallées adjacentes, a été 
calibrée par l’érosion glaciaire. Vallée tantôt 

ouverte, tantôt encaissée. Elle présente une 
succession d’ombilics et de verrous ; elle est 
bordée au nord par les massifs du Beaufortin 
et du Mont-Blanc, et au sud par le massif de la 
Vanoise.
Cette région présente des sommets remar-
quables comme le Grand Mont, l’Aiguille du 
Grand Fond et la Pierra Menta, dent rocheuse 
caractéristique. Le signal de Bisanne, avec ses 
1941 m, isole le Beaufortin du val d’Arly et 
constitue un belvédère sur le massif du Mont-
Blanc.

• La Maurienne, drainée par l’Arc, com-
mence au glacier des sources de l’Arc situé sur 
la commune de Bonneval-sur-Arc. Les crêtes 
frontalières italiennes délimitent le bassin ver-
sant. La vallée d’abord ENE - WSW se dirige 
W-SW avant de s’orienter W-NW à partir de 
Modane ; elle conflue avec la vallée de l’Isère 
à Aiton.
Au-delà de la confluence avec l’Arc, l’Isère 
s’écoule dans le Grésivaudan, large dépression 
d’orientation tout d’abord NE – SW jusqu’à 
Ponchara, puis NNE – SSW jusqu’à Grenoble. 
Cette dépression sépare les massifs subalpins 
du massif cristallin externe de Belledonne.
Pendant les péjorations climatiques quater-
naires, le Grésivaudan a été parcouru par de 
puissants flux glaciaires de 1000 à 1500 m 
d’épaisseur. Ces flux étaient canalisés à l’ouest 
par «le rebord subalpin». La pénétration des 
glaces à l’intérieur des massifs subalpins est 
restée limitée à quelques cols (col du Frêne 
dans les Bauges, col du Coq en Chartreuse). 
            

3. 1. 4 - Le bassin de la Romanche 

Il comprend les vallées de la Romanche et du 
Vénéon qui se réunissent dans l’ombilic du 
Bourg-d’Oisans. Celle du Vénéon y débou-
che de plain-pied, contrairement à celle de la 
Romanche qui est suspendue au dessus d’un 
gradin de confluence. La vallée du Vénéon est 
issue du cœur du massif des Écrins depuis le 
Glacier de la Pilatte.
C’est une vallée glaciaire typique taillée dans 
le cristallin du massif des Écrins. La présence 
de roches endogènes a permis une remarqua-
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ble préservation du modelé glaciaire. En aval 
du couloir de Livet-Gavet, profonde incision 
entre les escarpements de Belledonne et du 
Taillefer, la Romanche se jette dans le Drac à 
Champ-sur-Drac, au sud de Grenoble après un 
parcours de 78 km.

3. 1. 5 - L’avant-pays savoyard et le pié-
mont 

Nous distinguerons ici deux secteurs : l’avant- 
pays savoyard et la région du piémont qui 
comprend l’Est lyonnais et le Bas Dauphiné.

L’avant-pays savoyard 

L’avant-pays savoyard formé de collines et de 
plateaux molassiques (500 à 700 m), est com-
partimenté par les chaînons allongés du Gros 
Foug, d’Age-Mandallaz, du Vuache et du Sa-
lève (1375 m). L’avant-pays est dominé à l’est 
par les retombées calcaires des Bauges et des 
Bornes. Il comprend l’Albanais, la Semine, les 
Usses, le Genevois et le plateau des Bornes.

Le piémont et l’Est lyonnais

Le piémont mollassique a été fortement remo-
delé par l’action des glaciers de piémont qui se 
sont développés sur l’Est lyonnais et par leurs 
eaux de fusion. 
Ce secteur englobe :

• au nord, la partie méridionale du plateau 
de la Dombe (270 à 300 m) qui domine les 
plaines alluviales de l’Ain, du Rhône et de la 
Saône. La Côtière des Dombes correspond au 
raccordement à ces différentes vallées ;

• à l’ouest, de Sathonay à Givors, apparaît 
une zone complexe de dépôts quaternaires. 
Cet ensemble est limité à l’ouest par une dé-
pression longitudinale qualifiée de périphéri-
que qui s’étend de Vaise, au N-W de Lyon, à 
Givors ;

• au centre, de Grenay à Lyon, se développe 
la morphologie classique des grandes plaines 
alluviales de l’Est lyonnais, séparées par les 
collines radiales à cœur molassique ;

• en retrait, le plateau karstique de Crémieu, 
domine de 200 m les bas pays rhodaniens ;

• enfin, la grande dépression qui ceinture le 
plateau de Crémieu ;

• plus à l’est encore, le Haut Rhône présen-
te une succession d’ombilics parfois très pro-
fonds (plus de 220 m à Malville), séparés par 
des seuils et des défilés.

Les collines molassiques, les plateaux de 
Bonnevaux et Chambaran

Cette région englobe :
• au S-E, du plateau de Crémieu au plateau 

de Bonnevaux, la région des «Terres froides». 
Elle ont été recouvertes par les glaciers quater-
naires et présentent une morphologie comple-
xe de relief monotone ;

• au centre, une vaste dépression que les 
glaces et leurs eaux de fusion ont incisée. Il 
s’agit de la trouée essentiellement iséroise de 
la Bièvre-Valloire ;

• au nord et au sud de celle-ci, se dévelop-
pent les plateaux de Bonnevaux et surtout de 
Chambaran inclinés d’est en ouest (de 700 à 
350 m d’altitude).

3. 1. 6 - Les grandes cluses

Entre les massifs alpins et le bassin molassique 
se développent les massifs subalpins qui sont 
isolés les uns des autres par cinq profondes 
cluses. On distingue du nord au sud :
(i) la cluse du Rhône et le verrou de Saint-Mau-
rice, trait d’union entre le Valais et la cuvette 
lémanique ; (ii) la cluse de l’Arve entre Aravis 
et Haut-Giffre ; (iii) la cluse d’Annecy à Ugine 
entre Bauges et Bornes ; (iv) la cluse de Cham-
béry entre Bauges et Chartreuse ; (v) enfin la 
cluse de Voreppe entre Chartreuse et Vercors. 
Il importe, à la suite de cette présentation du 
cadre géographique de nos recherches, de pré-
ciser le contexte géologique des trois grands 
appareils glaciaires que sont le Rhône, l’Arve 
et l’Isère.
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3. 2 - Cadre géologique

Cadre général 

Le terrain d’étude tel que nous venons de le 
délimiter est constitué de plusieurs ensembles 
géologiques. Trois grands secteurs peuvent 
être particulièrement distingués. Ils seront 
décrits d’est en ouest, c’est-à-dire depuis les 
hauts reliefs alpins à l’est jusqu’au piémont à 
l’ouest (fig. 1. 4) :

1 - Les zones internes ou domaine Pennique 
dont le front atteint, en vallée du Rhône, les 
environs de Martigny et en vallée de l’Isère, le 
voisinage de Moutiers ; 

2  - La zone externe ou zone delphino-helvé-
tique dont le front s’étend du Léman à Cluses 
et Grenoble. A l’est, elle est limitée par le che-
vauchement du front subalpin (zone dauphi-
noise pour les Alpes françaises, zone helvé-
tique pour la partie suisse) ;

3 - l’avant-pays alpin, constitué par le bassin 
molassique, puis par la chaîne du Jura.

3. 2. 1 - Les zones internes

Elles sont formées par un ensemble de «nappes 
de charriage» empilées, à matériel plissé et mé-
tamorphique. On peut séparer d’est en ouest 
(fig.1. 5) :

• les nappes liguro-piémontaises et pié-
montaises, bien repérables par leur énorme 
masse de calcschistes (zone de schistes lustrés). 
Elles comprennent d’une part, des nappes 
ophiolitiques dont le matériel est issu de l’an-
cien océan alpin et, d’autre part, des nappes 
à matériel cristallin : (e. g.) massifs cristallins 
internes du Mont-Rose et du Grand Paradis ;

• les nappes briançonnaises, séparées en 
deux ensembles distincts. Le plus interne com-
prend du matériel cristallin (socle du Grand 
Saint Bernard, de la Vanoise) et des maté-
riaux alpins sédimentaires caractérisés par 
d’épaisses séries permo-triasiques supportant 
des termes jurassiques à tertiaires en général 

très minces. Quant à l’ensemble le plus ex-
terne, il est bien connu, en particulier par ses 
formations schisto-gréseuses à anthracite du 
Carbonifère ;

• les nappes sub-briançonnaises, ultra-dau-
phinoises, delphino-helvétiques, et valaisannes. 
Au front des nappes précédentes, elles consti-
tuent un ensemble complexe à matériel essen-
tiellement sédimentaire, carbonaté et détritique 
que l’on retrouve dans le Chablais (Préalpes 
Médianes plastiques et rigides, nappe de la 
Brèche), préalpes romandes, dans le Beaufortin 
(flysch valaisan) et dans la vallée de l’Arc (flysch 
ultra-dauphinois).

3. 2. 2 - La zone externe
Les massifs cristallins dits externes (Aar, Go-
thard, Mont-Blanc, Belledonne, Ecrins) en 
constituent son faîte orographique. Ils suppor-
tent une couverture sédimentaire alpine dont 
l’essentiel forme les massifs subalpins actuels 
(nappes helvétiques, Haut Chablais, Platée, 
Bornes, Bauges, Chartreuse, Vercors). Cette 
couverture est généralement plus marneuse 
et schisteuse à la base (« collines bordières » de 
Belledonne) et plus franchement calcaire et dé-
tritique au sommet (fig. I. 5).

3. 2. 3 - L’avant-pays alpin

Le bassin molassique

Il est représenté largement par les dépôts mo-
lassiques que l’on retrouve au front de l’arc al-
pin, sur une distance de plus de 800 km entre 
Vienne (Autriche) et Chambéry (Savoie). La 
sédimentation de la molasse est essentielle-
ment détritique, progradante vers le N-W et 
le nord depuis les Alpes. La série débute à 
l’Oligocène, localement par des brèches à ci-
ment rouge (Pierre de Vimines) et se poursuit 
par des marnes bariolées (molasse rouge) et 
des marnes gréseuses grises à gypse et miné-
raux alpins abondants. Viennent au-dessus les 
classiques sédiments marins gréso-gloconieux 
dont la base transgressive contient localement 
des conglomérats à galets taraudés (e.g. Bour-
deau).
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Le Jura

Les chaînons jurassiens sont bien développés 
au nord (Haute Chaîne). Ils se réduisent pro-
gressivement vers le sud pour disparaître sous 
la Chartreuse dans la cluse de l’Isère à Gre-
noble. Dans le secteur méridional, les struc-
tures, essentiellement calcaires, émergent des 
dépôts molassiques en plis anticlinaux dissy-
métriques (montagne de l’Epine – Mont du 
Chat, Chambotte – Gros Foug, i.e.).

3. 2. 4 - Les caractéristiques des grandes 
vallées transversales

Les cours du Rhône, de l’Arc et de l’Isère réus-
sissent à traverser le domaine intra-alpin, re-
coupant les unités géologiques appartenant 
aux domaines internes et externes (Onde, 
1938). Quant aux vallées de l’Arve et de la 
Romanche, elles ne recoupent que la zone ex-
terne. 

Du nord au sud, on distingue :

• le bassin versant du Rhône, marqué par 
les unités valaisannes et les massifs préalpins 
dont les sédiments détritiques peuvent être 
éventuellement confondus ;

• le bassin de l’Arve remanie les faciès cris-
tallins du Mont-Blanc («protogine») ;

• le bassin de l’Isère recoupe largement 
le domaine valaisan avec les roches vertes 
du Versoyen, les grès et les conglomérats du 
Beaufortin (e. g. : flysch valaisan) ;

• le bassin de l’Arc se distingue par les or-
thogneiss du massif cristallin interne du Grand 
Paradis et les ophiolites liguro-piémontaises ;

• quant au bassin de la Romanche, il porte 
l’empreinte de faciès cristallins caractéris-
tiques (e. g. : granite du Cray à cordiérite et 
gneiss amphibolitiques).

La grande variété de matériel recoupé, 
propre à certaines unités, va constituer de 
précieux marqueurs des flux glaciaires. De 

Fig. 1. 4 - Cadre géologique 
général, légende.



23

2 - Cadre géographique et géologique

Fig. 1. 4 - Cadre géologique général du terrain d’étude (d’après Marthaller, 2001).

plus, les caractéristiques lithologiques des 
roches endogènes des massifs cristallins vont 
permettre une bonne préservation du modelé 
d’érosion glaciaire.

Les différences de dureté des roches dues à la 
lithologie ou à la disposition structurale des 
couches vont contribuer à la création, en cha-

pelet, de verrous et d’ombilics très nombreux 
et de profondeur pluri-hectométrique. 

Enfin, dans l’avant-pays alpin, la disposition 
structurale des chaînons calcaires jurassiens 
va jouer un triple rôle dans les processus gla-
ciaires, sans jamais supporter de glaciers au-
tochtones :
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Fig. I. 5 – carte géologique Mt Blanc, Beaufortin, Tarentaise et Maurienne, d’après Gidon (2002).

• guider et conduire les flux glaciaires, lors-
que ceux-ci s’écouleront parallèlement aux 
plis, dans les dépressions synclinales molassi-
ques ;

• s’opposer aux courants glaciaires lorsque 
ceux-ci déborderont vers l’Ouest. Les verrous 
calcaires très résistants favoriseront les sur-
creusements dans les bassins molassiques ;

• ces reliefs calcaires faciliteront le tronçon-
nement des masses glaciaires en fusion qui 
stagneront en lobes inactifs dans les ombilics. 
Elles construiront des édifices sédimentaires 
à faciès typique de déglaciation (terrasses de 
kame, formations deltaïques…). 
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1. 1 – Les études basées sur la réparti-
tion des blocs erratiques

Parmi les premières études ayant pour objet de 
définir l’extension des dépôts glaciaires, il faut 
mentionner les travaux liés aux inventaires de 
blocs erratiques :

• ceux de Charles Lory (1860, 1864, 1871), 
d’Albert Falsan et Ernest Chantre (1879-1880)  
pour la France ; 

• ceux d’Alphonse Favre (1884) pour la 
Suisse et la Haute-Savoie.

Vers 1860-1864 à la suite de travaux dans la 
vallée de l’Isère, Charles Lory fut à l’origine de 
la théorie mono-glacialiste qui fit de nombreux 
adeptes parmi les scientifiques de la fin du 
XIXe siècle. A la même époque, d’autres scien-
tifiques non moins éminents, tel que Brückner 
(1890), Vivien (1895) et Revil (1910), avançaient 
déjà vers la théorie pluriglacialiste. 

Dès 1879, Falsan et Chantre dans leur impor-
tante monographie géologique reconstituent 
le glacier du Rhône depuis son alimentation 

jusqu’aux moraines terminales. Ce document 
s’appuie sur des observations détaillées des 
dépôts glaciaires et des formes d’érosion as-
sociées. C’est la seule étude du XIXe siècle qui 
tente une reconstitution paléogéographique 
du profil longitudinal du glacier du Rhône de-
puis le haut Valais jusqu’aux « moraines ex-
ternes » de la Dombes. Ces travaux relevant de 
la théorie mono-glacialiste, la paléogéographie 
qu’ils proposent correspond, avec le recul ac-
tuel, au maximum d’extension glaciaire rissien 
(l.s.). Ils attribuent l’ensemble des formations 
glaciaires et juxtaglaciaires du piémont lyon-
nais à une unique glaciation à laquelle succè-
dent de nombreux stades de retrait. Sur la base 
d’études pétrographiques précises des blocs 
erratiques, des spectres pétrographiques des 
dépôts glaciaires et d’une analyse minutieuse 
des traces d’érosion glaciaire et en particulier 
des stries, ces auteurs cherchent à déterminer 
les directions de flux et les zones sources des 
divers dépôts glaciaires. C’est ainsi que Lory 
(1860, 1864, 1871), puis Falsan et Chantre (1879-
1880) établissent une carte détaillée montrant à 
la fois l’origine des dépôts et les flux de glace 

II existe de nombreux ouvrages et publications 
sur le Quaternaire des Alpes du Nord. Sans 
pour autant citer l’ensemble de ces travaux 
qui ont débuté dès le XVIIIe siècle (Boulacre, 
1743 ; de Saussure, 1779-1796), le but de ce 
chapitre est de retracer l’évolution des diver-
ses conceptions et des connaissances relatives 
à la dernière grande glaciation des Alpes du 
Nord, classiquement désignée sous le vocable 
de « Würm ». Les travaux présentés dans cet 
« état des connaissances » ne sont pas néces-
sairement évoqués dans l’ordre chronologi-
que : ils sont organisés autour de quatre thé-
matiques, chacune marquée par des avancées 
majeures dans la connaissance du Quaternaire. 
Cet exposé sera suivi d’une synthèse des pro-
blèmes rencontrés, mais également des inco-
hérences soulevées. 

1- Les grandes synthèses relatives au dernier 
cycle glaciaire würmien.
2- Les études lithostratigraphiques régio-
nales et locales, les stades pléniglaciaires.
3- Les modalités de la déglaciation.
4- La datation du maximum d’englacement 
würmien et de la déglaciation, les interroga-
tions liées à la chronologie.
5- Les problèmes soulevés.

Cette partie de notre étude a pour objec-
tif principal de faire ressortir les principales 
contributions acquises au cours des différents 
travaux de recherche et de mettre en évidence 
les points faibles et incohérences en particulier 
à travers deux problématiques bien distinctes : 
(i) la reconstitution des flux glaciaires et l’ali-
mentation des lobes de piémont (ii) le calage 
chronologique du maximum d’extension gla-
ciaire würmien. 

1 - Les grandes synthèses
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reconstitués. Ils attribuent l’amphithéâtre mo-
rainique de Moirans (basse Isère) aux glaciers 
de la Romanche et du Drac, sur la base de la 
présence de roches caractéristiques de l’Oi-
sans. Ils mettent également en avant que les 
glaciers de l’Isère et de l’Arc avaient occupé 
la cluse de Chambéry et difflué par dessus la 
chaîne de l’Epine – Montagne du Chat. Ils sont 
à l’origine du concept de « glacier delphino-sa-
voisien », alimenté par les grands glaciers des 
Alpes du Nord françaises (fig. II. 1). 

1.2 – Les études basées sur les morpho 
stratigraphies

Trois études majeures et une cartographie de 
synthèse dominent la littérature et méritent 

d’être mentionnées : les travaux de Penck et 
Bruckner (1901, 1907), de Bourdier (1961), de 
Jäckli (1962, 1970) et enfin de Hankte (1978).

Penck et Bruckner (1901, 1907) 

Au début du XXe siècle, de nombreux auteurs 
se sont de nouveau intéressés à la région lyon-
naise, mais c’est véritablement avec Penck et 
Bruckner (1901, 1907) que l’histoire du quater-
naire alpin prend forme. Elle est représentée 
par un modèle global glaciaire, intégrant les 
processus fluvioglaciaires, lacustres et fluvia-
tiles, qui a longtemps fait référence. Les inter-
prétations de ces auteurs étaient basées sur un 
panel d’observations locales réalisées par les 

Fig. II. 1 – Extrait de la carte de Falsan et Chantre (1879-1880), représentation des flux glaciaires.
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géologues régionaux. Les sites les plus remar-
quables ont été vérifiés par Penck. La plupart 
des sites ne sont malheureusement plus ob-
servables compte tenu de l’urbanisation et de 
l’anthropisation. 
Penck et Brückner, qui s’inscrivent dans le 
mouvement pluri-glacialiste, subdivisent le 
complexe glaciaire rhodanien en deux en-
sembles :

• le «glacier helvétique » (helvetischer Glets-
cher, étudié par Eduard Brückner), formé par 
les glaciers du Rhône valaisan, de la Sarine et 
de l’Aar,

• le «glacier rhodanien » (rhodanischer Glets-
cher, étudié par Albrecht Penck), formé par les 
glaciers du Rhône, de l’Arve, de l’Isère et de 
l’Arc.

Les géographes allemands avancent alors 
l’idée de plusieurs avancées glaciaires sur le 
piémont lyonnais, séparées par des périodes 
interglaciaires. Ils distinguent deux complexes 
morainiques : le « Complexe des Moraines Ex-
ternes « (CME), ayant une extension paroxys-
male vers l’ouest et le N-W. Ils attribuent ces 
formations à des épisodes glaciaires anciens 
(«Mindel, Riss », l.s.). Puis, en retrait de 10 à 40 
km du précédent, le « Complexe des Moraines 
Internes « (CMI) qu’ils attribuent à la dernière 
glaciation (« Würm » l.s.), (fig. II. 2).

A la suite de Vivien (1895), Penck confirmait 
la superposition de deux épisodes glaciaires à 
Voglans (val du Bourget) et avançait la théo-
rie d’une « glaciation ancienne » d’extension 
maximale (Riss) d’un grand glacier «rhoda-
nien » regroupant ceux du Rhône, de l’Arve 
et de l’Isère, séparé du « grand glacier helvé-
tique » par le relief du Vuache. Penck n’entrait 
pas dans les limites propres à chaque branche 
glaciaire, tout en acceptant les subdivisions 
avancées par les géologues comme Lory 
(1860), qui parlait du « glacier delphino-savoi-
sien » pour la zone sud, entre Jura et Vercors. 
Par contre, s’agissant du «glaciaire récent » 
(Würm), Penck reprenait les limites et les ap-
pellations des géologues en parlant des «mo-
raines récentes » du glacier de l’Isère, puis de 

celles du Rhône et, enfin, de celles des glaciers 
locaux du Jura. Il soulignait déjà les difficul-
tés de séparer avec certitude, dans ces régions 
intra-würmiennes, les traces successives des 
glaciers du «Riss » et du «Würm ».

Dans ses travaux, Penck s’est appuyé sur la 
cartographie des dépôts pour définir les limi-
tes altitudinales atteintes par les glaces. Ces ob-
servations géométriques, prolongées à l’avant 
des zones englacées, lui ont permis de mettre 
en évidence d’autres empreintes glaciaires 
plus anciennes (Gunz, Mindel...) ainsi que les 
emboîtements fluviatiles et fluvio-glaciaires 
pour lesquels il a fait un parallèle avec ceux 
reconnus dans les bassins versants du Danube 
et de l’Inn. 

Penck a été jusqu’à apprécier le fond des val-
lées «préglaciaires » à une cote de 500 m dans 
l’avant-pays savoyard et faisait aussi réfé-
rence à l’existence de lacs de retrait glaciaire, 
sans que leur position chronologique soit bien 
énoncée, alors que les croquis, eux, sont très 
explicites.

La présence de lignites en Grésivaudan et 
dans la région de Chambéry n’a pas échappé 
à Penck qui les plaçait (par analogie avec la 
terrasse de la vallée de l’Inn) durant une pé-
riode interstadiaire, entre deux oscillations du 
glacier de l’Isère, « retiré » jusqu’au débouché 
de la vallée de l’Arc. Le débat sur les termes 
« interglaciaire » et « interstadiaire » était lancé, 
de même que la recherche des espèces « tem-
pérées » qualifiant « l’interglaciaire vrai ». Enfin, 
Penck met en avant l’existence d’alluvions de 
progression glaciaire du Rhône et du Fier.

Conclusion sur les travaux  
de Penck et Bruckner 

Penck et Brückner (1909) ont ainsi relevé et 
synthétisé dans un même ouvrage l’ensemble 
des dépôts quaternaires pouvant exister. Il ap-
partiendra aux chercheurs qui suivront de les 
« agencer » plus finement, tant topographique-
ment que sédimentologiquement et chrono-
logiquement. Pour cela, ils devront agrandir 
l’échelle de travail.
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L’oeuvre de Penck et Brückner, de par sa quali-
té d’observation et de synthèse, fut longtemps 
considérée comme un aboutissement. De nom-
breux scientifiques ne cherchèrent pas à aller 
plus loin ; au mieux, ils apportèrent des élé-
ments confirmant les conclusions de Penck et 
Brückner. Le Quaternaire était considéré, pour 

beaucoup, comme élucidé. De fait, on assista, 
dès les années 1920, à un net ralentissement 
des études sur le Quaternaire alpin. Il faudra 
attendre le milieu du XXe siècle et l’avènement 
de nouvelles méthodes de datation pour assis-
ter à un renouveau des études.

Fig. II. 2 - Carte de reconstitution paléogéographique des Alpes nord-occidentales au Quaternaire de 
Penck et Brückner (1909). 
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Bourdier (1962) 

C’est ce qu’a fait en partie Bourdier (1962) dans 
son volumineux travail sur le Quaternaire rho-
danien, fortement inspiré du modèle de Penck 
et Brückner. Il définit ainsi deux zones d’étude : 
une zone extra - würmienne, limitée à l’Ouest 
par le « Complexe des Moraines Externes » 
(CME) et une zone intra - würmienne limi-
tée par le « Complexe des Moraines Internes » 
(CMI) représentant le maximum d’extension 
des glaciers alpins pendant le dernier cycle 
glaciaire. Dans le tome II de la thèse de Bour-
dier (1962), les références bibliographiques des 
auteurs ayant travaillé sur ce secteur jusqu’en 
1960 sont détaillées. Nous ne ferons ressortir 
ici que les auteurs dont les découvertes ont 
été déterminantes et pas toujours appréciées à 
leur juste valeur.
Bourdier s’appuie donc, pour la zone intra-
würmienne, sur une chronologie à deux glacia-
tions, appartenant au cycle glaciaire würmien, 
faute d’autres traces plus anciennes. Et comme 
Penck, il mentionne plus de trois glaciations 
dans la zone extra - würmienne, au-delà des 
« moraines internes » (ou « récentes » de Penck).
Bourdier a débuté ses reconnaissances par le 
Grésivaudan et la région de Chambéry, en 
vérifiant minutieusement les observations 
des géologues locaux et en développant des 
techniques plus modernes ou nouvelles : paly-
nologie, archéologie, datations C14,... Ses des-
criptions ont été conduites par secteurs géo-
graphiques :

• dans le sillon alpin, il différencie nette-
ment les «argiles d’Eybens », déposées dans 
un lac glaciaire de retrait rissien, des « argiles 
plastiques noir-bleuâtres » qui ne semblent 
pas antérieures au retrait du Würm. Elles se 
seraient déposées dans un vaste «lac du Grési-
vaudan » qui devait s’étendre depuis la Combe 
de Savoie, jusqu’à la cuvette terminale de Moi-
rans. Le lac actuel de Sainte Hélène, dans une 
petite vallée latérale entre Combe de Savoie et 
Grésivaudan serait, d’après Bourdier, le der-
nier lambeau de ce lac ayant échappé au com-
blement alluvial de l’Isère. Bourdier considère 
que la « dynamique d’écoulement mal connue » du 
glacier würmien « a épargné quelques lambeaux 

de sédiments remontant au Riss-Würm et au Riss », 
que l’on retrouve aujourd’hui disposés en ban-
quettes (Planaise, Barraux au nord, Eybens au 
sud) et protégés par une couverture de mo-
raines würmiennes. Pour Bourdier, les « argiles 
à varves d’Eybens », dépôt d’origine glaciaire et 
lacustre, font place à des sables qui achèvent 
le comblement lacustre d’un ancien lac de re-
trait glaciaire rissien, tout à fait comparable au 
«lac du Grésivaudan » de retrait würmien. Des 
alluvions fluviatiles graveleuses s’accumulent 
pendant « le Riss - Würm » dans l’axe de la 
vallée de l’Isère, tandis qu’en bordure se dé-
posent des argiles palustres. Puis le glacier 
würmien « s’avance enfin, déposant des moraines 
de faciès fluviatiles ». Son retrait est marqué par 
une succession de bourrelets morainiques et 
de niveaux d’érosion d’altitude décroissante. 
Un schéma identique est avancé pour les ré-
gions de Chapareillan (Haut Grésivaudan) et 
de Chambéry où la présence d’une moraine in-
férieure confirme un environnement intergla-
ciaire pour les lignites qui la surmontent. Rap-
pelons que les lignites de la Flachère furent les 
premiers échantillons du Quaternaire français, 
en 1949, soumis à la recherche de la teneur en 
C14 aux Etats-Unis. Elles indiquaient alors un 
âge supérieur à 20 000 ans ;

• dans la cluse de Chambéry, devenue val-
lée morte depuis le retrait glaciaire würmien 
et séparée de la vallée de l’Isère par «le Seuil 
des Marches ». Selon Bourdier, elle est consti-
tuée de matériel «glacio-lacustre probablement 
rissien » recouvert de moraines würmiennes. 
C’est la présence de ce seuil qui aurait préservé 
le lac du Bourget de l’alluvionnement isérois ;

• dans la cluse d’Annecy, également vallée 
morte perchée, Bourdier fait référence au lac 
de retrait würmien et à son comblement oc-
cidental où «le glacier issu de la cluse d’An-
necy stationnait sur des alluvions de retrait du 
Würm ». La localisation d’un lignite recouvert 
de moraine est précisément décrite à l’extrémi-
té sud-est du lac. Il a dû, lui aussi, se « déposer 
dans une petite dépression marécageuse ». Un 
âge interglaciaire Riss-Würm lui est attribué, 
sans cependant exclure l’hypothèse d’un âge 
interstadiaire » ;
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• à l’aval du bassin de Genève, les cours 
du Rhône et de la Valserine jurassienne, anté-
rieurs à la dernière glaciation, sont rappelés, 
ayant été reconnus par Schardt (1881), puis 
précisés par Gignoux et Mathian (1950-1951) 
grâce aux travaux du barrage de Génissiat. Les 
tracés sont fossilisés par des alluvions caillou-
teuses interglaciaires Riss-Würm pour les dé-

couvreurs, que Bourdier place à la progression 
glaciaire du Würm. 
De ce travail de reconstitution paléogéogra-
phique du glacier würmien par Bourdier, 
(fig. II. 3) nous relevons plusieurs incohé-
rences : il envisage notamment une diffluence 
du glacier du Rhône vers le glacier de l’Arve 
par la vallée du Trient et la haute vallée de 

Fig.II. 3 – Carte gé-
nérale de Bourdier 
(1962) : 
« l’extension des 
glaciers quater-
naires dans la 
partie sud-ouest de 
la chaîne alpine », 
inspirée de De 
Martonne (1942), 
reconstitution des 
principaux flux 
glaciaires. 
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l’Arve (hypothèse reprise plus tard par Achard 
et Jaillet ; 1967). Sur ce point, Bourdier semble 
méconnaître les travaux précédents de Corbin 
et Oulianoff, (1929,1931). De même, Bourdier 
balaie, faute de faits probants, la notion de 
«Néo-Würm » de Kilian (1911). Celui-ci défi-
nissait un retour des glaciers pendant la dé-
glaciation en s’appuyant sur ses observations 
effectuées dans le secteur du Fort de l’Ecluse, 
complétées par des arguments topographiques 
et géomorphologiques...

Conclusion sur les travaux de Bourdier

Les travaux de Bourdier apportent peu de mo-
difications majeures ni d’évolution du modèle 
proposé par Penck et Bruckner. Par contre, 
en discernant mieux l’aspect chronostratigra-
phique des grandes formations quaternaires 
(grâce à l’étude des végétations interglaciaires 
et interstadiaires), il tente de préciser les « re-
lations paléogéographiques entre les vallées et les 
cluses ». Toutefois, un flou subsiste souvent 
entre les descriptions des événements et leur 
transcription sur les coupes. De même, dans 
son texte, il parle d’un grand glacier würmien 
à flux multiples pas toujours bien démontrés. 
Il fait déposer « des moraines würmiennes », avec 
des faciès glaciaires ambigus allant de l’argile 
compact à blocaux à des faciès caillouteux ou 
argileux plus ou moins lités.
Quant aux massifs subalpins, ils n’ont pour 
Bourdier qu’un faible intérêt, si ce n’est à tra-
vers la présence de blocs erratiques perchés té-
moignant de l’invasion des glaciers alpins an-
ciens et le développement des glaciers locaux à 
la fin du Würm « après la décrue du grand glacier 
würmien ».
Plus tard, complétant cette grande synthèse, 
Monjuvent (1978) a proposé une étude portant 
sur le glacier du Drac, Campy (1982) une syn-
thèse du Jura (à l’exception du Jura méridio-
nal) puis, Mandier (1984), une étude portant 
sur les fronts glaciaires de la région lyonnaise.

Jäckli (1962, 1970)

On doit à Jäckli une synthèse paléogéogra-
phique de la Suisse de la dernière période 
glaciaire. Compilant les données à sa disposi-
tion, l’auteur publie une carte (planche 6) au 
1 : 550 000 dans l’Atlas de la Suisse (fig. II. 4). 

Ce document remarquable par sa qualité, 
malgré quelques manques de précision, reste 
jusqu’à aujourd’hui, une référence cartogra-
phique du maximum d’englacement würmien 
de la Suisse et des régions limitrophes.

Hantke (1978)

De 1978 à 1983, Hantke publie une synthèse 
en trois volumes sur le Quaternaire des Alpes 
suisses et françaises du Nord. Il s’agit en fait 
avant tout d’une compilation de toute la litté-
rature disponible, qu’il tente de raccorder en 
un tout cohérent. Il propose ainsi une recons-
titution de stades basée sur des critères d’al-
titude, sans attributions chronologiques. Pour 
le glacier du Rhône, il apporte peu d’informa-
tions supplémentaires par rapport aux travaux 
de Nussbaum (1910).

L’oeuvre de Hantke apparaît comme une mise 
à jour de celle de Penck et Brückner (1909), 
avec les mêmes qualités (vision d’ensemble in-
hérente à la compilation de toutes les données 
disponibles) et les mêmes défauts (manque de 
fiabilité de certaines données non contrôlées 
sur le terrain, corrélations basées sur les seuls 
critères d’ordre de succession ou d’altitude). 
En ce qui concerne la déglaciation, on note que 
l’auteur a tenté des corrélations d’une vallée à 
l’autre ; malheureusement, elles relèvent d’une 
grande imprécision et certains des stades du 
Tardiglaciaire s’avèrent bien hypothétiques.
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Fig.II. 4  – Carte de Jäckli, version de 1962, (Eclogae Geol. Helv.).
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Par la suite, les recherches se sont de plus en 
plus focalisées sur des secteurs plus réduits 
en étant par conséquent plus précises et plus 
fournies. Ces études ont paradoxalement ren-
du plus difficiles les corrélations entre les dif-
férentes régions englacées durant le Würm.

2. 1 – Etat des connaissances du Quater-
naire du bassin du Rhône  

A l’examen de la littérature,  force est de consta-
ter l’importance que les auteurs accordent à 
cet appareil alors que son voisin le glacier isé-
rois draine plusieurs bassins versants équiva-
lents en surface à celle du bassin du Rhône, en 
amont de la cuvette lémanique. A travers cette 
analyse, nous tenterons de distinguer tant les 
points forts que les contradictions reflétées par 
les études relatives au glacier du Rhône depuis 
son bassin d’accumulation jusqu’aux deux 
lobes de piémont traditionnellement attribués 
à cet appareil.
Le glacier du Rhône prend naissance dans le 
Valais (massif de l’Aar, Suisse). Son bassin ver-
sant atteint près de 8 000 km2 en amont de Ge-
nève. Au Pléistocène récent, cet appareil, d’une 
longueur de près de 300 km, disposait d’un 
bassin d’accumulation dont les trois quarts 
étaient situés au-dessus de 2 000 m d’altitude 
(Bourdier, 1962). Tout comme les glaciers du 
Rhin et de l’Inn, ce glacier s’est largement étalé 
à l’extérieur du massif alpin. Les travaux de 
Mandier (1984), entre autres, ont montré qu’il 
a atteint la bordure du Massif Central au sud 
de Lyon (à 150 m d’altitude) et a envahi le sud 
de la Bresse (Dombes). 
Les travaux réalisés par Campy (1982) et R. 
Arn (1984) ont confirmé les conclusions de Du-
paquier (1890) qui avait mis en avant l’altitude 
atteinte par les glaces alpines en contact avec 
le Jura (Mont Suchet et Aiguille de Baulme) au 
Pléistocène supérieur (Würm). Dans ce modè-
le, le glacier würmien du Rhône n’aurait pas 
franchi les crêtes jurassiennes. Il se heurtait 
au versant méridional du Jura, qui était alors 
recouvert d’une calotte de glace autochtone 
(Campy, 1982) et se divisait en deux puissants 

lobes. Néanmoins, le front morainique externe 
indique qu’au Pléistocène moyen, le glacier 
du Rhône est allé bien au-delà des témoins de 
la dernière glaciation ; ce qui laisse supposer 
qu’à cette période, la surface de la glace était 
plus élevée : environ 200 m plus haut dans le 
bassin genevois (Campy, 1992).

2. 1.1 - Le glacier du Rhône en zone intra-al-
pine : le Valais et le massif du Mont-Blanc

Dans l’ensemble, la plupart des auteurs sont 
unanimes pour reconstituer la paléogéogra-
phie du glacier du Rhône dans la cuvette lé-
manique et sur le Seeland. 
Il n’en est pas de même en amont du bassin lé-
manique : la reconstitution paléogéographique 
du glacier du Rhône au maximum würmien 
dans cette région reste toujours très hypothé-
tique et sujette à discussions. La topographie 
du couloir glaciaire Martigny - Villeneuve a 
contraint la dynamique d’écoulement du gla-
cier du Rhône, rendant d’autant plus difficiles 
les interprétations paléogéographiques (com-
munication personnelle Christian Schlüchter). 
Dans une étude remarquable, « les Invasions 
glaciaires dans le bassin de Léman », Gagnebin 
(1937) cite les écrits de Brückner (1909) : « le 
glacier du Rhône atteignait l’altitude de 1450 m.
dans la région de Villeneuve et du Bouveret, et re-
couvrait le Mont Bénant ». Le même auteur cite, 
entre autres, les blocs erratiques à l’altitude 
de 1 650 m, au-dessus de Troistorrents et sur 
le flanc méridional du Chansot. Dans le cadre 
de travaux de reconstitutions paléogéogra-
phiques, Achard et Jayet (1967), envisagent 
une surface des glaces à l’altitude de 1 600 m 
au niveau du Pas de Morgins. De nombreux 
auteurs avancent qu’au niveau de l’élargis-
sement de la vallée à Monthey, le glacier du 
Rhône a émis une diffluence par le Pas de 
Morgins en direction du massif du Chablais. 
L’hypothèse est initialement émise  par Penck 
et Brückner (1909), puis par d’autres scienti-
fiques, Gagnebin, (1937), Burri (1963),  Jäckli, 
(1962 ,1970). En effet la présence de dépôts 
glaciaires  allochtones au Pas de Morgins et 

2 - Les études lithostratigraphiques régionales et locales ; 
mise en avant des stades pléniglaciaires 
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dans la vallée d’Abondance conforte cette hy-
pothèse. Au-dessus de l’ensellement du Pas de 
Morgins, Blanchard, (1938) in Chaline, (1985), 
mentionne un bloc erratique à l’altitude de 
1 620 m, donc 250 m plus haut que le col. La 
position du bloc erratique permet d’imaginer 
une altitude maximale de la glace encore plus 
élevée. Cependant, l’auteur remarque à juste 
titre que cet élément pourrait témoigner d’une 
glaciation plus ancienne (il n’y a pas ou peu de 
critères de différenciation géomorphologique 
d’un erratique à l’autre). 
Au début des années 1960, Burri, (1962) réa-
lise une synthèse des données géologiques de 
la région de Thonon,  puis en 1963, dans une 
note remarquable « le Quaternaire des Dranses »,  
il apporte sa contribution concernant l’altitude 
atteinte en Chablais par le glacier du Rhône : 
« Il est difficile de déterminer l’altitude à laquelle 
le glacier du Rhône s’est élevé. Il venait mêler ses 
glaces à celles de glaciers latéraux. Nous ne connais-
sons que l’altitude de blocs erratiques rhodaniens 
abandonnés sur les versants.  Ces blocs ont- ils été 
abandonnés lors de la dernière glaciation ? C’est 
ce que nous ignorons. La chose est cependant pro-
bable, les blocs erratiques plus anciens ayant sans 
doute été enlevés par l’érosion des temps intergla-
ciaires ou remaniés par les glaciers latéraux. Le 
glacier atteindrait ainsi plus de 1 600 m dans la 
région de St- Maurice. La pente de sa surface de-
vait être extrêmement faible : on retrouve des blocs 
à la même altitude plus en aval, au-dessus de Trois-
torrents. Des études menées en Chablais, dans la 
vallée d’Abondance, nous ont montré que le glacier 
du Rhône avait franchi le col du Pas de Morgins. 
Les blocs que l’on trouve plus en aval sont à une 
altitude moindre, mais ceci est dû au remaniement 
postérieur. Il y a cependant encore des blocs à 1 500 
m, au-dessus de Corbeyrier, et à 1 400 m, au-dessus 
de Villeneuve ».

Se basant sur la présence de  dépôts glaciaires, 
Achard et Jayet (1967) concluent que le glacier 
du Rhône aurait atteint une altitude voisine 
de 1 800 m à Martigny, permettant d’envisa-
ger un écoulement des glaces du Rhône vers 
la Haute-Savoie. Cette hypothèse est mainte-
nant abandonnée, et déjà, en leur temps, Cor-
bin et Oulianoff, (1929, 1931, 1934) auteurs 
d’une superbe carte géologique du massif du 

Mont-Blanc au 1/20 000, font paraître deux 
articles consacrés aux captures glaciaires de 
la haute vallée de l’Arve. L’examen de dépôts 
morainiques, situés à l’amont de la vallée de 
Chamonix et dans le vallon de Vallorcine, les 
a conduits à l’hypothèse d’une diffluence gla-
ciaire du glacier du Tour par les cols de Balme, 
des Posettes, des Montets et du glacier d’Ar-
gentière dont l’axe d’écoulement se prolonge 
par le col des Montets. Ces deux appareils ali-
mentaient donc le glacier du Rhône à partir 
du moment où leur surface dépassait environ 
1 600 m d’altitude sur les flancs de la haute val-
lée de l’Arve. L’interprétation est reprise par 
De Martonne (1931), qui, sans doute influencé 
par l’axe d’écoulement  de la Mer de Glace, 
envisage la diffluence d’une partie de ce vaste 
bassin glaciaire vers le glacier du Rhône.

En Valais, dans les zones d’alimentation, où 
seules les formes d’érosion prédominent et 
rendent difficile la reconstitution paléogéo-
graphique, c’est un des pionniers de la théorie 
glaciaire, Agassiz (1838), qui tente de reconsti-
tuer les paléosurfaces glaciaires. Plus tard, dès 
le début du XXe siècle, pour compléter leurs 
reconstitutions paléogéographiques dans les 
zones centrales des Alpes, Penck et Bruckner 
(1909) ont appliqué une méthode basée sur 
la cartographie et l’interprétation des formes 
d’érosion glaciaire. La méthode consiste à uti-
liser la limite supérieure du modelé d’érosion 
glaciaire. Cette limite, désignée sous l’appella-
tion de « schliffgrenze » par Penck et Bruckner, 
a été redéfinie sous le terme de « trimline »par 
Thorp (1981).

Plus récemment, K. Arn (1998) s’est attaché 
aux formes d’érosion glaciaire du Binntal 
(Haut Valais), bien préservées dans le relief 
grâce à la lithologie (orthogneiss). De cet excel-
lent travail, sur lequel nous reviendrons dans 
notre étude, on lui doit la mise en évidence des 
diffluences du glacier du Rhône par l’Albrun-
npass (2 409 m) et le Geisspfadpass (2 474 m) 
vers les grands appareils glaciaires italiens.
Cette méthode de cartographie des trimlines 
(ou schliffgrenze), a été appliquée dans la haute 
vallée du Rhône (vallée de Conches), au centre 
de la Suisse  (Florineth et Schülchter, 1998  ; 
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Fig. II. 5 – Reconstitution paléogéographique de la haute vallée du Rhône (Goms) et du Rhin (Surselva), 
(Florineth et Schülchter, 1998).

Kelly et al., 2004) et dans la région du massif 
du Mont-Blanc (Coutterand et Buoncristiani, 
2006). Du travail de Florineth (Florineth et 
Schülchter, 1998, 2000) nous retiendrons la 
reconstitution de trois « icedomes», le premier 
centré sur la haute vallée de l’Inn (Engadine), 
le second, sur la haute vallée du Rhin (Sursel-
va) et le dernier, centré  sur le village d’Obe-
rwald  dans la haute  vallée du Rhône, la sur-
face glaciaire atteignant l’altitude de 2 800  m 

(fig. II. 5). A l’examen des dépôts glaciaires al-
lochtones et surtout des formes d’érosion sur 
les principaux cols délimitant le bassin versant 
du Rhône, Florineth met en exergue les débor-
dements des glaces rhodaniennes par de nom-
breux cols et dépressions, vers les  bassins ver-
sants voisins : Grimsel Pass, vers le glacier de 
l’Aar, Furka Pass, vers le glacier de la Reuss et 
Nufenenpass (2 478) vers les glaciers drainant 
le versant méridional des Alpes.
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La thèse de M. Kelly (2003) s’appuie, comme 
les travaux de ses prédécesseurs, sur la car-
tographie des formes d’érosion. Elle reconsti-
tue la paléogéographie du dernier maximum 
glaciaire du glacier du Rhône et des appareils 
occupant les vallées latérales jusqu’à Martigny 
(fig. II. 6). Dans une publication récente (Kelly 
et al., 2004), elle synthétise cette reconstitution 
dans laquelle elle démontre le fonctionnement 
de plusieurs diffluences et débordements du 
glacier principal du Rhône. A la confluence 
des glaciers d’Aletsch et du Rhône, la surface 
des deux appareils atteignait près de 2 600 m à 
la verticale de Brig. Elle réexamine les formes 
d’érosion du col du Simplon et confirme ainsi 
la diffluence d’une partie du glacier du Rhône 
par le col du Simplon (2  040 m), hypothèse déjà 
envisagée par Penck et Brückner (1909) puis 
Jäckli (1962, 1971). Mentionnant les diffluences 
du glacier du Rhône par l’Albrunnpass 
(2 409  m) et le Geisspfadpass (2 474 m), l’au-
teur s’appuie sur les travaux de Arn (1984). On 
retiendra de ce travail quelques incohérences,  

en particulier une reconstitution paléogéogra-
phique qui montre une surface du glacier du 
Rhône déprimée face aux diffluences précitées 
(Binntal). 

Enfin, notre travail (Coutterand et Buoncris-
tiani, 2006), appliqué à grande échelle, tente 
d’apporter par des levées de terrain précises 
des éléments nouveaux à la reconstitution pa-
léogéographique. L’étude du modelé d’éro-
sion glaciaire et la cartographie des trimlines, 
observées sur les roches endogènes des mas-
sifs du Mont-Blanc et des Aiguilles Rouges ont 
permis de reconstituer une surface minimale 
de l’englacement. Cette reconstitution paléo-
géographique met en évidence cinq zones 
d’accumulation, réparties dans la périphérie 
du massif du Mont-Blanc, et démontre, par 
les altitudes atteintes par la surface de l’en-
glacement, la mise en place d’importantes dif-
fluences rayonnant vers les bassins de l’Isère et 
du Rhône. Dans la haute vallée de l’Arve, nous 
avons démontré la présence d’une puissante 

Fig. II. 6 - Reconstitution paléogéographique du Valais d’après Kelly (Kelly et al. 2004).
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zone d’accumulation « icefield » atteignant l’al-
titude de 2 500 m sur l’ombilic du Tour. Cette 
zone d’accumulation constituait un obstacle à 
l’écoulement des glaces valaisannes, contrai-
gnant le glacier du Rhône à s’écouler vers le 
nord. Nos conclusions confirment les hypo-
thèses avancées en leur temps par Corbin et 
Oulianoff, (1929,1931, 1934),  puis par De Mar-
tonne (1931).

Cependant, dans la région du massif du Mont-
Blanc, quelques divergences d’interprétation  
persistent entre les auteurs (Kelly et al. 2004  ; 
Coutterand et Buoncristiani, 2006) ; elles 
concernent notamment le sommet de l’Arpille 
de la Ravoire (2 085 m) qui émerge largement 
des glaces dans la reconstitution de Kelly. Les 
auteurs (Buoncristiani, communication per-
sonnelle) nous ont confié que leur modèle de 
reconstitution (SIG), basé sur la cartographie 
des trimlines, s’est raccordé avec la surface  du 
glacier principal du Rhône issue de la carte pa-
léogéographique de Jäckli (1970) sans y appor-
ter de corrections. Nos observations en Valais 
et dans les vallées latérales laissent apparaître 
quelques incohérences dans le document de 
Kelly et al.,  et des divergences d’interpréta-
tion. Elles seront exposées et discutées dans le 
cadre de notre travail. 

Conclusion sur le glacier du Rhône  
en zone intra-alpine

L’analyse de la littérature montre que les au-
teurs sont unanimes pour reconstituer la pa-
léogéographie du glacier du Rhône dans la 
cuvette lémanique. En revanche, l’analyse des 
travaux réalisés en zone d’accumulation sou-
ligne les nombreuses divergences d’interpréta-
tion car, dans ces régions où seules les formes 
d’érosion dominent, le problème réside dans 
l’interprétation de la géomorphologie qui est 
sujette à une grande marge d’erreur compli-
quant d’autant plus les reconstitutions.
De plus, à l’examen de la cartographie pa-
léogéographique, on relève de nombreuses 
incohérences entre les interprétations des dif-
férents auteurs, en particulier celles relatives 
aux  diffluences identifiées.

2. 1. 2 - Le  bassin lémanique et la basse val-
lée de l’Arve

Le bassin lémanique, berceau de la théorie 
glaciaire alpine, a vu les premiers travaux 
scientifiques se pencher sur la reconstitu-
tion du glacier du Rhône. Nous rappellerons 
qu’Elie de Beaumont (1829) y a défini  « l’allu-
vion ancienne », niveau repère de la stratigra-
phie du Quaternaire genevois. La genèse de 
cette «alluvion ancienne» a fait l’objet de nom-
breuses hypothèses aux implications souvent 
contradictoires : fluvio-glaciaire typique (La-
gotala, 1953) ou glaciaire morainique (Jayet, 
1945, 1969).
En Chablais, les blocs erratiques de Bex et de 
Monthey et la terrasse de kame de Villars-Che-
sières ont été parmi les arguments détermi-
nants ayant convaincu De Charpentier (1841) 
puis Agassiz (1843) de l’existence d’une « loin-
taine époque glaciaire » (cf. § I. 1). Du temps de 
Blanchet (1844) et de Morlot (1854, 1858), le Lé-
man était le site à la pointe de la recherche sur 
le Quaternaire et servait de référence pour les 
autres bassins. 
Après l’œuvre de Penck et Brückner (1909), on 
ne peut que constater la rareté d’études trai-
tant du Quaternaire dans cette région. Seuls 
quelques géologues, continuèrent à travailler 
sous l’impulsion de Maurice Lugeon, Elie Ga-
gnebin puis Elie Badoux. 
Kilian et Revil (1918) réinterprètent les résul-
tats d’Aeberhardt (1903) et considèrent les 
alluvions de la Côte comme graviers de pro-
gression du glacier würmien, qui déposa sa 
moraine par-dessus. Ils reconnaissent ensuite 
un interstade (Bois de la Bâtie), suivi d’une 
dernière glaciation (néo-würmien) d’extension 
ouest, limitée au bassin genevois.
Jeannet (1923) corrèle les alluvions de la Côte 
(canton de Vaud) avec la Hochterrasse (gra-
viers de fonte de la grande glaciation : Riss 
selon le schéma conventionnel). Il considère 
comme « würmienne » la moraine qui les sur-
monte et qui forme les hauteurs de Bougy. Ce 
sont les fluctuations du glacier würmien qui 
ont donné lieu aux dépôts des charbons et des 
graviers inter-stratifiés dans cette moraine. 
Cet auteur distingue encore une moraine plus 
récente tapissant le versant de la Côte jusqu’à 
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une altitude ne dépassant pas 600 m. 

Bien après les travaux de Morlot (1858), Gag-
nebin (1937) identifie dans la basse vallée des 
Dranses (Chablais) des dépôts morainiques 
qu’il associe à deux grandes glaciations (fig.II. 
7). Il attribue au Würm le glaciaire supérieur, 
dans lequel il place les dépôts interstadiaires 
qu’il n’a pu observer, mais dont l’existence lui 
a été rapportée par les travaux antérieurs de 
Favre (1867). Au sujet des graviers de la Côte, 
Gagnebin (1937) les rattache à l’alluvion an-
cienne et pense qu’ils se sont déposés au front 
et sur les flancs du glacier würmien lors de son 
avancée. Le glacier en crue aurait ensuite re-
couvert les alluvions fluvioglaciaires. 

Achard et Jayet (1967), dans leurs essais de re-
constitution du maximum würmien du bassin 
lémanique, avancent que la surface du glacier 
atteignait l’altitude d’environ 1 000 m  entre 
la montagne du Vuache et le mont Salève. Ils 
suggèrent que la surface des glaces rhoda-
niennes aurait été inférieure à celle du glacier 
de l’Arve. 
Toujours en 1967, Achard et Jayet  se livrent à 

une analyse pétrographique détaillée des dé-
pôts glaciaires du Salève (1 375 m) et de ses 
abords. L’identification pétrographique et la 
répartition des matériaux erratiques présen-
tent évidemment un grand intérêt pour la 
reconstitution de l’influence respective des 
courants glaciaires alpins à proximité de Ge-
nève. Malgré l’optique monoglacialiste des 
auteurs, cette étude est intéressante pour la 
cartographie des dépôts inférieurs à 1 200 m. 
L’étude des matériaux permet de distinguer 
la part des apports des glaciers de l’Arve et 
du Giffre. L’étude d’un gisement situé 700 m 
au NW de la Croisette est révélateur du débat 
de l’époque : « les matériaux erratiques alloch-
tones proviennent essentiellement du domaine du 
glacier de l’Arve… le courant glaciaire en prove-
nance du Mont-Blanc pourrait en effet avoir dé-
bordé en quelques points la chaîne du Salève, et 
que le glacier de l’Arve pouvait se maintenir à un 
niveau légèrement supérieur à celui du glacier du 
Rhône, grâce probablement à la plus grande proxi-
mité de sa zone d’alimentation ».

En 1970, Gangloff présente dans sa thèse une 
étude morphologique très précise du bassin 

Fig. II.  7 – Interprétation de la coupe de la Dranse et des terrasses de Thonon  (Gagnebin, 1937).
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de Genève où les dépôts paraglaciaires et gla-
cio-lacustres consécutifs à la déglaciation wür-
mienne sont particulièrement bien décrits. La 
litho-stratigraphie proposée est la suivante, de 
la base vers le sommet :

• alluvions d’un cône fluvio-glaciaire (Chal-
lex), attribuées «au maximum» du début du 
Riss ;

• alluvions fluvio-glaciaires de progression 
glaciaire rissienne (fond du sillon de Valleiry-
Montfleury). Cet épisode n’est pas reconnu 
côté territoire français ;

• moraine rissienne observée en de rares 
points du sillon ;

• ravinements et présence de paléosols et 
altérations attribués à «l’interglaciaire Riss-
Würm» ;

• complexe de « l’alluvion ancienne » qui 
est ici subdivisé en des sédiments fluviatiles à 
la base et en alluvions fluvio-glaciaires. Cette 
«alluvion ancienne» correspond à un «sandur» 
construit sur le front d’un glacier progres-
sant vers Genève sur des lignites, témoins du 
comblement d’un lac postglaciaire (lignite de 
Montfleury). Au fur et à mesure de l’avancée 
du glacier le sandur se développe ;

• le dépôt des « argiles à varves et pollens » 
de Cartigny, attribuées à un «interstade du 
Würm I- II» serait l’expression d’une réces-
sion. Celle-ci précède « la grande englaciation du 
Würm » qui suit avec l’arrivée de « deux langues 
de glace » débordant les cols du Mont Sion et le 
débordement vers l’Ouest, au « Méso-Würm ». 
Les glaces atteignent alors 1 100m d’altitude 
au niveau du Fort de l’Ecluse. Ce glaciaire dé-
pose une moraine de fond.

Monjuvent (1977) apporte lui aussi sa contribu-
tion paléogéographique : « Le glacier du Rhône 
était en provenance du Valais par la dépression du 
Léman qu’il a surcreusée de plusieurs centaines de 
mètres en dessous du niveau de la mer. Il était donc 
contenu dans le bassin par la chaîne du Reculet-
Grand-Crêt-d’Eau, mais franchissait la montagne 
de Vuache  et  le  Mont-Sion  pour  s’écouler  vers  
le sud ».

En 1978, dans sa contribution à l’étude du 
Quaternaire de la région lémanique, Amber-
ger, géologue cantonal, précise « l’alluvion an-

cienne » dans son contexte géométrique à l’aide 
des coupes de sondages géotechniques. Mani-
festement «troublé» par les résultats, l’auteur 
fait ressortir «une complexité plus importante que 
prévue», avec une « hétérogénéité et une variabi-
lité locale extrême » des dépôts, en même temps 
que « l’absence de lois stratigraphiques simples des 
dépôts glaciaires ». Les hypothèses glaciaires 
de Jayet (1966) ne lui apparaissent pas satis-
faisantes pour étayer ses observations. Aussi, 
s’abstient-il de toute proposition génétique et 
chronologique, rejetant même « une fois pour 
toutes» le schéma de Penck et Bruckner bâti sur 
« quatre pseudo-glaciations  » !

Pour réaliser sa « contribution à l’étude stratigra-
phique du Pleistocène de la région lémanique », Arn 
(1984) s’appuie sur ses données de terrain et 
sur des coupes-type réparties sur l’ensemble 
de la dépression lémanique. Il y applique les 
techniques sédimentologiques, palynologiques 
et isotopiques. Arn reconnaît trois grandes 
glaciations dont les deux dernières ont laissé 
des traces dans le «Canton de Genève». La li-
tho-chronostratigraphie qu’il propose pour le 
«Canton de Genève» est une synthèse des in-
formations déjà existantes, qu’il corrèle avec 
celles obtenues en Chablais savoyard, en adret 
lémanique, en moyen pays et en Jura vaudois. 
Il fait ainsi apparaître de la base au sommet :

•  une moraine rissienne (Sous –Terre) ;
• des marnes à lignites, qui datent plus des 

interstades du Würm précoce que de l’intergla-
ciaire Riss-Würm ;

• des graviers (Bois de la Bâtie) qui auraient 
participé au remplissage d’une ancienne vallée 
(sillon de Cartigny). Ils sont liés à la progression 
ou au stationnement d’un glacier du Rhône et/
ou de l’Arve dans le bassin de Genève durant 
tout ou partie du Würm ancien et moyen ;

• une moraine de fond, dans la seule partie 
nord - est du «Canton de Genève», attribuée au 
Würm récent lors de l’extension maximale des 
glaciers de «durée étonnamment courte». Dans 
le «Canton de Genève» (Cartigny-Aurilly), 
deux à trois épisodes morainiques traduisent 
au moins deux phases d’englacement séparées 
par une phase de retrait. Il s’agirait d’une « os-
cillation modeste de la progression glaciaire géné-
rale du Würm récent » ;
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• un remplissage lacustre et glacio-lacustre 
de la vallée de l’Aire au Tardiglaciaire.

Arn (1984 ; fig. II. 8) représente les variations 
d’altitude de la bordure glaciaire rhodanienne 
au cours du Würm et résume les grands traits 
de l’histoire lémanique selon ses propres inter-
prététations. L’auteur avance alors un âge ré-
cent à l’extension glaciaire maximale du glacier 
rhodanien au Würm, celle qui aurait édifié les 
«moraines internes» de Grenay. Aucune des 
oscillations würmiennes antérieures au Würm 
récent n’auraient dépassé Genève. Ces résul-
tats s’opposent assez catégoriquement à ceux 
obtenus par Mandier (1984) dans le domaine 
du « complexe des moraines internes » où, rap-
pelons-le, un glaciaire würmien ancien (stade 
de Belligneux) et un glaciaire würmien récent 
(Grenay B et C), sont séparés par une « grande 
décrue glaciaire ».
Les travaux de Maystre  et Vergain (1992), 
appliqués à la partie occidentale du bassin 
molassique genevois, contribuent à apporter 
des informations sur la stratigraphie des sé-
diments glaciogéniques. L’histoire glaciaire 
qu’ils avancent est fondée sur la géométrie des 

unités     (fig. II. 9). Les auteurs montrent que 
la région genevoise a enregistré trois avancées 
glaciaires dont une serait antéwürmienne, les 
deux autres correspondraient alors au modèle 
à deux stades : stades de Grenay et de Genève.

Dans leur étude de la partie occidentale du bas-
sin molassique genevois, Maystre et Vergain 
(1992) proposent une cartographie détaillée des 
dépôts quaternaires atteignant par endroits une 
épaisseur de plus de 120 mètres. Les nombreux 
sondages et forages profonds, ainsi qu’une 
analyse sédimentologique des divers faciès 
reconnus, leur permettent d’apporter des pré-
cisions concernant la géométrie et l’extension 
des dépôts et de retracer l’histoire glaciaire de 
la région. Huit unités ont pu être distinguées. 
Les auteurs suggèrent que la région genevoise 
a enregistré trois avancées glaciaires, séparées 
par des optima climatiques pendant lesquelles 
une végétation a pu s’installer.
Selon Monjuvent coauteur de la notice de la 
carte géologique « Annemasse », (Kerrien et al., 
1998), les glaciers rissiens ont creusé leur auge, 
puis abandonné les vallées en laissant une 
moraine de fond dont il ne reste que de rares 

Fig. II. 8 – Représentation des fluctuations glaciaires rhodaniennes au cours du Würm dans la cuvette 
lémanique (Arn, 1984).



1 - Les grandes synthèses

45

Fig. II. 9 – Stratigraphie de la partie occidentale du 
bassin molassique genevois (Maystre  et Vergain, 
1992).

lambeaux. L’interglaciaire Riss-Würm n’aurait 
pas laissé pour eux de dépôts connus.
La crue glaciaire du Würm se serait traduite 
par l’arrivée de grandes masses de cailloutis 
de « l’alluvion ancienne », déposées en un vaste 
sandur par les torrents issus des fronts gla-
ciaires et comblant le réseau hydrographique. 
Le glacier lors de son maximum « s’étend 
jusqu’à Lagnieu et Grenay ». Il atteignait alors 
une altitude de 1 200 à 1 300 m sur la feuille 
Annemasse et aurait contribué au surcreuse-
ment des vallées et du lac. 
À partir de nombreuses données lithostrati-
graphiques et radiométriques, Triganon (Tri-
ganon et al., 2005) propose une synthèse strati-
graphique des dépôts quaternaires du plateau 
de Gavot (Thonon). L’auteur reconnaît une 
couverture morainique unique (basal till) at-
teignant l’altitude de 1 300 m qu’elle interprète 
comme témoin de la première crue majeure du 
glacier du Rhône. Il s’agirait de l’extension pa-
roxysmale wurmienne de cet appareil, celui-

ci débordait au nord et au sud de la cuvette 
lémanique, comme en témoignent les com-
plexes morainiques de Wangen (lobe suisse) 
et de Grenay (lobe lyonnais).

La basse vallée de l’Arve adjacente, a vu 
s’exprimer d’abord des géologues et des géo-
graphes à la recherche des stades glaciaires 
terminaux de Penck et Bruckner.  La capture 
du Giffre a focalisé également les travaux des 
géomorphologues et des hydrologues (Chol-
ley, 1925 ; Nordon, 1927 ; Perret, 1931, 1944 ; 
Blanchard 1941).   .
En 1966, Jayet décrit dans le Viaison, sur le 
flanc oriental du Salève, une série de dépôts 
glaciaires et paraglaciaires de 50 m de «puis-
sance». Il y repère une moraine « rissienne » à la 
base, suivie de sables et de limons stratifiés, à 
lignites et mollusques, qu’il attribue à l’inter-
glaciaire Riss-Würm, le tout étant recouvert 
par des « moraines caillouteuses profondes » et des 
« moraines argileuses à blocs et galets striés » du 
Würm. 
Pour sa part, Armand (1978), dans sa thèse 
consacrée à la géologie et à l’hydrogéologie de 
cette basse vallée de l’Arve, a utilisé les tech-
niques géophysiques. Elles lui ont permis de 
restituer la forme du substratum molassique 
et l’épaisseur des dépôts quaternaires. Il at-
tribue, avec Fourneaux (1977), à la glaciation 
rissienne le creusement de sillons dans la mo-
lasse. En caractérisant par la cartographie, la 
sédimentologie et la pétrographie un certain 
nombre d’affleurements et de formes superfi-
cielles, Armand avance qu’au maximum wür-
mien, toute la région est couverte de glace, y 
compris le Salève sur toute sa hauteur. Ar-
mand reprend ici l’idée développée par Achard 
(1968) puis Achard et Jayet (1968) ; il en déduit 
une reconstitution paléogéographique du re-
trait glaciaire würmien et propose une chrono-
logie relative qu’il tente de corréler avec celle 
de la région de Thonon. 
Dans sa thèse sur les formations tertiaires 
et quaternaires de la région d’Annemasse, 
Karnay (1980) décrit un grand nombre de 
coupes, sans recourir pour autant à des ana-
lyses sédimentologiques. Le schéma paléo-
géographique qu’il propose ne fait intervenir 
qu’une glaciation rissienne et une glaciation 
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wurmienne, suivie de stades de retrait.  Pru-
dent,  il ne propose aucune chronologie abso-
lue. Contrairement à son prédécesseur, il est 
d’avis qu’au maximum würmien, le Salève 
émergeait largement des glaces et que les blocs 
erratiques du versant oriental ont été déposés 
lors du maximum rissien, qui seul a vu le Sa-
lève totalement englacé. Selon l’auteur, lors 
du maximum würmien, le glacier de l’Arve ne 
dépassait pas 700 m d’altitude contre le flanc 
oriental du Salève puisque la langue de Mon-
netier-Mornex, esquissée par l’auteur, ne dif-
flue pas sur le versant genevois. Les sommets 
des Voirons, de Vouan et des Brasses émer-
geaient largement. Dans cette hypothèse, le 
glacier de l’Arve serait incapable de franchir 
le seuil des Bornes pour s’écouler en direction 
d’Annecy. Sur le plateau des Bornes, l’altitude 
du delta de la Marmotte, dépôt juxtaglaciaire 
de retrait situé près de la Chapelle-Rambaud 
à 900 m (Dorthe-Monachon, 1986), s’avère in-
compatible avec le stade de la cluse de Mon-
netier. De plus, il est impossible de concilier ce 
maximum würmien de l’Arve avec un glacier 
du Rhône débordant au Nord et au Sud de la 
cuvette lémanique. Dans son travail de recons-
titution des « flux glaciaires au Würm » réalisé 
sous la direction de Mandier, Ponserre (1999) 
tente de distinguer les influences glaciaires sur 
le plateau des Bornes. Il attribue aux glaciers 
du Giffre les dépôts du versant oriental du Sa-
lève et avance judicieusement que le glacier de 
l’Arve s’écoulait sur la partie orientale du pla-
teau des Bornes.

Conclusion sur le bassin lémanique et la 
basse vallée de l’Arve

Grâce à la richesse géomorphologique du 
bassin lémanique et l’abondance des témoins 
abandonnés par le glacier würmien,  la paléo-
géographie du maximum würmien a pu être 
correctement reconstituée malgré les diffé-
rences d’interprétation. Une des controverses 
porte sur la mise en place des grandes unités 
stratigraphiques et sur le nombre d’invasions 
glaciaires au cours du dernier cycle glaciaire 
würmien.
Les études relatives à la basse vallée de l’Arve, 
zone de contact glaciaire « Arve-Giffre-Rhône » 

sont déjà anciennes. On retiendra que malgré 
quelques divergences d’interprétations paléo-
géographiques du maximum würmien, la ma-
jorité des auteurs propose une large diffluence 
du glacier de l’Arve sur le plateau des Bornes 
en direction du bassin de l’Albanais. Une 
seule reconstitution des flux sur le plateau des 
Bornes met en évidence les influences respec-
tives des glaciers du Giffre et de l’Arve. 

2. 1. 3 -  Les piémonts 

Le lobe suisse du glacier du Rhône 

Le plateau suisse, occupé par les lacs de Neu-
châtel, de Morat et de Bienne, est une région re-
marquable par ses nombreux affleurements et 
sa morphologie glaciaire. De nombreux cher-
cheurs l’ont parcouru, dont deux pionniers de 
la géologie glaciaire : De Charpentier (1838, 
1841), auteur de la première carte du « Terrain 
erratique de la vallée du Rhône », (fig. II. 10) et 
Louis Agassiz (1840). Ce dernier fit le rappro-
chement entre les mélanges sédimentaires ob-
servés sur le plateau suisse et les moraines des 
glaciers actuels. Il en déduisit que de grands 
glaciers avaient, par le passé, occupé une par-
tie importante du plateau molassique. 

Les limites septentrionales du lobe glaciaire 
au stade de Wangen sont matérialisées dans le 
relief par des rides morainiques subparallèles. 
Celles-ci couvrent le versant oriental du Jura 
et sont associées à de nombreuses terrasses de 
kame. La marge latérale droite du lobe gla-
ciaire est soulignée par un till d’ablation qui 
drape un substratum constitué de molasse 
d’eau douce (fig. II. 11) (Du Pasquier, 1891, 
1892 ; Nussbaum, 1910). Les édifices morai-
niques construits sont rares ou très érodés.
 
En 1892, Louis du Pasquier publie une note, 
dans laquelle il reconstitue la paléogéographie 
du lobe suisse. En s’appuyant sur l’altitude 
décroissante des constructions morainiques 
et du matériel erratique présent sur les flancs 
du Jura, il restitue avec une grande précision 
le profil longitudinal du glacier. De plus, il 
s’attache à préciser la lithologie des blocs er-
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ratiques et reconnaît des roches du Valais, «les 
schistes chloriteux, les arkésines, les gneiss 
d’Arolla» et des «protogines» du Mont-Blanc.
Ainsi, durant le dernier cycle glaciaire wür-
mien, le glacier du Rhône s’étendait jusqu’à la 
région de Wangen (Jäckli, 1962 ; Jayet, 1966 ; 
Hantke, 1983) où il entrait en contact avec le 
Glacier de l’Aar. Les moraines frontales sont 
morphologiquement très bien marquées et 
regroupées dans le « Stade de Wangen » (Nuss-
baum, 1910 ; Jackli, 1962 ; Hantke, 1983). 
De volumineux blocs erratiques marquent 
les limites latéro-frontales droites et frontales 
du glacier sur le Mittelland. Leur position 
a contribué à la reconstitution de la langue 

du glacier du Rhône qui s’est avancée à plus 
d’une centaine de kilomètres depuis la cuvette 
lémanique. Du point de vue pétrographique, 
les blocs du Steinhof et du Steinenberg sont 
constitués, notamment, d’orthogneiss à horn-
blende, «Arkesin». Ils ont été décrits et iden-
tifiés par Nussbaum (1910), puis Ledermann 
(1978). Ces auteurs leur attribuèrent une ori-
gine du Val de Bagnes en Valais, consécutive à 
un écroulement («rockfall»),  puis à un trans-
port supra-glaciaire.
Le complexe des moraines frontales et des 
terrasses fluvioglaciaires associées de la 
région située entre Solothurn et Wangen a 
été subdivisé en trois stades par les auteurs 

Fig. II.  10 – Carte des dépôts quaternaires du bassin du Rhône de De Charpentier (1838), réalisée d’après 
la position des blocs erratiques.
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Fig. II. 11 – Cartographie du complexe des moraines würmiennes frontale du lobe suisse (Nussbaum, 
1910).

(Nussbaum, 1910, 1911 ; Furrer, 1949 ; 
Hantke, 1977 ; Ledermann, 1978). Le stade de 
Wangen correspond à l’extension maximale 
würmienne, puis, en retrait, les stades de 
Brâstenberg et de Solothurn.

Conclusion sur le lobe suisse  
du glacier du Rhône

De nombreux travaux précurseurs ont permis 
de préciser la paléogéographie du lobe suisse 
du glacier du Rhône. Seules quelques incerti-
tudes subsistent dans la région du contact gla-
cier alpin / Jura. De ces études, on retiendra le 
travail basé sur l’identification pétrographique 
des blocs erratiques. En ce qui concerne l’ali-
mentation du lobe de piémont, les auteurs 
sont unanimes. Depuis les précurseurs, ils 
concluent à une alimentation par le Valais. Ce 
postulat revêt une importance capitale et nous 
verrons, lors de la reconstitution des flux et de 
l’alimentation du lobe de piémont  lyonnais, 
les implications qui en découlent.  

Le lobe lyonnais

Depuis le milieu du XIXe siècle, presque tous 
les auteurs   (Falsan et Chantre, 1879 ; Penck et 
Bruckner, 1909) s’accordent à voir  sur la région 
lyonnaise l’action de plusieurs glaciers succes-
sifs. Le dernier, le glacier würmien, a édifié le 
« complexe des moraines internes » de Grenay. Il 
est responsable des grands couloirs fluvio-gla-
ciaires de l’est-lyonnais : vastes sandurs mis en 
place au front des « moraines internes», qui ont 
découpé en lanières les moraines d’ablation 
abandonnées par les glaciers plus anciens. 
Les auteurs suivants tentent de compléter et 
d’affiner ces interprétations. Ainsi, pour Don-
cieux (1913), Deperet (1913) et Roman (1926), il 
y aurait eu successivement à Lyon un glacier 
mindélien qui aurait édifié les grands cordons 
morainiques externes de Sathonay à Fourvière 
et à Millery. Les eaux de fusion se seraient 
écoulées par la vallée périphérique de Vaise 
à Givors, tandis que le glacier rissien, pour sa 
part, de moindre extension, serait resté can-
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tonné en rive gauche du Rhône, à l’ouest, et 
au nord, en contrebas de la Dombes. Journaux 
(1956), puis Gigout (1969) reprennent cette an-
cienne interprétation, en ne la modifiant que 
très peu. Bourdier (1962) pense aussi à deux 
glaciations lyonnaises qu’il rattache au Riss et 
au Mindel ou à deux Riss séparés par un grand 
interstade. A l’opposé, reprenant l’hypothèse 
monoglacialiste de Jayet (1966), David (1967) 
pense que tout le glaciaire lyonnais ne s’ex-
plique que par une seule grande avancée, celle 
du Würm, suivie d’un grand nombre de stades 
de retrait dont le cinquième et dernier corres-
pondrait au « complexe des moraines internes » 
(CMI) de Grenay et le deuxième au « complexe 
des moraines externes » (CME) de Fourvière.

La phase d’avancée maximale du glacier 
wurmien est fixée à partir des moraines fron-
tales vers l’Ouest et par le caractère perché 
des plus hauts niveaux de terrasses fluvio-
glaciaires.C’est ainsi que, dès 1905, Penck et 
Brückner avaient remarqué que des moraines 
récentes dépassent en certains points les val-
lums internes. La colline de Béligneux, consti-
tuée de moraines récentes peu altérées, est 
surmontée par une formation  deltaïque (265 
m) déposée dans un lac de barrage glaciaire 
s’étendant vers le Nord jusqu’au plateau de la 
Dombes.

Mandier, dans sa thèse (1984) établit une 
morphostratigraphie (stades A à E). Il ana-
lyse en détail les traces de l’avancée maximale 
würmienne (stade A), dont les témoins ont été 
identifiés au-delà des arcs morainiques fron-
taux de Grenay à Lagnieu (stades B, puis C et 
D). 
Le stade A, longtemps considéré comme un 
stade de retrait du Riss car situé sur une plate-
forme entre le plateau rissien de la Dombes 
et la terrasse würmienne de la Valbonne, est 
alors rattaché au Würm ancien. C’est essen-
tiellement sur des arguments pédologiques 
(épaisseur des altérites) que repose l’argumen-
tation de Mandier (1984). 
L’étude stratigraphique de l’Est lyonnais pro-
posée par Mandier permet de distinguer les 
cinq stades majeurs (fig. II. 12) :

• un stade d’avancée maximale du glacier 

calé stratigraphiquement sur le Würm ancien. 
C’est le stade A ou stade de Béligneux ;

• deux stades, B et C de stationnement et 
de récession, aux moraines frontales bien des-
sinées (Grenay), auxquelles se raccordent to-
pographiquement de très grandes surfaces 
tendues d’accumulation fluvioglaciaire ;

• un important stade de régression à la fois 
spatiale et altitudinale ; c’est le stade D ou 
stade de Charvieu ;

• un stade de décrépitude, stade E, où la dy-
namique de sédimentation est générée par la 
fusion des lobes de glaces mortes de Loyettes 
et de La Verpillère ;

• les quatre dernières phases (B, C, D, E) 
seraient séparées de la première par un grand 
interstade et calées stratigraphiquement par 
Mandier sur le Würm récent après corrélations 
basées sur diverses méthodes d’approche (pé-
dologie, pétrographie, morphologie).

Récemment, Mandier (2003), propose une re-
constitution paléogéographique du lobe lyon-
nais. Il part du concept que les grands gla-
ciers würmiens alpins sont comparables aux 
glaciers actuels de l’Alaska. Mandier propose 
alors d’établir un parallèle entre le lobe de pié-
mont du glacier du Malaspina (Alaska) et le 
lobe lyonnais : « Le lobe du glacier du Malaspina 
s’apparente parfaitement au glacier de piémont du 
Rhône au maximum würmien ; en effet, si on prend 
comme référence la courbe de la surface du Malas-
pina, glacier de piémont identique en dimensions à 
celui du Rhône au Würm, on constate en partant 
de l’altitude de 260m à Grenay, que l’altitude théo-
rique de la surface aurait dû atteindre une altitude 
d’environ 980 m au débouché du Rhône sur le pié-
mont où convergent les différents courants de glace, 
altitude tout à fait cohérente avec celle nécessaire 
au franchissement du seuil de l’Epine situé 15 km 
plus à l’Est ». II en est de même pour le glacier 
Columbia, que l’auteur envisage comme ana-
logue à celui de l’Isère au Würm, par sa pente 
11 à 13 % et sa largeur dans la Combe de Sa-
voie et le Grésivaudan (6 à 7 km).

Cette comparaison permet effectivement une 
approche topographique. Néanmoins, il faut 
garder à l’esprit que le lobe de piémont du Ma-
laspina est aujourd’hui en décrue. De ce fait, 



50

II - État des connaissances et problématique

le profil longitudinal de sa surface est moins 
prononcé qu’en période de crue. 
L’alimentation du lobe lyonnais a traditionnel-
lement été attribuée au seul glacier du Rhône. 
Cette hypothèse a été réexaminée et évoquée 
par Philippe Schoeneich dans le cadre de la 
sortie de l’AFEQ 2002. Il publie une note en 
annexe au livret-guide à travers laquelle il re-
met en cause l’appellation de glacier du Rhône 
pour le lobe lyonnais. Il considère la dispro-
portion entre la zone d’accumulation (en 
amont du bassin lémanique) et l’étendue attri-

buée aux deux lobes de piémont du glacier du 
Rhône, l’un vers la Suisse, l’autre vers Lyon. 
Schoeneich (2002) considère que les apports 
des glaciers affluents pour les deux lobes ont 
été négligeables. Pour le lobe suisse, il s’agit 
des glaciers du Jura, de la Sarine et de l’Aar. 
Il précise que le glacier de la Sarine ne devait 
pas contribuer à l’alimentation du glacier du 
Rhône. De même, le glacier de l’Aar n’aurait 
qu’à peine conflué avec le glacier du Rhône 
sans contribuer directement à l’alimentation 
du lobe terminal de Wangen (Nussbaum, 

Fig. II. 12 – Cartographie du complexe des moraines internes (CMI) ; stades A ; B ; C ; D ; E (Nicoud 
d’après Mandier, 1984).
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1910 ; Kelly et al., 2004). Dans ce schéma, le 
lobe suisse aurait été alimenté essentiellement 
par la glace issue du Valais. Cette hypothèse 
semble confirmée par les données pétrogra-
phiques (Nussbaum 1910 ; Ledermann, 1978 ; 
Kelly et al. 2004).

S’agissant du lobe lyonnais, il paraît peu vrai-
semblable à Schoeneich que les glaciers sa-
voyards de l‘Arve, de l’Isère, et de l’Arc n’aient 
connu qu’un développement limité au sillon 
subalpin, alors que leur voisin est censé débor-
der à la fois sur le moyen-pays suisse et la ré-
gion lyonnaise. Les hypothèses de Lory (1860, 
1864, 1871) et de Falsan et Chantre (1879-1880) 
doivent être reconsidérées, à savoir que le lobe 
lyonnais a été formé en partie par les glaciers 
savoyards qui, après avoir rempli le sillon su-
balpin, auraient débordé dans l’avant-pays al-
pin par les cluses d’Annecy, de Chambéry et de 
Grenoble. L’apport de glace depuis la région 
genevoise serait le fait du glacier de l’Arve et 
du glacier du Rhône, dont l’importance rela-
tive aurait été surestimée par de nombreux au-
teurs. 
Enfin, cette hypothèse est reconsidérée tardi-
vement par Mandier (2003) qui suggère une 
alimentation du lobe lyonnais par les glaciers 
du Rhône, de l’Arve et de l’Isère pendant la 
phase d’extension maximale (stade A). Durant 
le stade D, seules les glaces iséroises, com-
plétées par les apports du glacier de l’Arve, 
auraient contribué à l’alimentation du lobe 
lyonnais. Malgré tout, aucune donnée pétro-
graphique ni glaciologique ne vient étayer son 
ultime hypothèse.

Conclusion sur le lobe lyonnais

Tous les auteurs sont aujourd’hui unanimes : 
du point de vue stratigraphique, on distingue 
cinq stades majeurs bien définis par Mandier ; 
un stade d’avancée maximale le stade A (stade 
de Béligneux) ; deux stades, B et C, bien dessi-
nés ;  un important stade de régression (stade 
D) ; enfin un stade de décrépitude, (stade E), 
où la dynamique de sédimentation est géné-
rée par la fusion des lobes de glaces-mortes 
de Loyettes et de La Verpillère. Les quatre 
derniers stades (B, C, D, E) seraient séparés 

du premier (A) par un grand interstade après 
corrélations basées principalement sur des cri-
tères pédologiques.

Si la paléogéographie du lobe lyonnais semble 
bien contrainte au niveau des fronts, en amont, 
au niveau des contacts avec le sud Jura (Va-
lromey, cluse des Hôpitaux) les études sont 
inexistantes.  

La question de l’alimentation du lobe lyon-
nais, à nouveau soulevée, reste encore sans ré-
ponse dans l’état actuel des connaissances. Du 
point de vue pétrographique, aucun élément 
déterminant ne permet de conclure. L’appel-
lation de « glacier du Rhône « est couramment 
admise pour désigner le lobe de piémont lyon-
nais. L’excellent travail des précurseurs qui 
envisageaient un apport conséquent des gla-
ciers savoyards est  tombé dans l’oubli avant 
d’être reconsidéré récemment, sans études 
complémentaires.  

2. 2 -  Etat des connaissances du Quater-
naire récent dans les vallées de l’Isère et 
de la Romanche

La Combe de Savoie et la basse Isère

Ici encore, c’est sur l’analyse pétrographique 
des blocs erratiques et des spectres pétrogra-
phiques des dépôts glaciaires que Lory (1860-
1864, 1871), puis Falsan et Chantre (1879-1880) 
attribuèrent l’amphithéâtre morainique de 
Moirans aux glaciers de la Romanche.
Plus tard, cette interprétation fut partiellement 
remise en question par les travaux de Vivian 
et Ricq (1969) qui attribuèrent les dépôts gla-
ciaires würmiens de la basse vallée du Drac 
à une diffluence du glacier de l’Isère. Monju-
vent (1978) considérait que le glacier isérois 
était beaucoup plus puissant que celui de la 
Romanche. Celui-ci, incapable d’envahir l’om-
bilic grenoblois aurait été contenu dans l’om-
bilic de Vizille. L’auteur en conclut hâtivement 
que «seul le glacier isérois a difflué dans les basses 
vallées du Drac et de la Gresse» ; il s’appuyait 
entre autre sur la caractérisation des miné-
raux lourds réalisée par Vivian et Ricq (1969) 
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et négligeait la puissance du glacier de la Ro-
manche malgré l’importance du vaste bassin 
versant drainé par cet appareil glaciaire. 
La paléogéographie du maximum würmien 
de l’ombilic de Grenoble et de la basse Isère a 
pu être reconstituée grâce à plusieurs travaux, 
et ce malgré l’indigence des témoins géomor-
phologiques hérités du glacier isérois. C’est 
sous Chamrousse que plusieurs cordons mo-
rainiques, témoins du maximum würmien isé-
rois, ont été pour la première fois découverts 
(Gignoux et Moret, 1952) : la grande moraine 
latérale des Marais aux Seiglières (1 100 et 
1 200 m d’altitude). D’après Monjuvent (1978), 
toutes les pentes situées au-dessous de 1 200 m 
sont recouvertes de tills sur une grande épais-
seur. On y distingue une morphologie typique 
avec un système de crêtes morainiques bien in-
dividualisées (fig. II. 13). Dans sa thèse (1978) 
sur le bassin du Drac, Monjuvent développe 

des notions jusqu’à ce jour seulement esquis-
sées par quelques auteurs antérieurs. A partir 
d’études morphologiques, Monjuvent détaille 
l’érosion glaciaire et replace les ombilics et les 
verrous dans leur cadre litho-structural. 

L’étude des puissants dépôts würmiens du 
Trièves et du Beaumont permet à l’auteur de 
préciser les notions de dépôts glacio-lacustres 
(longtemps confondus avec des moraines argi-
leuses) et d’obturation glaciaire. Faisant suite 
aux interprétations de Penck (1907) et de Bour-
dier (1962) qui  faisaient référence à l’existence 
de lacs de retrait glaciaire, Monjuvent envi-
sage que l’épais remplissage de l’ombilic de 
Grenoble soit de nature lacustre. C’est la pre-
mière fois que les paléogéographies lacustres 
associées aux appareils glaciaires sont mises 
aussi bien en avant. Elles décrivent nettement, 
et pour la première fois, un environnement 

Fig. II. 13  – Reconstitution paléogéographique du maximum würmien «Würm II» (Monjuvent, 1978).
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sédimentaire glaciaire et toutes les variétés de 
faciès qui en résultent. 

Conclusion sur la Combe de Savoie et la 
basse Isère

De nombreuses études se sont attachées à la 
paléogéographie du maximum würmien entre 
l’ombilic de Grenoble et la basse Isère ; celle-ci 
est maintenant bien précisée et contrainte par 
de vastes constructions morainiques.
En revanche, la paléogéographie du glacier 
isérois en amont de l’ombilic de Grenoble n’a 
jamais été abordée. Nous verrons plus loin les 
implications qui découlent de l’altitude at-
teinte par les glaces iséroises dans la Combe 
de Savoie. 
  
Une autre incertitude relève de la reconstitu-
tion des contacts glaciaires Romanche / Isère 
et des flux dans l’ombilic de Grenoble. Aucun 
auteur n’a cherché à estimer la puissance re-
lative des deux appareils en contact, fait qui 
semble récurrent chez les auteurs qui font abs-
traction de la dynamique glaciaire dans leurs 
travaux et conclusions, négligeant la surface 
des zones d’accumulation. Le volume de glace 
issu du bassin de la Romanche semble large-
ment sous-estimé et sa zone d’ablation limitée 
au seul ombilic de Vizille et à la diffluence de 
la Mathésine.

2. 3 – Le rôle des grandes cluses des 
massifs subalpins : divergences d’inter-
prétation

Une reconstitution récente des flux glaciaires 
dans les Alpes françaises nord-occidentales 
a été proposée par Buoncristiani et Campy 
(2002). Fruit d’une   compilation de données, 
elle souffre d’une échelle beaucoup trop petite 
pour obtenir des données précises sur tel ou tel 
secteur. Cette représentation cartographique 
des flux présente par ailleurs quelques inco-
hérences. Les auteurs ont, semble-il, négligé 
la contribution des grandes cluses des massifs 
subalpins, évacuateurs de glaces. A l’examen 
de ce document, on notera que le flux majeur 
du glacier du Rhône, démesurément long, est 

principalement issu du bassin lémanique, que 
le flux du glacier de l’Arve est largement su-
restimé en comparaison du flux isérois. Enfin, 
le glacier de la Romanche semble, une fois de 
plus, limité à la seule diffluence de la Mathé-
sine (fig. II. 14).

Dans la cluse de Chambéry 
et le val de Bourget

L’organisation des flux glaciaires est décrite de 
manière très contradictoire par les différents 
auteurs.

La recherche systématique des blocs erra-
tiques et de leur dispersion altitudinale fut 
un des supports les plus utilisés dans le passé 
pour définir l’extension des diffluences gla-
ciaires pléistocènes autour des massifs préal-
pins   (Falsan et Chantre, 1879 ; Revil, 1910). 
Pourtant, les résultats de ces travaux n’ont pas 
permis de définir avec précision l’organisa-
tion des courants glaciaires dans la région de 
Chambéry. D’une manière générale, l’origine 
des glaces ayant occupé la cluse et le Val du 
Bourget, pose problème, aussi bien pour le 
Pléistocène moyen que pour le Pléistocène su-
périeur.

D’après quelques auteurs (Blache, 1931 ; 
Veyret, 1945 ; Bourdier, 1962 ; Vivian et Ricq,  
1965) au Quaternaire moyen et récent, le com-
plexe glaciaire Rhône-Arve venait envahir 
le val du Bourget depuis le nord alors que 
d’autres (Falsan, 1870 ; Chantre, 1880) pensent 
au contraire que le glacier de l’Isère entrait en 
contact avec le flux rhodanien (l. s.) au nord 
d’Aix-les-Bains. Nous allons faire état de ces 
deux scénarii.
La majorité des auteurs (Blache, 1931 ; Veyret, 
1945 ; Bourdier, 1961) atteste que le glacier 
Rhône-Arve, supposé plus puissant, venait en-
vahir l’ensemble du Val du Bourget jusqu’au 
massif de la Chartreuse. Selon Veyret (1945), ce 
sont les glaces stagnantes de l’Albanais (com-
plexe Rhône-Arve) qui auraient déposé les for-
mations glaciaires qui coiffent les banquettes 
actuellement perchées. Le glacier isérois tra-
versait la cluse de Chambéry et remontait seu-
lement le plateau de Vérel - Pragondran guidé 
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par la barre tithonique de Lémenc. Par oppo-
sition, Falsan (1874) postulait qu’au maximum 
d’extension glaciaire, la diffluence iséroise pé-
nétrait dans le Val du Bourget où elle rencon-
trait le flux « rhodanien ». Le géologue Chantre 
(1880) retrouve dans les anciennes carrières de 
Lémenc (Chambéry) des blocs calcaires polis 
et couverts de stries dirigées du S-E vers le 
N-W indiquant clairement le sens d’écoule-
ment du glacier qui s’avançait vers le lac du 
Bourget. D’après cet auteur, le système «rho-
danien» était alors repoussé vers le nord par 
une branche du glacier de l’Isère qui venait 

par la cluse de Chambéry dans les environs 
d’Aix-les-Bains ; hypothèse qui était confor-
tée par les observations de  Falsan et Chantre 
(1879) qui font référence aux stries préservées 
sur les calcaires de la colline de Châtillon au 
nord du lac du Bourget. Elles sont orientées du 
S-E vers le N-W. 
Pour le Pléistocène moyen, l’ensemble des 
auteurs s’accorde à penser que les deux flux 
glaciaires venaient se rencontrer dans le Val 
du Bourget, sans pouvoir préciser la situation 
géographique de ce contact. En fait, le schéma 
de pensée des auteurs était fondé sur l’impor-

Fig. II. 14 -  Représentation des flux glaciaires (Jura et Alpes nord-occidentales) par Buoncristiani et 
Campy (2002)
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tance relative qu’ils attribuaient à chacun des 
grands appareils alpins. Quelle que soit l’ori-
gine exacte du flux glaciaire, les glaces s’éva-
cuaient en empruntant deux exutoires : une 
partie débordait par le col de l’Epine (987 m) 
(Hobléa, 1986, 1997 ; Chapron, 1999 ; Mandier, 
2003), alors que l’autre partie remontait la val-
lée de Couz entre la montagne de l’Epine et la 
Chartreuse pour alimenter la cuvette de Saint-
Laurent-du-Pont (Biju-Duval et al., 1985). 
Dans sa thèse, Bourdier (1962) affirme que la 
diffluence du glacier de l’Isère a joué un rôle 
déterminant dans la construction des accumu-
lations glaciaires chambériennes.

Vivian et Ricq (1966) tentent à leur tour de pré-
ciser le  modèle de circulation glaciaire dans la 
région du Val du Bourget en s’appuyant sur 
la morphologie, la sédimentologie et l’étude 
des minéraux lourds. Malheureusement, leur 
démonstration n’est guère plus convaincante. 
Elle fait uniquement intervenir une juxtapo-
sition de glaces actives et mortes, tantôt isé-
roises, tantôt rhodaniennes, suivant les hau-
teurs de glaces appuyées sur les versants vers 
300, 500 et 1000 m d’altitude. La mise en place 
des alluvions et des moraines daterait d’une 
même période, avec des faciès d’accumulation 
différents, durant la déglaciation finale wür-
mienne d’âge non précisé.
En 1999, les travaux de Chapron apportent des 
précisions attendues sur la position des glaces 
pour cette période. A partir de l’interprétation 
des profils sismiques du remplissage du lac du 
Bourget et du substratum, l’auteur a identifié 
des constructions morainiques actuellement 
immergées et proposé le scénario suivant. Se-
lon lui, deux moraines iséroises du Pléistocène 
supérieur sont clairement identifiables par la 
sismique dans le bassin du Bourget :

• la moraine inférieure (unité l a), présente 
dans l’ensemble du bassin ; elle présente un 
changement latéral de faciès au pied du ver-
rou de Châtillon. Cet obstacle topographique 
marquerait un stade de stationnement du gla-
cier de l’Isère à l’extrémité nord du lac ; 

• la moraine supérieure (unité Ib) ne se dé-
velopperait que dans la moitié sud du lac et 
correspondrait au «stade de Brison Saint-Inno-

cent». Elle constituerait l’enregistrement de la 
dernière avancée du glacier de l’Isère dans le 
val du Bourget. 

Conclusion sur la cluse de Chambéry 
et le val de Bourget

L’ensemble des auteurs s’accorde à définir un 
flux isérois qui pénètre dans la cluse de Cham-
béry au Quaternaire moyen et récent sans en 
préciser l’extension. Les principales diver-
gences portent sur  la puissance des appareils 
et sur la situation géographique des zones de 
contacts glaciaires dans le val du Bourget
On remarquera que la plupart des interpré-
tations ont toujours été influencées par le 
concept traditionnel d’un glacier du Rhône au 
flux majeur, dominant les autres glaciers. Les 
auteurs, partant du principe que cet appareil 
était à l’origine des constructions morainiques 
de l’Est lyonnais, la part à attribuer aux flux 
qui empruntaient la cluse de Chambéry depuis 
le Grésivaudan devenait alors négligeable. A 
contrario, les études récentes mettent en avant 
l’existence d’un flux isérois occupant l’en-
semble du val du Bourget.

Dans la cluse d’Annecy

Les auteurs ont recherché dès le milieu du 
XIXe siècle à identifier l’origine des glaces sus-
ceptibles d’avoir occupé la cluse d’Annecy – 
Faverges. Nous allons tenter de dégager les 
principales tendances et hypothèses avancées.
Les premières études sont précoces : en 1855, 
Gabriel de Mortillet écrivait : « Les nombreux 
blocs erratiques, les roches primaires, granite, 
talcschistes du versant ouest du Crêt du Maure et 
du vallon de Sainte-Catherine au Semnoz viennent 
de la vallée de Beaufort. Derrière le château d’An-
necy, les stries sont dans le sens du lac » (Mor-
tillet, 1855) ; nous interpréterons du S-E vers 
le N-W. Quelques années plus tard, Falsan et 
Chantre (1879) pensent que «les glaciers de la 
région d’Annecy étaient repoussés au Nord par le 
glacier de l’Isère, le glacier de l’Arve fut donc forcé 
de contourner au Nord le Salève». Deleau (1964) 
réexamine cette hypothèse et écrit : « Nous 
savons maintenant, qu’au contraire, le glacier de 
l’Arve, bloqué par le glacier du Rhône, a franchi le 
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col d’Evires en direction d’Annecy».  
Les travaux de Falsan et Chantre ont été ana-
lysés et complétés par Pillet (1885) qui avance : 
« le bassin du lac d’Annecy était occupé par un 
autre glacier partant du sud du Mt Blanc ; A. Fal-
san et A. Favre le font venir des vallées d’Ugine, de 
Beaufort et aussi de la Tarentaise… A mesure que 
les hautes montagnes de Beaufort ou de Tarentaise 
amenaient des glaces plus puissantes, elles ont du 
se superposer aux glaciers calcaires, dépasser les 
crêtes des Bauges et arriver près d’Annecy par les 
vallées de Tamié, de Doucy, de Leschaux, de Cusy, 
des Déserts ». Plus d’une centaine d’années ont 
passé, et les interprétations de ces auteurs se 
révèleront précieuses dans le déroulement de 
nos recherches.  

En 1905, Marc Leroux apporte sa contribution 
en rappelant l’existence, derrière le château 
d’Annecy et vers le Crêt du Maure, de blocs 
erratiques de  « leptinite passant au gneiss » dont 
l’origine, (Falsan, 1889), pouvait être la région 
de Beaufort. Ces blocs erratiques provenaient 
du « déversement sur le territoire d’Annecy d’une 
branche latérale du glacier de l’Isère… le glacier de 
l’Isère recevait à Albertville tout le système descen-
dant de la chaîne alpine à l’est de Beaufort. Il pous-
sait sa nappe vers le nord-ouest, par Ugine, la val-
lée de Faverges, vers le lac d’Annecy. Il franchissait 
le col de Tamié et le col de Leschaux ». Le même 
auteur (1910) mentionne la présence de nom-
breux blocs erratiques au Crêt du Maure et, en 
particulier, une brèche polygénique provenant 
de la haute Tarentaise. Sur l’emplacement de 
la «Visitation», il observe une moraine de fond 
à blocs et insiste notamment sur la présence 
de stries d’origine glaciaire, longues de 5 à 6 
m, orientées S-E / N-W dans la direction de 
l’écoulement de la glace. 
L’hypothèse de la diffluence du glacier de 
l’Arve par le seuil de Megève est ancienne. 
Suggérée par Kilian et Révil (1916-1917), elle 
est confirmée par  Putz (1934) dans une note 
traitant du  haut Val d’Arly. Ce n’est que bien 
plus tard que Blanchard (1941, in Coutterand et 
Buoncristiani, 2006) écrit : «tributaire du glacier 
de l’Isère, le glacier de l’Arve diffluait par le seuil de 
Megève et la vallée de l’Arly». Plus récemment, 
Nicoud (Nicoud et Manalt, 2001) confirme 
cette hypothèse ; il considère qu’une branche 

secondaire du  glacier de l’Arve diffluait par le 
seuil de Megève (altitude 1100 m), puis « elle a 
envahi la cluse d’Annecy par le sud-est ».

Quant à Bourdier (1962), il fait intervenir un 
glacier, issu de la cluse, stationnant plus à 
l’Ouest sur l’emplacement de l’ancien cône de 
déjection du Fier, «pendant le retrait du Würm» 
(cf. § III). Il suggère que la vallée morte située 
entre Sillingy et la vallée des Usses était alors 
occupée par l’émissaire de cette langue gla-
ciaire. 

Deleau (1969, 1964, 1974) a beaucoup réfléchi 
sur l’évolution quaternaire de la vallée d’An-
necy, après que Bourdier (1961) eut fait une ra-
pide synthèse des travaux antérieurs. Ceux-ci 
traitaient de la sédimentation à l’époque post-
glaciaire würmienne dans la région d’Annecy. 
Deleau a parcouru, dans un premier temps, 
la dépression molassique au nord d’Annecy. 
Il en fait une synthèse morphologique alam-
biquée et donne un aperçu sur l’évolution du 
lac d’Annecy (1969) : «  la dernière grande glacia-
tion, venue du Mont Blanc et de l’Arve par le col 
d’Evires, a laissé des moraines latérales »  étagées 
contre les versants entre 900 et 735 m d’alti-
tude, et des « moraines centrales minces à éléments 
alpins ». A ce propos, force est de constater que 
la présence de moraines médianes n’est que 
très rarement vérifiée dans l’héritage géomor-
phologique post-glaciaire. Deleau poursuit : 
les glaciers locaux repoussaient les glaces al-
pines au-delà de Naves. A cet instant, le lac 
d’Annecy, était occupé par « un culot de glace », 
qui séparait le glacier de l’Arve au nord, du 
glacier de Beaufort au sud. Puis, s’appuyant 
sur des terrasses « morphologiques » constituées 
tantôt de moraines aplanies, tantôt de «fluvio-
glaciaire de retrait», Deleau fait évoluer trois 
«glaciers locaux» issus du Parmelan, de la Fi-
lière-Daudens et du Vieran-Usses supérieures 
qu’il abaisse en fonction des «terrasses» iden-
tifiées. L’emboîtement des «terrasses» résul-
terait de «périodes interglaciaires», d’où la 
«succession de «trois stades glaciaires» sépa-
rés par «2 interglaciaires». Les glaciers locaux 
auraient envahi la dépression du lac d’Anne-
cy pour réellement la surcreuser au cours du 
« premier stade glaciaire local ». Le lac d’Annecy 
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qui en a résulté atteignait la cote de 480 m 
« confirmée par l’altitude des terrasses du Chapa-
ron », que l’auteur place après le premier stade 
local. Ce « grand lac » avait trois émissaires : la 
cluse de Chaumontet vers les Usses à l’ouest 
et la cluse de Faverges vers l’Arly au sud, ces 
deux exutoires fonctionnant en même temps. 
Cette prééminence de glaciers locaux est tout à 
fait surprenante et semble peu crédible.

Citons toujours Deleau (1971, 1974) dans une 
étude appliquée à la pétrographie des dépôts 
glaciaires de la cluse Faverges-Annecy. Il pos-
tule que « ce n’est pas le glacier de l’Arve qui occu-
pait la dépression d’Annecy mais un glacier venant 
de l’Est, de Beaufort - Roselend ». En effet, l’au-
teur émet l’hypothèse que le glacier du Beau-
fort - Roselend occupait la région d’Annecy. 
« Le glacier du Beaufort - Roselend était repoussé 
vers Albertville par le glacier de l’Isère descen-
dant de la Tarentaise et envoyait une branche vers 
Ugine - Faverges et se heurtait à celui de l’Arve au 
nord de la dépression ». Il envisage que ce gla-
cier ait atteint au moins la cote de 700-740 m. 
Cette cote nous paraît largement sous-estimée, 
compte tenu des altitudes atteintes par le gla-
cier würmien isérois à Grenoble (Monjuvent, 
1978). De plus, il n’évoque aucune confluence 
avec le glacier isérois dans la cluse d’Annecy. 
Les comptages pétrographiques opérés dans 
la dépression éliminent selon lui toute alimen-
tation issue de l’Arve. C’est bien une alimenta-
tion du Beaufortin (schistes lustrés et micacés ; 
« leptinites » ; granites ; gneiss ; brèches polygé-
niques) qui est proposée par l’auteur. 

Les conclusions émises par Deleau ne sont pas 
toujours convaincantes, mais son schéma a un 
sens si l’on réinterprète les «stades glaciaires 
locaux» comme des stades de décrue glaciaire 
d’un glacier de l’Arve et/ou d’un glacier de 
«Beaufort», postérieurement au maximum 
würmien.

En 1997, Négrel se penche sur les dépôts gla-
ciaires et tente d’analyser des flux détritiques 
de la cluse d’Annecy (Négrel et al., 1997). En 
s’appuyant sur la caractérisation isotopique 
(O18 / C13 ; Sr87 / Sr86) des fractions carbonatées 
et silicatées des flux détritiques intervenant 

dans le remplissage de la dépression de la 
cluse du lac d’Annecy, l’auteur tente de décou-
vrir les origines des divers tills et sédiments 
fluvio-glaciaires de la cluse d’Annecy:
L’auteur considère en effet que la sédimenta-
tion détritique de type glaciaire procédant par 
mélanges mécaniques n’altère pas la signature 
isotopique des différentes fractions carbona-
tées constitutives et, par là même, génère des 
formations dont l’homogénéité isotopique 
n’est fonction que des proportions de mélange.
La distribution des valeurs de Argon/Stron-
tium (Ar/Sr) permettrait alors de séparer les 
tills en trois familles distinctes. Négrel met 
ainsi en évidence trois influences glaciaires 
principales dans le bassin annécien pour la 
glaciation würmienne :

• un glaciaire nord Rhône - Arve à forte 
composante molassique ; 

• un glaciaire local reflétant strictement la 
couverture carbonatée mésozoïque à domi-
nante crétacée ;

• un glaciaire méridional plus marqué par 
des apports lointains (calcaires marins jurassi-
ques et/ou calcaires chattiens).
La carte de reconstitution des flux, proposée 
à l’issue de cette étude (Fig. II. 15), soulève de 
nombreuses interrogations qui seront expo-
sées dans ce travail.

Dans son mémoire de maîtrise, traitant des 
«flux glaciaires au Würm», Ponserre (1999) 
s’attarde lui aussi sur la cluse d’Annecy – Fa-
verges. Il envisage plusieurs hypothèses sur la 
provenance des glaces ayant occupé cette dé-
pression.  Il écrit, entre autres, que « le conflit 
probable des flux entre l’Arve, descendant des 
gorges de l’Arly d’une part, l’Isère et le Beaufort-
Roseland d’autre part, rendent les interprétations 
difficiles. Plusieurs comptages pétrographiques 
permettent de supposer qu’au début du maximum 
würmien, la cluse d’Annecy était alimentée par le 
glacier du Beaufort-Roseland, mais l’arrivée plus 
tardive dans la région d’Ugine des glaces de l’Arve 
transfluant par Megève complique ce schéma ». 

L’auteur envisage deux scénarii possibles :
• les glaces de l’Arve confluent avec celles 

du Beaufort - Roselend en direction d’Annecy. 
• les glaces de l’Arve l’emportent et obs-
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truent la vallée, obligeant les glaces de Beau-
fort-Roselend à rejoindre celles de l’Isère.
L’auteur retiendra la seconde hypothèse. 

Conclusion sur la cluse d’Annecy

Cette analyse fait état de grandes divergences 
d’interprétation. En ce qui concerne l’identifi-
cation des flux qui ont emprunté la cluse d’An-
necy au maximum würmien, aucun consensus 

ne semble se dégager parmi les auteurs. Les 
travaux anciens basés sur l’interprétation de 
la pétrographie des blocs erratiques avaient 
identifié clairement les flux issus du Beaufor-
tin et de l’Arly. Les études récentes font état 
de la prépondérance des glaciers locaux et 
surtout du glacier de l’Arve via la diffluence 
du col d’Evires. Certains auteurs en arrivent 
à des interprétations absconses s’opposant 
aux interprétations plus anciennes. En fait, la 

Fig. II. 15 – Interprétation des contacts glaciaires dans la cluse d’Annecy  (Négrel, 1997).
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conception des flux glaciaires de cette région 
est une fois de plus influencée, tout comme 
dans le val du Bourget, par le concept désor-
mais traditionnel d’un glacier Arve/Rhône 
très puissant qui ne laisse que peu de place 
aux flux s’écoulant par la cluse d’Annecy-Fa-
verges. Ces derniers seraient pourtant sensés 
drainer les vastes zones d’alimentation de l’est 
de la Savoie et de la Haute-Savoie.

2. 4 - Interaction des glaciers alpins avec 
les massifs subalpins savoyards 

Il s’agit ici de déterminer l’altitude atteinte 
par la surface des glaciers sur les flancs des 
grandes vallées pendant le dernier cycle gla-
ciaire, et ainsi d’envisager la mise en place po-
tentielle de diffluences et de transfluences. Les 
données précises sont malheureusement rares.
Des travaux de Fourneaux (1976), ressort l’hy-
pothèse selon laquelle la vallée de l’Isère n’a 
cessé de s’approfondir au cours des glacia-
tions pléistocènes. Le creusement progressif à 
chaque avancée est estimé en cumulé à 1200 
mètres environ, voire sans doute plus dans 
les ombilics (Audra, 1994). C’est pourquoi, 
l’extension de l’appareil isérois est essentielle-
ment contrôlée par les valeurs d’enfoncement 
de la vallée de l’Isère. 
Seuls les dépôts würmiens ont été relative-
ment bien conservés sur les versants. On les 
retrouve jusque vers 1 300 mètres d’altitude 
sur le bord subalpin de la Combe de Savoie 
et du Grésivaudan. Il est confirmé que les gla-
ciations du complexe rissien ont été plus éten-
dues que celles du Würm, et que l’altitude at-
teinte par les glaces dans les grandes vallées 
a dépassé celle du Würm (Delannoy, 1998), 
sans toutefois atteindre les crêts sommitaux 
karstifiés. En revanche, il semble bien que les 
glaciations iséroises antérieures au Riss aient 
pu venir en contact avec les parois des karsts 
urgoniens coiffant la rive droite du sillon al-
pin. En prenant l’exemple de la grotte Vallier 
(1 520 m) située sur la façade N-E du Vercors, 
Audra (1994) a démontré comment les glaciers 
du Pléistocène inférieur avaient pu alimenter 
des cavités perchées encadrant l’entrée de la 
cluse de Grenoble. Pour l’auteur, « il semblerait 

que des glaciers du Pléistocène moyen ou ancien 
aient atteint des altitudes supérieures au maxi-
mum rissien reconnu. Cela pourrait s’expliquer par 
un creusement moindre du talweg de l’Isère à ces 
époques reculées » (Audra, 1994). 

2. 4. 1 - Connaissances des héritages quater-
naires dans le massif de la Chartreuse

Les études géomorphologiques (l.s.) réalisées 
sur la Chartreuse sont peu nombreuses et sou-
vent anciennes. Les premières études sur le 
Quaternaire remontent aux monographies ré-
gionales réalisées par Falsan et Chantre (1879), 
Blache (1931) et Blanchard (1938). Ces travaux 
correspondent soit à des inventaires théma-
tiques (localisation des blocs erratiques), soit 
à des descriptions de géomorphologie structu-
rale.
Plus récemment, le massif a fait l’objet de 
plusieurs études ciblées privilégiant l’étude 
croisée du karst et de la géomorphologie 
glaciaire (Mugnier, 1979 a-b ; Chardon, 1980, 
1982, 1984 ; Lismonde et Delannoy, 1990 ; 
Audra et al., 1993). Toutefois, les travaux 
les plus poussés réalisés sur la Chartreuse 
portent essentiellement sur l’organisation des 
systèmes karstiques du massif (Baudoin, 1984 ; 
Marchand, 1985 ; Audra, 1994). Le Quaternaire 
appliqué à l’ensemble du massif n’a pour ainsi 
dire jamais été développé. D’une manière 
générale, les observations géomorphologiques 
glaciaires de détail sont peu nombreuses et ne 
concernent que des secteurs géographiques 
très localisés (Moret, 1935 ; Masseport, 
1953 ; Bravard, 1958 ; Tanitte, 1969  ; Bocquet 
et al., 1973 ; Chardon, 1980 ; Biju-Duval et 
Hannss,1985 ;  Recorbet, 1993 ; Monjuvent, 
1995 ; Fonteymont, 1998 ; Philippe, 1995, 2002 ; 
Debombourg, 2003).
Force est de constater la rareté des études trai-
tant de la problématique des glaciers locaux 
dans le massif de la Chartreuse. Lorsque la 
question est abordée, elle ne fait jamais l’ob-
jet d’une étude à part entière (Blache, 1931 ; 
Blanchard, 1938 ; Bravard, 1958 ; Tanitte, 1969 ; 
Chardon, 1980, 1982, 1984 ; Marchand, 1985 ; 
Lismonde et Delannoy, 1990 ; Monjuvent, 
1995). Cependant, la lecture de ces travaux 
permet de souligner la présence d’un glaciai-
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re autochtone en Chartreuse interprété selon 
deux schémas opposés :

• le premier minimise l’extension des gla-
ces locales (Blache, Blanchard, Bravard) ;

• le second accorde une place majeure aux 
glaciers autochtones sur les hauteurs de la 
Chartreuse (Dent de Crolles, Alpes, Alpette, 
Granier), sous la forme de calottes peu actives 
(Chardon, Lismonde et Delannoy).

Au début des années 1980, les données de 
terrain sont réinterprétées. Elles permettent, 
d’une part, de revoir l’organisation du sys-
tème glaciaire de la Chartreuse dans son en-
semble et, d’autre part, d’affirmer que les gla-
ciers locaux n’étaient pas à négliger dans les 
reconstitutions paléogéographiques quater-
naires de ce massif. A partir de ce mode de ré-
flexion, les auteurs ont abouti à deux modèles 
d’extension des glaces distincts : l’un est basé 
sur une confluence généralisée des glaciers lo-
caux dans les bassins des deux Guiers, l’autre 
propose un système de glaciers locaux limités 
à leurs bassins versants.

Un système de glaces coalescentes

Selon Monjuvent (1995), la glaciation locale 
en Chartreuse a été suffisamment importante 
pour bloquer les invasions de glace alpine au 
Quaternaire. D’après l’auteur, l’ensemble des 
glaciers issus des hauts plateaux orientaux 
(de l’Alpette à la Dent de Crolles), ainsi que 
ceux descendus des sommets internes les plus 
élevés (Grand Som, Chamechaude, Charmant 
Som) auraient conflué dans les bassins de 
Saint-Pierre-d’Entremont et de Saint-Pierre-
de-Chartreuse. De plus, cette forte concentra-
tion de glace locale n’aurait concerné que la 
partie est du massif.  En effet, il indique qu’à 
l’ouest de l’alignement Outheran - Charmant 
Som, «les hautes crêtes ne semblent pas avoir 
été englacées, sauf peut-être très localement 
autour de la Grande Sure».
A cette théorie de coalescence des glaces lo-
cales dans les grandes dépressions du massif 
vient donc s’opposer la seconde hypothèse 
qui suppose un système glaciaire composé de 
plusieurs appareils locaux au fonctionnement 

indépendant.

Un système caractérisé par des glaciers locaux 
individualisés

Parmi les travaux les plus récents, certains au-
teurs considèrent une extension des glaciers 
locaux beaucoup plus compartimentée en 
comparaison du schéma glaciaire précité (Ta-
nitte, 1969 ; Chardon, 1982 ; Marchand, 1985 ; 
Lismonde et Delannoy, 1990). Lors des maxi-
ma glaciaires, les glaciers locaux se seraient 
développés sur les reliefs au-dessus de la li-
mite des neiges permanentes, estimée par les 
auteurs entre 1 300 et 1 500 m. Ces glaciers se 
présentaient suivant deux types :

• soit sous la forme de calottes glaciaires 
débordant par les « cirques » de la Plagne, du 
Guiers Vif et du Guiers Mort ; les langues di-
vergentes se déversaient en direction des bas-
sins correspondants (Epernay, Saint-Pierre-
d’Entremont et Saint-Pierre-de-Chartreuse). 
Dans ce cas, les langues glaciaires principales 
fonctionnaient en émissaires des calottes qui 
recouvraient la série des hauts plateaux de la 
bordure orientale du massif (du Granier à la 
Dent de Crolles) ;

• soit sous la forme de langues glaciaires 
issues des principaux sommets (Outheran, 
Grand Som, la Scia, Charmant Som, Roc d’Ar-
guille et Chamechaude).

D’après Chardon (1969) et Tanitte (1982), en 
Chartreuse septentrionale, le glaciaire autoch-
tone a été peu développé du fait de la faiblesse 
de la superficie des bassins-versants d’alti-
tude. Nous mentionnerons l’analyse de Char-
don (1981) « pendant les grandes phases glaciaires, 
la limite des neiges permanentes se situait (...) sans 
doute vers 1 300 mètres en Chartreuse. Pendant 
la dernière phase glaciaire dite Würm III (- 25000 
-15 000), les glaciers avaient une extension plus ré-
duite et se localisaient au-dessus de 1 500 m ». Ces 
hypothèses sont confirmées par les travaux ré-
cents de Le Darz (non publiés), qui situent la 
position de la ligne d’équilibre glaciaire à 1 250 
± 50 m d’altitude.   

Le problème des diffluences du glacier alpin 
dans le massif de la Chartreuse a été peu abor-
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dé.
Lors des maxima glaciaires du Quaternaire 
moyen et ancien (Riss, l.s. et antérieur), la 
glace alpine pouvait pénétrer par de nom-
breux seuils dans le massif de la Chartreuse. 
Dans la partie nord du massif, seuls les cols du 
Granier (1 134 m) et de la Cluse (1 169 m) sont 
concernés. Tous les auteurs sont unanimes. 
Une diffluence alpine aurait emprunté le col 
du Granier. En revanche, le rôle du col de la 
Cluse n’est pas encore bien défini. Pour Blache 
(1931) et Y. Bravard (1958), le col de la Cluse 
aurait servi d’exutoire aux eaux de fonte de la 
langue du Granier, alors que pour Lismonde 
et Delannoy (1990) il aurait permis l’écoule-
ment d’une partie de cette diffluence vers le 
vallon de Corbel.
Dans la partie sud du massif, le schéma de 
fonctionnement est moins clair et les hypo-
thèses abondent. Certains auteurs, tels que 
Blache (1931) et Y. Bravard (1958), estiment 
que seuls les cols de basses altitudes situés sur 
la retombée septentrionale ont laissé passer 
les glaces alpines (col de Vence, 782 m ; Clé-
mencières, 622 m ; la Placette, 587 m). A l’op-
posé, Marchand (1985), Lismonde et Delannoy 
(1990), puis Audra (1994), affirment que l’en-
semble des cols de la bordure orientale dont 
l’altitude est inférieure à 1 500 m a été le siège 
de diffluences glaciaires ; ainsi les cols du Coq 
(1 434 m) et de la Faîta (1 430 m) auraient fait 
transiter de la glace allochtone vers la dépres-
sion de Saint-Hugues et de Saint-Pierre-de-
Chartreuse. Enfin, d’après Chardon (1980), 
les glaces iséroises auraient envahi les bassins 
du Sappey-en-Chartreuse et de Sarcenas en se 
déversant par les cols de Bens (1 110 m) et de 
Palaquit (1 154 m), mais sans atteindre le col de 
Porte (1 326 m) comme le supposait Monjuvent 
(1995).

La carte (fig. II. 16), établie à partir des dépôts 
morainiques attribués au Pléistocène moyen, 
permet de localiser les principaux points de 
diffluences des glaces alpines dans l’intérieur 
du massif et le col des Egaux (958 m) depuis 
le val de Couz, et surtout le col du Granier 
(1 134 m) depuis la cluse de Chambéry. La lan-
gue diffluente occupant la vallée des Entre-
monts venait, semble-t-il, mourir au niveau de 

St-Pierre d’Entremont vers 640 m d’altitude.

Pour le Pléistocène récent (Würm l.s.), la dé-
termination des seuils de diffluence est plus 
tranchée. Les auteurs sont néanmoins parta-
gés ; certains (Bravard, 1958 ; Chardon, 1982 ; 
Monjuvent, 1995) avancent que l’altitude maxi-
male des glaces alpines, qu’ils estiment entre 
1 000 à 1 100 m, se situait nettement en-dessous 
du niveau des cols à l’exception de la retombée 
septentrionale (Vence, Clémencières,   la Pla-
cette). De ce fait, seul le fonctionnement du col 
du Granier pose problème pour ce dernier épi-
sode glaciaire. Etant donné l’altitude supposée 
de la glace alpine, les auteurs précités considè-
rent qu’il n’y a pas eu de diffluence alpine par 
ce col au Pléistocène supérieur (fig. II. 17).
Une remarque s’impose : en effet, cette hypo-
thèse est en totale contradiction avec les re-
constitutions paléogéographiques du glacier 
isérois au niveau de Grenoble. Celles-ci, bien 
contraintes par de vastes constructions mo-
rainiques, présument d’une surface glaciaire 
atteignant une altitude d’environ 1 150 m (Gi-
gnoux et Moret, 1952 ; Bourdier, 1962 ; Monju-
vent, 1978). De ce fait, 40 km en amont de 
Grenoble, au niveau de Montmélian, la sur-
face du glacier isérois ne pouvait que dépas-
ser largement cette cote, permettant la mise en 
place d’une diffluence par le col du Granier. 
En regard de ces travaux, seule l’hypothèse 
maximaliste de Gidon (1995, 2002) nous agrée, 
tout en émettant quelques réserves (cf. § VI). 
Celui-ci conçoit une limite altitudinale des 
glaces alpines bien plus élevée (1 400 m), illus-
trée par sa reconstitution paléogéographique 
(fig. II. 18) «l’extension des glaces autour du mas-
sif de la Chartreuse lors du maximum d’extension 
de la dernière glaciation». L’auteur représente 
deux diffluences alpines : l’une se déversant 
par le col du Granier en direction du bassin de 
Saint-Pierre-d’Entremont, et la seconde par le 
col du Mollard (1 320 m) vers le village du Dé-
sert.

La topographie du massif est caractérisée 
par les gorges profondes du Guiers Vif et du 
Guiers Mort qui recoupent le relief de façon 
transversale. Or ces gorges suscitent de nom-
breuses interrogations. En effet, leur fonction-
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Fig. II. 16 – Carte schématique des 
diffluences en Chartreuse au Pléis-
tocène moyen (Delannoy, 1998), 
colorisée.

Fig. II. 17 – Carte schématique de 
l’englacement au Pléistocène récent 
en Chartreuse, d’après Chardon 
(1982), colorisée.
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nement lors des épisodes froids quaternaires 
est encore mal connu :

• ces gorges ont-elles servi d’exutoire aux 
glaces locales ou de déversoir pour les glaces 
alpines ?

• dans le cas où ces gorges auraient permis 
de faire transiter les glaces alpines, dans quel 
sens circulaient-elles ?
Au Quaternaire récent, les auteurs sont una-
nimes pour affirmer que les glaces alpines 
ont bloqué les deux cluses de la Chartreuse. 
Cependant, l’utilisation de ces gorges en tant 
qu’exutoire des glaces locales est suggérée par 
Monjuvent (1995, 2002). 

Conclusion sur le massif de la Chartreuse

Cette synthèse des connaissances acquises sur 
le massif de la Chartreuse a permis de souli-
gner beaucoup de questionnements n’ayant  
pas trouvé de réponses satisfaisantes chez les 

auteurs. La simple comparaison avec le massif 
subalpin des Bauges montre qu’un long che-
min reste à parcourir pour atteindre un niveau 
de connaissance équivalent sur la Chartreuse. 
Un facteur essentiel permet d’expliquer cette 
lacune de données : les caractéristiques géolo-
giques et la couverture forestière du massif en 
font un terrain d’étude complexe. Les auteurs 
mentionnent d’ailleurs à plusieurs reprises les 
difficultés qu’ils rencontrent au cours de leurs 
recherches. La controverse porte essentielle-
ment sur la puissance des diffluences du gla-
cier alpin au maximum du Würm ; la mise en 
place de ces diffluences est directement liée à 
l’altitude atteinte par les glaces alpines, sujet 
toujours soumis à controverse.

Fig. II. 18 – Reconstitution paléogéographique du glacier de l’Isère et du massif de la Chartreuse au maxi-
mum d’englacement du Würm (Gidon, 1995, 2002).



64

II - État des connaissances et problématique

2. 4. 2 - Connaissances des héritages quater-
naires dans le massif des Bauges.

Les études et  travaux publiés sur la géologie 
du Quaternaire réalisées dans ce massif sont 
bien plus abondants que ceux sur la Char-
treuse. En précurseurs, Revil et Combaz (1913) 
dressèrent une première synthèse, reprenant 
des travaux de Pillet (1883), Hollande (1896) et 
Lugeon (1900). 

À l’examen de la littérature, un consensus  
semble  ici régner parmi les auteurs sur  l’im-
portance des  glaciations  anciennes dans  la 
région chambérienne et en Bauges. Il n’en est 
pas de même pour  les invasions glaciaires du 
Pléistocène récent dont les extensions susci-
tent une véritable controverse. En effet, tout  le 
monde s’accorde à  reconnaître l’indigence des 
témoins géomorphologiques abandonnés par 
les glaciers les plus anciens. Seuls, quelques 
témoins du Pléistocène moyen (Riss, l.s.) sont 
observables sous la forme de blocs erratiques 
dispersés. On les rencontre dans le massif des 
Bauges entre 1 200 m et 1 400 m d’altitude en-
viron  (Revil  et Combaz, 1913).

Cette carence en dépôts relatifs au glaciaire 
ancien est expliquée par le fait que chaque 
glaciation s’est superposée à la précédente en 
éliminant, en remaniant ou en recouvrant les 
formes et les dépôts hérités.

Ainsi, aux alentours de Chambéry, la glacia-
tion würmienne, de cote altitudinale déprimée 
en regard des glaciations du Pléistocène moyen 
qui l’ont précédée, n’a masqué les traces des 
glaciations antérieures que jusqu’aux environs 
de 1 000 à 1 200 m d’altitude.
La controverse actuelle porte sur la valeur de 
cette «altitude limite». Un examen des diffé-
rents points de vue permettra de nous éclairer.
Dans le massif des Bauges, malgré des avis 
pour le moins partagés en ce qui concerne la 
dernière glaciation, les auteurs s’accordent 
pour confirmer un contexte morphologique 
plus favorable au développement d’un engla-
cement autochtone, limité sur les plateaux mo-
noclinaux de l’ouest du massif, mais plus dé-
veloppé dans les vallées perchées des Bauges 

orientales. Malgré tout, la bordure orientale 
des Bauges offre également de nombreux 
cols à moins de 1 200 m d’altitude, ayant pu 
servir de seuils de diffluence pour les glaces 
iséroises au sud-est, et les glaces «arviennes» 
(Doudoux, 1969, 1973 ; Doudoux et Nicoud, 
1984), au nord. Ces diffluences ne font aucun 
doute pour le Pléistocène inférieur et moyen, 
témoins les blocs erratiques reconnus jusqu’à 
plus de 1400 m. En revanche, pour le Würm, 
la question est sujette à débat et reste posée 
comme dans le massif de la Chartreuse.

L’étude des dépôts quaternaires dans le mas-
sif des Bauges fait ressortir les interrogations 
suivantes :

• le massif a-t-il été envahi par les glaces al-
pines au cours du dernier cycle glaciaire ?

• quelle était l’altitude maximale atteinte 
par les glaciers alpins au maximum würmien ?
De cette analyse, nous distinguerons  deux 
courants de pensée : (i) les auteurs partisans de 
puissantes diffluences alpines ; (ii) les auteurs 
partisans de diffluences limitées :

Les auteurs partisans de puissantes diffluences 
alpines par les cols des Bauges méridionales

Reprenant l’hypothèse de Revil et Combaz 
(1912), Perrier (1958, 1960) fixe le seuil de 
transfluence des glaces alpines à la cote alti-
tudinale de 1 200 mètres environ. Il considère 
que la vallée du Noyer, située au nord du col 
de Plaimpalais (1173 m), aurait été le siège 
d’une diffluence du glacier alpin à l’intérieur 
des Bauges. 
Son hypothèse vient corroborer le point de vue 
de P. Gidon (1969) qui remarque la présence 
d’une moraine fraîche entre 1 250 et 1 280 m 
d’altitude sous la Tour des Ebats au Revard. 
D’après lui, cette moraine, plaquée sur une 
pente supérieure à 30°, contenait des éléments 
de roches locales mais également quelques 
blocs cristallins enrobés dans une matrice gris-
bleuâtre. 

Pour Zamolo (1980), les glaces «alpines» wür-
miennes ont atteint dans la région de Chambéry 
une altitude maximale « proche de 1200 mètres ». 
L’auteur ajoute qu’une telle cote « implique né-
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cessairement un débordement du glacier sur les 
Bauges par les cols du Marocaz et des Prés », hy-
pothèse confirmée par la présence de moraines 
à éléments cristallins au col des Prés (1 135 m). 
Dans les Bauges orientales, secteur étudié par 
Durand (1988) et Dusseau (1992), (fig  II. 19), 
des placages morainiques à proportion d’élé-
ments alpins non négligeable (> 15 %) ont été 
mis en évidence et identifiés jusqu’à 1 100 à 
1200 mètres d’altitude. Dusseau signale même 
des placages à caractère isérois sous les parois 
occidentales du crêt de l’Arclusaz : entre 1 300 
et 1 350 mètres d’altitude sous le col de Tré-
le-Truit vers l’extrémité nord de la paroi, et 
jusqu’à 1 440 m d’altitude sur l’arête reliant le 
sommet de la Dent d’Arclusaz au col du Potat. 
Dusseau, dans son hypothèse «maximaliste» 
pour le Würm ancien alpin, envisage un gla-
cier isérois suffisamment puissant en amont 
de la Dent d’Arclusaz pour franchir le col du 
Haut du Four, situé à 1 518 m sur le rebord 
oriental des Bauges non loin d’Albertville 

(fig II. 19). Cette hypothèse nous agrée. Beau-
devin (2001) envisage dans sa reconstitution 
paléogéographique du bassin de l’Isère que la 
surface du glacier würmien a pu atteindre l’al-
titude de 1 750 – 1 800 m sur Albertville. Selon 
Dusseau, si les dépôts contemporains de cette 
diffluence iséroise par la très haute vallée du 
Chéran ne sont plus visibles, c’est parce qu’ils 
ont été entièrement repris par le glacier local 
du haut Chéran au Würm récent. Seul un té-
moin aurait été conservé à 990 m d’altitude au 
lieu-dit les Jarses, révélé par l’ouverture de la 
piste menant dans le val d’Arclusaz au début 
des années 1990. Selon Dusseau (1992), cette 
coupe est d’autant plus intéressante que, par 
dessus la moraine iséroise (15 % de cristallins 
et quartzites) attribuée au courant diffluant 
issu du haut-Chéran, s’étend une moraine lo-
cale entièrement calcaire, attribuée à une lan-
gue glaciaire locale issue du haut-Chéran. Or, 
entre les deux formations, se situe un paléosol 
qui a «permis» d’attribuer la moraine iséroise 

Fig.II. 19  – Carte schématique des flux au Würm ancien (Dusseau, 1992), colorisée.
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au Würm ancien et la moraine autochtone à un 
épisode glaciaire plus récent (fig. II. 20). Dans 
le val d’Arclusaz, on retrouve cette configura-
tion à 1260 m d’altitude, avec deux types de 
moraines, iséroise et locale. Le dépôt isérois 
est sédimentologiquement proche du placage 
précédent (Hobléa, 1986), tandis que la mo-
raine locale diffère pétrographiquement de la 
précédente, et présente les caractères des mo-
raines abandonnées par la langue locale issue 
du coeur du val d’Arclusaz (Dusseau, 1992). 
Le Würm récent se distinguerait donc ici par 
une diffluence des glaces alpines limitée, dans 
les Bauges du S-E, aux cols du Frêne et de Ma-
roccaz (fig. II. 21). 

Les auteurs partisans de diffluences limitées 
des glaciers alpins

Dans sa thèse sur l’hydrogéologie de la haute 
vallée du Chéran, Nicoud (1973) parle des dé-
pôts alpins würmiens issus du col du Frêne 
(950 m) et exclut toute autre possibilité de dif-

fluence,  la glace alpine n’ayant pas dépassé 
selon lui, les 1 100 m d’altitude.
Doudoux et Nicoud (1984) et Nicoud (1993), 
postulent qu’au cours de la dernière glaciation, 
les glaciers « alpins » sont restés cantonnés dans 
les vallées périphériques (fig. II. 22) : vallée de 
l’Isère, cluse d’Annecy, dépression molassique 
du front du massif. L’intérieur du massif des 
Bauges avait de ce fait connu uniquement une 
glaciation würmienne autochtone. Les glaciers 
locaux, tels ceux du haut-Chéran, sont estimés 
comme «relativement puissants». Seules, deux 
langues de glace alpines (glacier de l’Arve ?) 
auraient pénétré dans les Bauges occidentales, 
via le col de Leschaux (897 m) au-dessus du 
bassin annécien, et dans la basse vallée du 
Chéran depuis l’Albanais, les deux appareils 
se rejoignant dans le bassin de Lescheraines 
(580 m). 
Globalement, les chercheurs chambériens réfu-
tent la thèse de la diffluence de glace d’origine 
alpine par les cols des Bauges méridionales, au 
Würm récent.

Fig. II. 20 – Coupe du chemin de l’Arclusaz : moraine Iséroise (Würm ancien) et moraine locale (Würm 
récent), (Dusseau, 1992), colorisée.
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Conclusion sur le massif des Bauges

L’analyse des travaux menés dans le massif 
des Bauges permet de distinguer plusieurs 
points qui font l’unanimité parmi les auteurs :

• les Bauges ont une position géographique 
particulière à l’égard des flux glaciaires et no-
tamment vis-à-vis du glacier isérois ; 

• la situation proximale vis-à-vis des 
grandes zones d’accumulation et son disposi-
tif structural très ouvert ont favorisé une large 
pénétration des glaciers alpins dans toutes les 
grandes vallées du massif sans construction 
de fronts morainiques bien marqués. Il semble 
que seules les avancées et les épisodes de re-
trait des glaciers locaux ont permis la construc-
tion d’édifices sédimentaires dans les vallées 
baujues. 

La question de l’altitude atteinte par les dif-
fluences du glacier isérois dans ce massif est 
toujours sujette à controverse ; de nombreuses 
hypothèses se dégagent en fonction des pé-
riodes considérées (Würm ancien ou Würm 
récent), et en fonction des auteurs, ces derniers 
ne parlant pas toujours de la même période 
ce qui complique d’autant les interprétations. 
Toutefois,  il se dégage deux épisodes d’engla-
cement würmien bien individualisés :

• Une phase ancienne, attribuable au Würm 
ancien, caractérisée par un englacement al-
lochtone et la mise en place de puissantes dif-
fluences du glacier isérois ;

• Une phase récente, attribuable au Würm 
récent, caractérisée par un englacement au-
tochtone.  

Fig. II. 21 – Carte schématique des flux au Würm récent (Dusseau, 1992), colorisée.
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2. 4. 3 - Connaissances des héritages qua-
ternaires dans les massifs des Bornes et des 
Aravis

Force est de constater l’indigence de la litté-
rature traitant du Quaternaire dans ces deux 
massifs subalpins. Malgré tout, à l’examen 
des écrits disponibles, on retiendra quelques 
informations. Dorthe-Monachon (1986), dans 
son travail sur le Tardiglaciaire du bassin de 

l’Arve et des vallées latérales, s’est attardée 
aux vallées du Borne et du Foron du Reposoir. 
Elle reconnaît plusieurs stades de retrait au 
cours du Tardiglaciaire et étudie la pétrogra-
phie des moraines du glacier du Borne. 
 

Fig. II. 22 – Carte schématique de l’interprétation des flux en Bauges (Doudoux et Nicoud, 1984).
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2. 4. 4 - Connaissances des héritages quater-
naires dans les massifs de Platé et du Haut 
Giffre

Douxami (1902) publie une note consacrée à 
l’englacement autochtone du massif de Platé 
pendant le Würm. L’auteur s’attarde sur les 
appareils glaciaires du Giffre et de l’Arve en 
contacts avec les glaciers locaux. S’appuyant 
sur des arguments géomorphologiques, il re-
connaît une topographie générale très émous-
sée en dessous de 2 000 m d’altitude, contras-
tant avec celle des crêts constitués de calcaires 
massifs à la topographie très découpée. Il écrit : 
« Au-delà de Chedde, le glacier de l’Arve recevait 
à gauche le grand glacier de la vallée de Montjoie- 
Saint-Gervais, dont les moraines ont été signalées 
jusqu’à l’altitude de 2 055 mètres. Il résulte de ces 
différentes observations, que la masse de glace qui 
remplissait la vallée de l’Arve de Servoz à Cluses 
devait s’élever jusqu’à une altitude supérieure à 
2 000 mètres ».

Maire (1990) reprend, sous un titre générique, 
l’essentiel de sa thèse de doctorat. Il étudie la 
karstogenèse quaternaire des massifs de Platé 
et du Haut Giffre. Il démontre que les karsts 
haut-alpins ont évolué, à intervalles réguliers, 
sous d’importantes masses de glace au cours 
des épisodes glaciaires du Pléistocène. 

A partir de 25 analyses U/Th sur spéléo-
thèmes (CERAK, 1987) contemporains de sé-
quences de concrétionnement, l’auteur met en 
évidence les principales fluctuations paléocli-
matiques entre 0 et 250-300 ka. Elles présen-
tent une bonne concordance avec la chronolo-
gie océanique. La  distribution des âges U/Th, 
la position des séquences varvées et la courbe 
des stades isotopiques (numérotés de 1 à 8) 
montrent la succession suivante :

1 - Tardiglaciaire-Holocène (0 -15 ka ; MIS 
1) ; phase de réchauffement (concrétionne-
ment) ;

2 - un creux bien marqué entre 20 et 30 ka 
(Würm récent ; MIS 2) ;  phase froide, appa-
remment «sèche» ;

3 - interstade vers 30-40 ka (Würm ancien/
Würm récent ; MIS 3) ; réchauffement et con-
crétionnement ;

4 - nouveau creux entre 40 et 60 -70 ka 
(Würm ancien ; MIS 4) ; phase glaciaire, sans 
doute plus humide qui façonne de nombreux 
dépôts détritiques grossiers  (galets scellés par 
des stalagmites de 33-38 ka) ;

5 - interglaciaire important et bien identifié 
par U/Th  70 et 130 ka (Riss-Würm, s.l ou Eé-
mien ; MIS 5) ; concrétionnement abondant ;

6 - creux très marqué entre 130 et 170 ka 
caractérisé par des sédiments varvés (scellés par 
des concrétions du Riss-Würm) : phase glaciaire 
correspondant Riss (s.s.), ou Riss récent (MIS 6) ;

7 - interglaciaire très important entre 170 et 
210 ka (MIS 7) ;

8 - creux très marqué antérieur à 210 ka 
(MIS 8).
Cette étude souligne remarquablement la suc-
cession des épisodes glaciaires du Pléistocène 
moyen et récent du massif de Platé et du haut 
Giffre.
Quand au bassin du Giffre, il est rapidement 
esquissé dans les travaux de Dorthe-Mona-
chon (1986) qui concernent le Tardiglaciaire. 

2. 5 - Le Jura 

En 1982, Campy publie son «essai chronolo-
gique et paléoclimatique» sur le Quaternaire 
franc-comtois. Ce travail, bien qu’intéressant 
l’extrême limite de notre terrain d’étude, fait 
référence. Il s’appuie sur l’utilisation de mé-
thodes croisées pour l’étude des formations 
quaternaires détritiques : cartographie, sédi-
mentologie, préhistoire, datations isotopiques 
et reconstitutions paléogéographiques. Des 
résultats obtenus, nous retiendrons plus parti-
culièrement la caractérisation des faciès morai-
niques, l’établissement d’un modèle de marge 
glacio-lacustre, les limites d’extension des 
glaces alpines et l’approche chronologique.

Le chaînon jurassien a subi un fort englace-
ment au Quaternaire, tant par les glaces lo-
cales que par les glaces alpines. Le modèle 
d’englacement a été étudié par de nombreux 
auteurs : Aubert (1965), Campy (1982) et Ro-
bert Arn (1984). En s’appuyant sur une étude 
détaillée des dépôts glaciaires, ces auteurs ont 
réalisé une cartographie précise des témoins 
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morphologiques situés dans le  massif juras-
sien. A la périphérie du Jura, deux complexes 
morainiques ont été reconnus : le complexe 
des moraines externes (CME) rattaché aux 
maxima des glaciations du Pléistocène moyen 
et le complexe des moraines internes (CMI) 
qui nous intéresse, rattaché au dernier cycle 
glaciaire würmien.

Le Complexe Morainique Interne (CMI)

Du NE au SW de la chaîne jurassienne, le CMI 
(fig. II. 23) est connu avec précision sur plus de 
200 km (Campy, 1982 et Mandier, 1984). Il est 
situé en retrait d’une vingtaine de kilomètres 
du CME. Ce complexe morainique a fait l’ob-
jet d’études morphologiques et sédimentaires 
approfondies. Il est constitué de vallums mo-
rainiques frontaux bien individualisés, notam-
ment dans la partie centrale (Frasne, Cham-
pagnole, Doucier, Orgelet) et méridionale 
(Lagnieu) tandis que son cortège pétrogra-
phique varie entre la zone nord et la zone sud :

• du nord à la cluse de Nantua, le matériel 
est composé exclusivement de calcaires d’ori-
gine jurassienne ;

• de la cluse de Nantua vers le sud, les mo-
raines contiennent du matériel d’origine al-
pine.

A partir de cette analyse pétrographique des 
moraines, Campy a pu mettre en évidence 
deux flux glaciaires distincts qui ont alimenté 
le CMI : l’un jurassien sur le rebord ouest et 
l’autre alpin sur le rebord sud du Jura. En 
revanche sur le rebord oriental du massif, 
on trouve les deux types de dépôts : à la fois 
du till local apporté par un glacier venant de 
l’ouest et du till alpin apporté par un appareil 
venant de l’est. Cette cartographie des dépôts 
morainiques en fonction de leur composition 
sédimentaire a permis de mettre en évidence 
qu’au cours du Pléistocène supérieur, les gla-
ciers jurassiens et alpins étaient en contact sur 
la retombée orientale du Jura.

L’interprétation des constructions morpholo-
giques du CMI a montré que le plateau du Jura 
était recouvert par une calotte de glace dont 
l’extension a varié au cours du Quaternaire. A 

chacune des péjorations climatiques, ce glacier 
prenait naissance dans les combes synclinales  
à l’ouest de crêtes orientales dont le sommet 
(Crêt de la Neige) culmine à 1 718 m d’alti-
tude ; la glace s’écoulait alors sur le flanc ouest 
du Jura sous la forme de courts émissaires bien 
individualisés. D’après Campy (1982), le gla-
cier jurassien occupait exclusivement la par-
tie centrale du plateau au Pléistocène moyen, 
alors qu’il a pu se développer, à la fois, vers le 
nord et vers le sud au Pléistocène récent. Le 
manque de conservation et souvent l’absence 
d’édifices morainiques situés à ses extrémités 
ne permettent pas de définir son extension 
avec certitude. Cependant, au sud, la Cluse 
de Nantua, dont la partie la plus occidentale a 
été étudiée par Campy, a été envahie par une 
langue glaciaire jurassienne. Deux complexes 
glacio-lacustres emboîtés (Cessiat, Izernore) 
«témoignent» de deux avancées successives du 
front glaciaire, «la deuxième nettement en retrait 
par rapport à la première ...» à moins qu’elle ne 
corresponde à un stationnement au cours du 
retrait glaciaire. Hormis les plateaux karstifiés 
des massifs subalpins (Tanite, 1982), le Jura 
est le seul massif (proche du massif alpin) à 
avoir été recouvert par un glacier de «type ca-
lotte» au Quaternaire. Les raisons qui permet-
tent d’expliquer la présence et le développe-
ment de cette épaisse couverture de glace sur 
le chaînon du Jura sont multiples.
Les conditions d’alimentation de la calotte 
jurassienne ont été envisagées par Daniel Au-
bert (1965), puis par Campy (1982) :
• du point de vue topographique, le Jura est 
propice à la rétention de la neige par retard 
de fonte (Aubert, 1965). En effet, le relief est 
caractérisé par une topographie tabulaire et 
des vallées synclinales peu profondes (900 
à 1 000 m) qui sont séparées par des reliefs 
anticlinaux ; ces combes mal drainées sont 
devenues des pièges à neige au Quaternaire. 
L’accumulation de la glace a ainsi pu se faire 
sur de grandes épaisseurs pour submerger 
petit à petit les reliefs avoisinants. Une calotte 
glaciaire continue s’est donc installée, générant 
une amélioration des conditions d’alimenta-
tion par le phénomène d’autocatalyse (Aubert, 
1965). Par la suite, un écoulement radial de 
type calotte a pu s’établir. Les estimations de 
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Fig. II.23 - Les Complexes Morainiques Externes (CME) et Internes (CMI),  (Campy, 1982), colorisé 
Coutterand, 2004. 
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l’altitude de la calotte jurassienne et de la limite 
des neiges permanentes ont été abordées au 
cours des travaux de Daniel Aubert (1965) et 
M. Campy (1982), puis de Buoncristiani (1997). 
Ces auteurs se sont appuyés sur plusieurs élé-
ments qui ont permis de l’évaluer :
• à l’est, Aubert a observé des blocs erra-
tiques (calcaires crétacés) sur le Mont Tendre 
(1679m) ; il a ainsi démontré que la calotte 
jurassienne avait submergé ce sommet lors 
des péjorations climatiques quaternaires 
(fig. II. 24) ;
• à l’ouest, les édifices morainiques indi-
quent que les langues glaciaires descendaient 
jusqu’à 500 m d’altitude. M. Campy consta-
tant que la calotte s’écoulait sur une distance 
de 35 km a envisagé une pente moyenne de 
5 % ; il en déduit alors que le sommet de la ca-
lotte se situait entre 1800 et  2000 m d’altitude. 
(fig. II. 25).

L’estimation de la limite des neiges perma-
nentes reste basée sur des interprétations an-
térieures  : d’après les anciens auteurs, la ligne 
de névé se situait entre 950 et 1 200 m pour 
l’avancée glaciaire maximale du Pléistocène 
supérieur ; une valeur de 1 000-1 100 m a été 
proposée par Buoncristiani (1997). 

Relations paléogéographiques  
avec le glacier alpin 

Les observations de terrains ont mis en avant 
que le glacier local et le glacier du Rhône ont 

connu un développement synchrone durant 
les maxima glaciaires. Depuis la fin du XIXe 
siècle, différentes études ont proposé des alti-
tudes du contact du glacier du Rhône sur le 
versant oriental du Jura : 
1 240 m selon Dupasquier (1892) ; 1 200m pour  
Penck et Bruckner (1909) ; 1 000 m pour J. 
Favre (1924) ; 1 050 à 1 150 m selon Muhletha-
ler (1932) ; 950 à 1 000 m pour Nussbaum et 
Gygax (1935) ; 1 100 m pour Tricart (1956) ; 
1 200-1 240 m  d’après Campy et Arn (1988 ), 
(fig. II. 26).

On retiendra de cette énumération que les 
auteurs ont souvent travaillé sur des secteurs 
distants les uns des autres rendant toute cor-
rélation délicate. On doit à Dupasquier (1892), 
puis à  Campy et Arn (1988) les seules recons-
titutions d’ensemble qui leur ont permis de 
proposer des valeurs aujourd’hui confirmées 
(Spring, 2003 ; Burckard et  Spring, 2004) et ad-
mises par la communauté.

A la suite des travaux d’Aubert (1965) et de 
Campy et Arn (1988), tous les auteurs sont 
unanimes : au cours de la dernière glaciation 
« compte-tenu de la fraîcheur et de la morphologie 
des dépôts», la puissante calotte jurassienne 
s’est opposée à la pénétration des glaces al-
pines qu’elle « maintient à une certaine distance 
du versant ». 
La paléogéographie du glacier du Rhône en 
contact avec le Jura semble bien contrainte, 
mais, au sud de la Chautagne, à proximité du 

Fig. II. 24 – Profil transversal (NW-SE) de la calotte jurassienne (Aubert, 1965), colorisé.
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Fig. II. 25 – Paléogéographie de la calotte jurassienne au Pléistocène récent (CMI), (Campy, 1982), 
colorisée.
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Fig. II. 26 – Profil du glacier du Rhône en contact avec le versant oriental du Jura  (Campy et Arn, 1988), 
colorisée.

lobe lyonnais, la carte proposée par Campy 
et Arn (1989 , 1991) montre quelques incohé-
rences : comment concilier un glacier du Rhône 
stationnant à l’altitude de 600 m entre le lac du 
Bourget et la retombée sud du Grand Colom-
bier avec un glacier, qui ne peut être qu’isérois 
atteignant une altitude de 1 100 ± 50 m (Gidon, 
2002) en contact avec la montagne du Chat et 
la Charvaz ? De plus, ce glacier du Rhône dans 
son extension sur le piémont est censé débor-
der sur le sud Jura à une altitude minimale de 
940 – 870 m (moraines d’Innimond et de Serin) 
(Richard et Ruffaldi, 1999), puis recouvrir le 
plateau de Crémieu. 

Enfin, dans le Jura méridional, des travaux 
plus récents réalisés dans la grotte de «Sous 
les Sangles» par Lignier (2001) ont permis de 
préciser le fonctionnement de la Cluse des 
Hôpitaux en période glaciaire. Située à 473 m 
d’altitude sur le versant sud de la Cluse des 
Hôpitaux, cette cavité karstique a piégé des 
matériaux morainiques issus des massifs cris-
tallins alpins (Lignier et Desmet, 2002). Les 
analyses sédimentaires ont, en outre, démon-
tré qu’au Pléistocène, le glacier du Rhône a 
emprunté ce passage à plusieurs reprises.

Conclusion sur le Jura

De cette présentation de l’évolution paléogéo-
graphique du Jura, il ressort un certain parti-
cularisme du massif vis-à-vis du fonctionne-
ment de l’englacement autochtone :

• la région Franche-Comté a connu un fonc-
tionnement glaciaire atypique avec le dévelop-
pement d’un glacier de calotte unique ;

•la structure tabulaire du Jura ainsi que 

sa position septentrionale lui confèrent des 
conditions orographiques et météorologiques 
particulières que l’on ne retrouve pas dans les 
massifs subalpins situés plus au sud ;

•l’organisation des flux glaciaires autour du 
massif a été favorable à la construction de sys-
tèmes morainiques bien individualisés pour 
le Pléistocène moyen et supérieur. L’étude de 
ces enregistrements morphologiques permet 
de reconstruire précisément l’extension des 
glaces (l.s.), même pour les glaciations an-
ciennes ;

•les maxima glaciaires entre les glaces lo-
cales et les glaces alpines seraient synchrones. 
Malgré tout, à la fin du Pléistocène supérieur 
la calotte jurassienne était encore présente 
alors que le glacier du Rhône s’était déjà retiré.

• enfin, la paléogéographie du glacier du 
Rhône en contact avec le Jura est bien contrainte 
dans le bassin lémanique. En revanche, la pa-
léogéographie proposée en contact avec le sud 
Jura montre des incohérences : s’agit-il du gla-
cier du Rhône ou d’un autre appareil ? 

Conclusion générale

Cet aperçu des connaissances du dernier cycle 
glaciaire des Alpes nord-occidentales est le 
résultat d’études réalisées depuis plus d’un 
siècle. Il souligne, d’une part, les points forts 
confirmés par les travaux récents et, d’autre 
part, de nombreuses incertitudes et incohé-
rences.

Les points forts et les certitudes

• la paléogéographie des trois lobes de 
piémont de Wangen, de l’Est lyonnais et  de 
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Moirans est bien contrainte et fait globalement 
l’unanimité. 

• en ce qui concerne leur alimentation, seule 
celle du lobe de Wangen du glacier du Rhône 
relève d’un consensus : les auteurs concluent à 
une alimentation par le Valais ;

• dans le bassin lémanique, la paléogéogra-
phie du maximum würmien a pu être précisé-
ment reconstituée et les contacts avec le Jura 
bien précisés.

Les incertitudes et les incohérences 

• du point de vue des reconstitutions pa-
léogéographiques, les études réalisées en zone 
d’accumulation soulignent les nombreuses 
divergences entre les auteurs, principalement 
liées aux différentes interprétations de la géo-
morphologie. De fait, les cartographies pa-
léogéographiques présentent de nombreuses 
incohérences, notamment lors de la mise en 
évidence des diffluences ; 

• les reconstitutions paléogéographiques 
de la zone intra-würmienne font état de nom-
breuses incertitudes et, notamment, en amont 
du lobe lyonnais,  au niveau des contacts du 
glacier alpin avec le Jura méridional (Va-
lromey, cluse des Hôpitaux), les études étant 
inexistantes. De plus, les reconstitutions sou-
lèvent des incohérences concernant  le profil 
longitudinal du glacier alpin ; sommes-nous 
en présence du même appareil ?   

• la paléogéographie du glacier isérois en 
amont de l’ombilic de Grenoble n’a été que 
rarement abordée et doit être reconsidérée,  la 
mise en place des diffluences dans les Bauges 

et la Chartreuse dépendant des altitudes at-
teintes par le glacier isérois ; 

• la question de l’alimentation du lobe lyon-
nais, attribuée traditionnellement au seul «gla-
cier du Rhône», reste à ce jour sans réponse. 
Du point de vue pétrographique, aucun élé-
ment déterminant ne permet de conclure. Une 
large contribution des appareils ayant occupé 
les grandes cluses pourrait être reconsidérée ;  

• une autre incertitude relève de la reconsti-
tution, dans l’ombilic de Grenoble, des contacts 
et des flux responsables de l’alimentation du 
lobe de Moirans. Le volume de glace issue du 
bassin de la Romanche semble largement sous-
estimé par les auteurs et sa zone d’ablation ne 
pourrait être limitée au seul ombilic de Vizille 
et à la diffluence de la Mathésine ; 

• des incertitudes concernent la puissance 
des appareils ayant occupé les grandes cluses 
d’Annecy / Faverges et de Chambéry. De 
même, la direction des flux n’est pas toujours 
précisée, des travaux récents aboutissant à des 
interprétations aberrantes et controversées ;

• la conception des flux glaciaires de la 
région étudiée est influencée par le concept, 
désormais traditionnel, d’un glacier Arve/
Rhône très puissant qui ne laisse que peu de 
place aux appareils du Beaufortin, de la Ta-
rentaise et de la Maurienne censés drainer de 
vastes zones d’accumulation ;

• enfin, en ce qui concerne les massifs su-
balpins, les auteurs sont unanimes pour envi-
sager de larges diffluences des glaciers alpins 
dans le Chablais et dans les Bauges. La contro-
verse porte sur les altitudes atteintes par les 
glaces allochtones, et donc sur la puissance 
des diffluences.
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3 – Les modalités de la déglaciation

3. 1 – Mise en évidence des premiers 
stades de retraits et de récurrences

Les premiers travaux traitant du retrait des 
glaciers würmiens ont été appliqués au bassin 
lémanique dès le début du XIXe siècle. Ce n’est 
que beaucoup plus récemment que les cher-
cheurs se sont penchés sur la déglaciation du 
lobe de piémont lyonnais et du vaste domaine 
intermédiaire (entre les « moraines internes » et 
la cuvette lémanique). Un descriptif  exhaustif  
est nécessaire car il implique de nombreuses 
interprétations du calage chronologique du 
maximum würmien et des étapes ultérieures 
de la déglaciation. Dans ce chapitre sont trai-
tés les différentes hypothèses dans les trois 
secteurs géographiques suivants :
1 – Entre les « moraines internes » et le bassin 
lémanique.
2 – Dans la cuvette lémanique et la basse vallée 
de l’Arve.
3 – Dans la basse Isère  et les grandes cluses.

3. 1. 1 – Entre les « moraines internes » et le 
bassin lémanique

Dans son travail sur les glaciations quater-
naires du Jura, le géomorphologue Tricart 
(1965) a contrarié les modèles jusqu’alors éta-
blis. Il reconnaît une influence prépondérante 
des « glaces préalpines » qui « remontant le Rhône 
depuis la dépression du Bourget, bloquaient l’écou-
lement des glaces genevoises vers le sud et contre 
le Crêt d’Eau », ce qui lui permet de démon-
trer l’invasion du Jura par les glaces alpines 
issues de la dépression lémanique, tant au 
Würm qu’au Riss. L’optimum d’extension des 
glaces würmiennes se situe, pour l’auteur, au 
Würm I. Après une récession au «Würm  I-II», 
une réavancée importante, mais non maxi-
male, se serait produite au «Würm II». Elle 
aurait été responsable de phénomènes d’obtu-
rations glaciaires dans les bassins et les vaux 
jurassiens méridionaux (Arinthod, Nantua, 
Saint Claude...). Toujours d’après Tricart, les 
sédiments lacustres argileux, sableux ou del-

taïques de la région de Bellegarde plus tardifs 
(fin du Würm) se seraient déposés dans « un 
lac d’obturation glaciaire bloqué par les glaces pré-
alpines stationnées entre la cluse de Chambéry et 
Seyssel ».
 
On s’étonne aujourd’hui que ces hypothèses, 
considérées longtemps comme marginales, 
n’aient pas eu l’impact escompté au sein de la 
communauté scientifique : « glaces qui remon-
tant le Rhône depuis le Bourget, bloquaient l’écou-
lement des glaces genevoises » et « un lac d’obtu-
ration glaciaire bloqué par les glaces préalpines 
stationnées dans le Val du Bourget à Seyssel ». 
Nous reviendrons plus loin (cf. § IV) sur ces 
propos novateurs.
Si cette reconstitution des grands courants gla-
ciaires peut surprendre, en ne s’appuyant sur 
aucun argument pétrographique et géomé-
trique, l’idée des lacs d’obturation glaciaire au 
retrait du Würm, voire du Riss, paraît avec le 
recul, justifiée. En particulier, le lac de retrait 
glaciaire würmien, responsable du dépôt des 
deltas de Bellegarde, est à rapprocher de celui 
proposé auparavant par Gignoux et Mathian 
(1952) pour déposer les épaisses « moraines à 
faciès glacio-lacustres ».
Ainsi, sans être exprimée explicitement, la 
présence dans la région de Bellegarde de dé-
pôts issus de la déglaciation transparaît de 
plus en plus avec les travaux de Gignoux-Ma-
thian (1952), de Tricart (1965) puis de Bravard 
(1970) et ses accumulations marginales d’un 
glacier du Rhône en récession. Nous verrons 
plus loin toute l’importance spatiale et géo-
morphologique de ces dépôts et de leur impli-
cation paléogéographique dans les modalités 
de la déglaciation (Enay, 1981 ; Nicoud, 1982 ; 
Monjuvent et Nicoud, 1988 ; Monjuvent, 1988 ; 
Campy et al., 1990).

Entre les « moraines internes » et le Val du 
Bourget, aucune formation quaternaire 
attribuable à des périodes plus anciennes que 
le Würm (l.s) n’est reconnue. Les travaux de 
Enay (1981) sur les formations glaciaires dans 
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l’Ile Crémieu, de Sapey-Triomphe (1984) 
sur la géomorphologie et l’hydrogéologie 
de la région d’Aoste, et de Monjuvent (1988) 
sur la déglaciation rhodanienne ont tous 
montré la puissance et la diversité des faciès 
des formations de retrait glaciaire. Dans sa 
synthèse, Monjuvent (1988) caractérise « 10 
étapes de stationnement glaciaire suivies chacune 
de 8 étapes de retrait et d’une déglaciation finale ». 
Chronologiquement, cette déglaciation paraît 
largement antérieure au Tardiglaciaire, 
sans que son âge puisse être actuellement 
estimé. Selon cet auteur, la déglaciation s’est 
caractérisée par « la scission de la glace en de 
nombreux lobes de glace morte isolés, de dimensions 
très variables, responsables d’obturations glacio-
lacustres » (Monjuvent, 1988).
 
Mandier (1984) a également signalé, en contre-
bas du plateau de Crémieu, des « lobes secon-
daires de glace ». En 1988, il fait sienne l’idée 
des glaces mortes et confirme la persistance 
de « culots de glace » au Pléni-Würm supérieur 
dans la région de Creys-Malville. 

Une évolution des paléo-lacs alpins, consé-
cutifs à tous les retraits glaciaires réellement 
identifiés, a été dressée dans ses grandes lignes 
par Monjuvent et Nicoud (1987). Certains lacs 
ont disparu par comblement, d’autres par in-
vasion glaciaire et, enfin, certains subsistent 
encore (fig. II. 27).
Monjuvent et Nicoud (1988) publient la toute 
première étude consacrée à la déglaciation 
würmienne sur un vaste secteur compris entre 
le bassin lémanique et le piémont lyonnais. 
S’appuyant sur de nombreuses observations 
de terrain, coupes, forages et sur une  interpré-
tation précise des formes de dépôts glaciaires, 
les auteurs proposent une reconstitution des 
phases de la récession du glacier du Rhône au 
cours du dernier cycle glaciaire (Würm, l.s.).
Nous retiendrons de cette note quelques élé-
ments essentiels. Entre les «moraines internes» 
(Grenay, Lagnieu), et le lac  Léman, on observe 
successivement :

1. un complexe frontal de «moraines in-
ternes», d’âge indéterminé ;

2. une couverture morainique unique à 
l’aval de la cuvette genevoise, accompagnée 

et suivie d’une série de dépôts glacio-lacustres 
directement liés à la déglaciation ;

3. une série de profonds surcreusements 
comblés par des dépôts lacustres (Malville, 
Basses Terres Dauphinoises) ou non (Le Bour-
get, Léman) sur des épaisseurs pluri-hectomé-
triques ;

4. à l’amont de Genève, un épais complexe 
de dépôts morainiques, lacustres et palustres 
superposés dans lesquels plusieurs interstades 
ont été reconnus.
Leur connaissance des constructions détri-
tiques internes à la cuvette lémanique leur per-
met d’envisager que les moraines «internes» et 
celles du plateau savoyard sont antérieures à 
l’interstade lémanique le plus ancien. Ils consi-
dèrent que les dépôts morainiques et glacio-la-
custres savoyards correspondent à une seule 
avancée glaciaire suivie de sa déglaciation 
et que le glacier du Rhône a oscillé dans les 
seules limites de la cuvette lémanique durant 
le dernier Pléniglaciaire.

Une reconstitution de la déglaciation «fini-
würmienne», dont le flux glaciaire majeur est, 
d’après les auteurs, constitué par le glacier du 
Rhône, a été proposée par Campy et al (1990). 
Considérant qu’aucun arc morainique majeur 
pouvant marquer un ou plusieurs épisodes de 
stabilité du front glaciaire au cours du retrait 
n’existe, les auteurs envisagent qu’après avoir 
atteint son extension maximale (Complexe des 
moraines internes), la fonte du glacier ne se se-
rait pas effectuée par un recul progressif de 
son front, mais par l’ablation de la glace ren-
due morte dans cette partie de l’arc alpin, par 
manque d’alimentation en aval des grandes 
vallées (Nicoud, 1985 ; Mandier, 1988 ; Campy 
et al., 1990). La présence de bassins successifs, 
séparés de seuils plus ou moins transverses, 
aurait entraîné le découpage du glacier en îlots 
individualisés. Des formations juxtaglaciaires 
se sont développées durant cette fonte sur 
place. L’étagement des formations sur les ver-
sants des bassins topographiques leur permet 
de proposer trois stades de l’évolution paléo-
géographique de la fonte du glacier würmien 
(fig. II. 28). Par contre, en amont des grandes 
vallées, les glaciers auraient reculé progres-
sivement (Monjuvent et Nicoud, 1988). En 
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Fig.II. 27  – Les grands lacs würmiens (Monjuvent et Nicoud (1987).

1991, des travaux plus récents (Piegay, 1989 ; 
Mandier et Piegay, 1991) ont mis en évidence 
plusieurs stades de récession du glacier rhoda-
nien postérieurement au stade de Lancin dé-
fini par Enay (1981). Trois stades ont été recon-
nus : ceux de Champolimard, de Chavannes 
et de Morestel. Les stades de Champolimard 
et de Morestel sont interprétés comme des sta-
tionnements, voire de petites réavancées, de 
glaciers capables de construire des arcs mo-
rainiques frontaux. Malgré tout, aucun indice 

stratigraphique ne permet aux auteurs de dé-
montrer une éventuelle récurrence. Le stade 
de Morestel, le plus important, représente le 
dernier stade reconnu sur le piémont. 

Conclusion sur la déglaciation entre les mo-
raines internes et le bassin lémanique 

L’analyse de ces différentes études fait ressor-
tir un obstacle majeur : la  plupart des auteurs 
sont imprégnés par le schéma traditionnel 
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Fig. II. 28 - Les trois étapes majeures de la déglaciation (Campy et al., 1990), colorisé.
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d’un glacier du Rhône, démesurément long, 
atteignant le complexe des moraines internes 
de l’Est lyonnais, le flux majeur étant principa-
lement issu de la cuvette lémanique. Ipso facto, 
ce schéma a guidé l’ensemble des travaux 
portant sur un vaste domaine intermédiaire 
compris entre la montagne du Vuache et le val 
du Bourget. Les recherches concernant la dé-
glaciation ont permis aux auteurs de recons-
tituer des zones encore englacées, séparées 
par les reliefs structuraux. De fait, les études 
ont toutes conclu à une scission en culots de 
glace morte et à une « fonte sur place des glaces 
inactives », voire à une sublimation du glacier 
du Rhône. Aucune suggestion n’a été formu-
lée sur l’origine possible de ces glaces (actives 
ou mortes) et malheureusement, les auteurs 
ont, dans l’ensemble, négligé l’implication des 
grandes cluses des massifs subalpins et leur  
éventuel rôle d’évacuateur des glaces issues 
des hauts reliefs alpins. 

La compréhension des processus du retrait 
würmien passe nécessairement par l’identi-
fication des flux glaciaires ayant contribué à 
l’alimentation du lobe de piémont lyonnais, 
puis à l’individualisation de ces flux lors des 
premières phases de la déglaciation.

3. 1. 2 – Dans la cuvette lémanique et la basse 
vallée de l’Arve.

Dans la cuvette lémanique

Les études menées dans cette région démon-
trent la grande richesse géomorphologique 
représentée par des formations superficielles 
quaternaires extrêmement variées. L’excep-
tionnelle préservation des dépôts glaciaires et 
leur grand nombre sont dus aux récurrences 
tardives du glacier du Rhône dans le bassin lé-
manique, à l’apport latéral de la Dranse et aux 
positions proximales des fronts successifs du 
glacier.
L’existence d’un stade du glacier du Rhône 
limité à la cuvette lémanique a été exposée 
la première fois par Blanchet (1844), qui dé-
finissait ainsi sa « deuxième extension » des 
glaciers. Il se basait sur l’existence de dépôts 

de graviers stratifiés jusqu’à des «altitudes de 
630 pieds au-dessus du lac », et qu’il interprétait 
comme des terrasses de kame. Morlot (1854 
a et b, 1859), dans son système bi-glacialiste, 
en fait explicitement «sa» seconde extension 
glaciaire, qu’il considère comme séparée de la 
première par des graviers «diluviens». Penck 
et Brückner (1909) regrouperont les deux ex-
tensions dans la dernière glaciation, considé-
rant le «stade lémanique» comme un stade de 
retrait de la dernière glaciation. Si l’apparte-
nance des deux stades à la dernière glaciation 
reste admise, la discussion porte, cette fois, sur 
la position chronologique des deux extensions 
à l’intérieur de la dernière glaciation. Tous ces 
auteurs considèrent ce second stade comme 
le témoin d’un stationnement durable du gla-
cier du Rhône dans la cuvette lémanique, as-
socié à des terrasses de kame larges et bien 
développées, suivi d’une succession d’étapes 
de retrait marquées par des terrasses étagées.
Les principaux témoins géomorphologiques 
plaidant en faveur d’un stade durable sont le 
plateau de Bière, les terrasses de Villars, Luan 
et Châtel-St-Denis (Penck et Brûckner 1909), les 
terrasses de kame de Thonon (Blanchet, 1843 ; 
Morlot, 1859 ; Gagnebin, 1937 ; Monjuvent et 
Nicoud, 1988) et le complexe détritique du 
plateau de Gavot (Triganon et al., 2005).  Des 
représentations de ce stade sont données par 
Blanchet (1844), Penck et Brückner (1909), 
Burri (1977, 1986, reprises dans 1987 et 1990) et 
Gallay (1988). Arn (1984) propose un profil en 
long du glacier (livret guide IGCP 378).

Au cours des années 1960, Marcel Burri, en-
treprend une étude approfondie des terrains 
quaternaires en région lémanique (1962, 1963, 
1977). Convaincu que les terrains qui compo-
sent le plateau d’Evian contiennent les élé-
ments pour résoudre la chronologie glaciaire 
rhodanienne, il retourne sur les affleurements 
étudiés par Gagnebin (1933, 1937). Il multiplie 
les observations et analyse en détail des profils 
de l’aval vers l’amont du cours de la Dranse. 
Grâce à un horizon-référence, le conglomérat 
des Dranses, il propose une corrélation des 
différents  niveaux  affleurants  et  décrit  les  
formations  suivantes, de la base vers le som-
met (fig. II. 29) :
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Fig. II. 29 –  Coupe du conglomérat des Dranses (Buri, 1963), colorisé.

• les conglomérats des Dranses, témoi-
gnage d’une progression glaciaire précoce ;

• puis un premier complexe morainique ;
• des formations non glaciaires recouvrant 

ces moraines, et composées d’une succession 
d’argiles marneuses et de tourbes ;

• puis, au-dessus, des moraines de fond 
peu altérées.
Burri découvre également, en contact avec le 
substratum, des lambeaux d’une moraine an-
cienne qu’il attribue au Riss. Il conforte ainsi 
l’hypothèse de Morlot (1854, 1859) et de Ga-
gnebin (1937) envisageant la présence de dé-
pôts appartenant à deux glaciations distinctes. 
Mais, plus important, il envisage deux exten-
sions glaciaires majeures au sein de la glacia-
tion wurmienne, et séparées par une période 
interstadiaire (caractérisée par des dépôts ar-
gilo-sableux au Pont de la Douceur).
 
Les analyses polliniques effectuées sur des 
niveaux prélevés au Pont de la Douceur (Vil-
laret et Weidmann in Burri, 1963), révèlent la 

présence d’assemblages polliniques où pré-
dominent des herbacées steppiques (Poacées, 
Artemisia, Hekanthemiurri) accompagnées de 
taxons forestiers pionniers (Pinus, Betulà). En 
revanche, aucun taxon méso et/ou thermo-
phile n’est observé : Burri propose alors que 
cette végétation a pu se développer au cours 
d’un interstade würmien.

Plus tard, de nouvelles analyses polliniques 
sur ces sables intramorainiques (Brun, 
1977) confirmeront les résultats de Villaret 
et Weidmann. D’après Burri (1963, 1977), 
la première avancée majeure sur le plateau 
d’Evian serait attribuable au Würm ancien, la 
seconde au Würm récent. 
Il observe également, au-dessus du premier 
complexe morainique, des argiles litées dans 
la partie haute des gorges de la Dranse. Ces dé-
pôts ne sont pas recouverts par de la moraine 
rhodanienne mais, parfois (vers l’amont), par 
une moraine locale. Il en conclut que ces ar-
giles de type rythmites se seraient déposées 
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dans une série de paléolacs proglaciaires, « les 
paléolacs des Dranses » (Burri, 1963), (fig. II. 30), 
barrés par un glacier du Rhône qui a obturé 
les vallées des Dranses à la cote 850 m (Burri, 
1963, 1977 ; Olive, 1981). Burri propose une 
« esquisse du dernier glacier rhodanien » ne dé-
passant pas Genève (fig. II. 31). 

Cette altitude maximale atteinte par le retour 
du glacier sur le plateau d’Evian ne permet 
pas d’envisager une extension débordant la 
cuvette lémanique. Burri en conclut que le 
glacier du Rhône avait atteint le Piémont lors 
de sa première extension, au cours du Würm 
ancien. Cette hypothèse sera reprise par Bla-
voux (1988), Monjuvent et Nicoud (1988), puis 
Nicoud et al. (1993), tandis que R. Arn (1984), 
lui, considère ce stade comme un stade de re-
trait.
 En 1970, Gangloff présente une étude morpho-

logique du bassin de Genève où les dépôts pa-
raglaciaires et glacio-lacustres consécutifs à la 
déglaciation würmienne sont particulièrement 
bien décrits. De cette étude,  nous retiendrons 
le modèle de récession glaciaire que nous re-
trouverons dans l’avant-pays savoyard. De 
plus, quelques interprétations novatrices pour 
l’époque retiennent l’attention : l’auteur dé-
crit un glacier du Rhône débordant le seuil 
du Mont Sion au sud de la cuvette lémanique 
sous la forme de « deux langues glaciaires paral-
lèles ». Nous reviendrons sur ce point dans la 
troisième partie de notre travail. L’étude de 
Gangloff semble, à priori, ignorée des cher-
cheurs suisses qui ont travaillé plus tard dans 
le bassin genevois.

Arn (1984), sur la base d’arguments sédimen-
tologiques, montre que le glacier du Rhône a 
atteint plusieurs fois une extension équivalente 

Fig. II. 30  –  Essai de reconstitution des divers stades d’englacement pendant le dernier cycle glaciaire. 
Stade I : «Würm I» glaciers du Rhône et locaux à leur maximum ; stade 2 : «Würm II» glacier du Rhône 
en expansion, barrages glaciaires des vallées des Dranses,  glaciers locaux à leur maximum ; stade 3 : 
«Würm II» glacier du Rhône en fin de progression, glaciers locaux en retrait (Burri, 1963), colorisé.



1 - Les grandes synthèses

83

Fig. II. 31  –  Carte schématique de Burri du glacier 
du Rhône au stade de Genève (1977), colorisée.

au « stade lémanique », avant et après le maxi-
mum, et définit plusieurs stades « locaux » : 
les stades de Cossonay et de Bioley-Orjulaz 
antérieurs au maximum, l’accumulation du 
plateau de Bière et le stade de Montosset défi-
nis comme des phases de retrait.

Grâce aux études hydrogéologiques entre-
prises par la Société des Eaux d’Evian au dé-
but des années 1960, des sondages mécaniques 
effectués dans la couverture quaternaire de la 
rive sud du lac Léman ont permis de multi-
plier les observations, et de décrire des stra-
tigraphies complètes (depuis le substratum 
jusqu’à la surface). Entre 1964 et 1970, de nom-
breux forages et sondages entièrement carottés 
ont été étudiés par Blavoux (1966). Plus tard, 
de nouveaux forages sont réalisés (Blavoux, 
1978). A partir des descriptions des unités li-
thologiques, de nouvelles analyses palyno-
stratigraphiques (Blavoux et Brun, 1966 ; Brun, 
1977) et de datations (Balkalowicz et al., 1970 ; 
Dray, 1971 ; Blavoux et al., 1980), les premières 
interprétations chronologiques suivantes sont 
proposées (Blavoux, 1966 ; Blavoux et Brun, 
1966 a, 1966 b ; Blavoux et Dray, 1971) : 

• une première avancée maximale avant 
35 000 BP, atteignant probablement l’altitude 
de 1300 m sur le plateau de Gavot ;

• une période de décrue glaciaire, au cours 

du Würm moyen, marquée par des dépôts 
lacustres à tourbeux intercalés dans la mo-
raine. Blavoux (1988) pense que le Léman était 
proche de sa cote actuelle au cours de ces in-
terstades ;

• une ré-avancée pendant le Würm récent, 
ne dépassant pas l’altitude de 850 m sur le pla-
teau de Gavot. 

Dans leur étude de la partie occidentale du 
bassin molassique genevois, Maystre  et Ver-
gain (1992) proposent une cartographie dé-
taillée des dépôts quaternaires atteignant par 
endroits une épaisseur de plus de 120 mètres. 
Les nombreux sondages et forages profonds, 
ainsi qu’une analyse sédimentologique des 
divers faciès reconnus, leur permettent d’ap-
porter des précisions concernant la géométrie, 
l’extension des dépôts et de retracer l’histoire 
glaciaire de la région. Huit unités ont pu être 
distinguées, une chronologie basée sur la stra-
tigraphie est proposée. Les auteurs suggè-
rent que la région genevoise a enregistré trois 
avancées glaciaires, séparées par des optima 
climatiques pendant lesquels une végétation a 
pu s’installer :

• la première avancée glaciaire respon-
sable de la moraine basale inférieure (unité A). 
Celle-ci est surmontée stratigraphiquement 
par des marnes à lignites (unité B) déposées 
lors d’un optimum climatique. Ces unités ont 
pu se déposer au Würm précoce ou avant le 
Würm (interglaciaire) ;

• la seconde avancée glaciaire est à l’ori-
gine de la formation d’un sandur proglaciaire 
durant le Würm précoce (alluvion ancienne: 
unité C). Au paroxysme de la deuxième avan-
cée glaciaire, le glacier du Rhône recouvre 
complètement « l’alluvion ancienne » laissant 
la Moraine intermédiaire (unité D) comme 
trace de son passage lors du Würm moyen ;

• le retrait du glacier permet la formation 
d’un lac. Des limons s’y déposent (complexe 
glacio-lacustre limono-argileux. unité E) du-
rant des périodes en alternance froides et tem-
pérées ;

• la dernière avancée du glacier du Rhône 
dépose un niveau à blocs au sommet de l’uni-
té E (complexe glacio-lacustre limono-argi-
leux) et un complexe morainique supérieur 
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(unité F). Cette dernière avancée peut être 
mise en parallèle avec la récurrence de Ge-
nève ou celle de Laconnex identifiée par de 
nombreux auteurs (Burri, 1986 ; Monjuvent et 
Nicoud, 1988 ; Moscariello et. al., 1998 ; Triga-
non et al., 2003).
Dans son étude sédimentaire de la partie oc-
cidentale du bassin lémanique, Moscariello 
(Moscariello, 1996 ; Moscariello  et al., 1998) 
suggère que les stades de Laconnex et de Ge-
nève témoignent d’une déglaciation à la fin 
du Würm dans un lac proglaciaire de niveau 
variable, respectivement d’altitude 470, 430 
et 405 m. Une étude du retrait du glacier du 
Rhône dans la rade de Genève, puis dans le 
Petit Lac Léman, met en évidence deux stades 
supplémentaires, respectivement distants de 
12 et 18 km à l’est de Genève (fig. II. 32).  
Pour les auteurs de la notice de la carte géolo-
gique BRGM  «Annemasse» (Charollais et al., 

1998), le glacier se serait retiré par étapes suc-
cessives selon la séquence suivante :

• séparation des glaciers du Rhône, de 
l’Arve et du Giffre ;

• apparition du lac Léman à la cote 435 m, 
qui recouvrait alors totalement l’emplacement 
de l’agglomération genevoise;

• dépôts lacustres et d’alluvions fluvio-gla-
ciaires dans l’espace libéré ;

• le glacier stationne à Annemasse et occu-
pe encore en partie le Petit Lac. Le lac alors en 
comblement stationne à un niveau de 420 m 
d’altitude ;
• le petit lac atteint ensuite la cote de 400 m 
d’altitude car le Rhône aurait incisé sa gorge 
en aval, provoquant une baisse du niveau du 
lac. L’évolution n’est plus sous influence gla-
ciaire directe.

Fig. II. 32 – Cartographie des moraines frontales des trois stades internes au bassin lémanique (Mosca-
riello  et al., 1998). 
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La terrasse supérieure de la Bergue (500 - 510 m) 
près de Cranves-Sales se serait formée pendant 
le retrait glaciaire. Elle montre des alluvions 
très grossières épaisses de quelques mètres en 
provenance du glacier du Rhône par le chenal 
de Cranves-Sales, dont elle était le débouché. 
Mais la continuité entre la terrasse et le chenal 
a été interrompue par des apports plus récents 
issus de ce chenal. Ces apports ont raviné la 
terrasse de la Bergue et édifié une terrasse in-
férieure.
A la fin du retrait glaciaire, le chenal de Ma-
chilly a fonctionné. La nappe caillouteuse 
des alluvions fluvio-glaciaires d’Annemasse - 
Gaillard a transité essentiellement par le che-
nal de Machilly, vallée actuellement morte, 
parcourue par le Foron. Les matériaux prove-
naient du plateau morainique de Saint-Didier-
Bons.
Nous retiendrons que, pour ces auteurs, les 
« alluvions anciennes » sont des alluvions de pro-
gression du glacier Würmien ; il n’y  a qu’une 
glaciation au Würm, « elle s’étend jusqu’à Lyon » 
et est suivie d’un retrait sans oscillations trans-
gressives enregistrées dans le bassin léma-
nique.

Les travaux récents de Triganon (Triganon, 
2002 ; Triganon et al., 2005) sur les terrains 
quaternaires de la rive méridionale du Léman 
avaient pour objectif d’établir la géométrie des 
formations quaternaires de ce secteur et du 
haut plateau de Vinzier. Vingt trois nouveaux 
forages, dont de nombreux carottés atteignant 
le substratum, ont été réalisés selon deux tran-
sects E- W et un transect N-S.

À partir de ces données lithostratigraphiques 
et de calages radiométriques, Triganon (2002) 
propose la reconstitution suivante (fig. II. 33) : 

• une première crue majeure du glacier du 
Rhône antérieure à 38 000 BP;

• une décrue importante, suivie par la mise 
en place d’un lac dont la cote se situerait au-
tour de 400 m d’altitude ;

• une seconde réavancée du glacier rhoda-
nien, plus modeste, ne dépassant pas la région 
genevoise ; 

• un second retrait glaciaire par étapes ;
• une dernière nouvelle crue glaciaire dési-

gnée par Triganon sous le terme de « récurrence 
du Petit Lac » ;

• puis, une déglaciation définitive du bas-
sin lémanique.

Enfin, en 2005, David Dupuy, dans sa remar-
quable thèse de géophysique lacustre, analyse 
les différentes unités sédimentaires entre le 
delta du Rhône et le Petit Lac. En s’appuyant 
sur une campagne de «sismique réflexion» 3D, 
il tente de préciser l’organisation des unités 
sédimentaires d’âge quaternaire. L’identifi-
cation, puis l’analyse des sédiments glaciogè-
niques dont l’épaisseur maximale atteint 150 
m au centre du lac, ont permis à l’auteur de 
retracer la chronologie relative des différentes 
avancées glaciaires. Dans la zone d’Evian, il 
met en évidence la présence de lentilles de sé-
diments glacio-lacustres perchées sur le flanc 
de la cuvette lémanique. En corrélant les don-
nées de forages, Dupuy conclut qu’il s’agit 
du complexe inférieur de la pile sédimentaire 
d’Evian. Celui-ci serait un dépôt de kame asso-
cié à un lac périglaciaire. 
L’observation de dépôts glaciolacustres logés 
sur le talus sud de la cuvette lémanique, pré-
cisée par des acquisitions 2D puis un jeu de 
données 3D, permet de reconnaître le prolon-
gement sous-lacustre des formations décrites 
autour d’Evian et étudiées en détail grâce aux 
forages réalisés pour les Eaux d’Evian (Triga-
non et al., 2006).
Ce travail souligne l’existence des dernières 
transgressions glaciaires dans le lac Léman. La 
plus récente des surfaces de contact glaciaire 
a été cartographiée : son front (réavancée tar-
dive) se situe dans le Petit Lac et sa position lui 
permet de la corréler au stade de Nyon (Mos-
cariello, 1998). D’autres érosions glaciaires 
plus profondes témoignent d’autres stades 
glaciaires plus anciens.

Une récente étude réalisée par Anne Guyo-
mard (Guyomard et al., 2007) sur les forma-
tions superficielles de la moyenne vallée de 
l’Ugine, en limite méridionale du plateau de 
Gavot, complète la chronologie quaternaire du 
bassin lémanique. À partir de données carto-
graphiques, de forages et de profils géo-élec-
triques, l’auteur met en évidence le schéma 
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suivant, de la base au sommet :
• des dépôts sablo-graveleux à caillouteux 

interglaciaires antérieurs à la glaciation wür-
mienne et équivalents aux « conglomérats des 
Dranses » ;

• un dépôt de tills de fond rhodaniens cor-
respondant à l’extension maximale locale du 
Würm, dépassant l’altitude de 1 250 m ;

• des dépôts graveleux fluvio-glaciaires 
accompagnant le retrait des glaciers du maxi-
mum d’extension glaciaire et contemporains 
du complexe inférieur glacio-lacustre du pla-
teau de Gavot (Triganon, 2002) ;

• enfin, des dépôts lacustres laminés (Bur-
ri, 1963), associés à la récurrence glaciaire  du 
stade de Genève et contemporains du comple-
xe supérieur du plateau de Gavot (Triganon, 
2002).

Ces trois études récentes confirment et affinent 
la stratigraphie mise en évidence par leurs 
prédécesseurs. Elles s’intègrent remarquable-
ment dans la stratigraphie du Quaternaire lé-
manique maintenant bien établie (Burri, 1986 ; 
Monjuvent et Nicoud, 1988 ; Maystre et Ver-
gain, 1992 ; Triganon et al., 2005).
La question de la position du front glaciaire 

correspondant au « stade lémanique » a fait 
l’objet de nombreuses hypothèses ; plusieurs 
fronts glaciaires ont été définis entre Yvoire et 
l’aval de Genève : 

• Forel (1888, 1892) démontre l’existence 
d’une ride de dépôts glaciaires entre Yvoire et 
le centre du Petit Lac qu’il définit comme une 
moraine frontale sous-lacustre ;

• Penck et Brückner (1909) font corres-
pondre leur stade « lémanique » à la moraine 
sous-lacustre d’Yvoire, et rattachent le stade 
de Laconnex à un stade plus étendu atteignant 
encore le pied du Jura.

Du point de vue paléogéographique, le «stade 
lémanique» atteindrait une altitude de l’ordre 
de 1250 m à Villars, dans le Chablais, déter-
minant l’accumulation des très larges terrasses 
d’obturation de Gryon-Villars-Chesières 
(Schoeneich 1997), 1 200 m à Luan, 1000 m aux 
Avants, 975 m au Vallon de Villard et peut-être 
la terrasse de Châtel-St-Denis, puis, sur la Côte 
vaudoise les terrasses de Bière et de Montosset 
(Arn, 1984). Sur la rive française lui correspon-
drait le sommet de l’accumulation d’Evian et 
de Thonon vers 850 m (Monjuvent et Nicoud 
1988, Nicoud et al., 1993). Dans la région gene-

Fig. II. 33 - Synthèse stratigraphique des dépôts quaternaires de la région (Triganon, 2002).
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voise, plusieurs fronts glaciaires sont échelon-
nés (Jayet, 1945 ; Moscariello, 1996 ; Moscariel-
lo et. al., 1998). Burri (1986) en a proposé une 
représentation en perspective très cohérente 
(fig. II. 34). 

Conclusion sur la cuvette lémanique

Depuis maintenant un siècle et demi, les nom-
breux travaux réalisés dans le bassin léma-
nique font ressortir la pluralité « des glacia-
tions würmiennes » définie par Morlot (1854), 
précisée par Penck et Brückner (1909), puis 
Bourdier (1962). 
La plupart des auteurs sont unanimes pour 
reconnaître deux grandes avancées majeures 
du glacier du Rhône pendant le cycle gla-
ciaire würmien : l’une paroxysmale débordant 
au nord et au sud de la cuvette lémanique ; 
l’autre, récurrente, désignée sous l’appellation 
de stade lémanique. 
Ainsi, postérieurement au maximum wür-
mien, le glacier du Rhône remplissait la cuvette 
lémanique sans en déborder. Cette fluctuation 
transgressive est identifiée sous l’appellation 
de «stade lémanique» et doit être considérée 

comme une unité bien distincte du point de 
vue stratigraphique. En effet, tous les témoins 
relevés par les auteurs se rapportent à une ex-
tension glaciaire majeure, mais non paroxys-
male, responsable d’une série d’oscillations 
dont deux dernières récurrences significatives, 
limitées au Petit Lac (Fior, 2006).

Dans la basse vallée de l’Arve

En 1963, Corbel reconstitue une histoire de la 
déglaciation. Illustrant le début du Tardigla-
ciaire, il propose, pour la basse vallée de l’Arve 
würmienne, un glacier appuyé largement sur 
les montagnes voisines, celles du Salève et des 
Voirons : le « stade de la cluse du Salève ».

Armand (1978), propose un schéma de la dé-
glaciation de la basse vallée de l’Arve : entre 
le moment du maximum qu’il attribue au 
« Würm II » et l’Holocène,   le retrait glaciaire 
s’effectuant par paliers successifs. Armand 
illustre ce retrait au moyen de six schémas 
paléogéographiques. Les quatre premiers 
concernent l’édification successive de forma-

Fig. II. 34  – Représentation en perspective du stade lémanique (Burri, 1986), colorisée.
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tions juxtaglaciaires (constructions morai-
niques et terrasses de kame), attribuées, sous 
toutes réserves, à la déglaciation succédant 
au maximum würmien « Würm II » ; les deux 
derniers relèvent d’un retour des glaciers au 
« Würm III » (correspondant au Pléniglaciaire 
supérieur) avec le stade des Rocailles qu’Ar-
mand attribue à une récurrence glaciaire 
(fig.  II.  35). Le retrait définitif des glaces est 
à l’origine de l’édification de la terrasse de 
Contamine-sur-Arve.

Il revient à Dorthe-Monachon (1986) de pro-
poser, dans sa thèse, un essai de reconstitution 
paléogéographique de l’ensemble de la vallée 
de l’Arve, grâce à l’étude des morphologies 
glaciaires. Après une analyse bibliographique 
détaillée, elle propose un retrait à partir d’un 
stade haut à 900 - 950m, postérieur à l’exten-
sion maximale. Ce stade « de la Marmotte », 
attesté par des dépôts deltaïques de la Cha-
pelle Rambaud sur le plateau molassique des 
Bornes, souligne que le glacier diffluait encore 
en direction d’Annecy par les cols d’Evires et 
du Sappey. Suit un retrait par étapes (La Tour, 
Loex, Fillinges, ...) marqué par des dépôts la-
custres paraglaciaires. Le stade « des Rocailles », 

correspond à un glacier de l’Arve « définitive-
ment individualisé ». Le retrait glaciaire vers 
l’amont s’est poursuivi par étapes successives 
soulignées par des accumulations morai-
niques. Aucune scission de l’appareil glaciaire 
en lobes de glace morte n’est envisagée par cet 
auteur.
Au cours de la réalisation de la carte géolo-
gique Annemasse 1/50 000 (Charollais et al., 
1998), Monjuvent redéfinit la lithostratigraphie 
des dépôts et leur paléogéographie, en relation 
avec ceux du bassin genevois. Il fait ressortir 
huit étapes de la fusion glaciaire würmienne à 
l’aval de Bonneville. Dans ce document, aucun 
élément ne permet d’avancer une chronolo-
gie absolue entre le maximum würmien et les 
stades de retrait.

3. 1. 3 – Dans la basse Isère  et les grandes 
cluses.

Dans la vallée de l’Isère

A partir des observations morphologiques et 
stratigraphiques dressées dans le bassin du 
Drac jusque dans la cluse de Grenoble, Mon-

Fig. II. 35 – Les stades ultimes du dernier Pléniglaciaire de la basse vallée de l’Arve (1) et le stade récur-
rent des Rocailles (2), reconstitués par Armand (1978), colorisé.
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juvent (1978) propose l’existence de deux 
avancées glaciaires. S’agissant du Würm, une 
seconde avancée, moins importante, attribuée 
au Würm III, n’aurait pas dépassé Grenoble. 
C’est pendant l’interstade Würm I-II que se se-
raient constituées les banquettes de la Combe 
de Savoie (Planaise) et du Haut-Grésivaudan 
(Barraux). Le lignite de ces banquettes corres-
pondrait à une phase interstadiaire, (ce que 
suggérait Penck, contrairement à Bourdier). 
Les argiles d’Eybens, traversées par un son-
dage carotté (INQUA, 1969), sont rattachées, 
de ce fait, à l’interglaciaire Riss-Würm. Les 
alluvions sus-jacentes (graviers deltaïques de 
la Gâche ou de Champagnier) et les lignites 
se seraient déposés dans un lac d’obturation 
glaciaire würmien «créé par un bouchon de 
glace morte dans la cluse de Grenoble», consé-
cutif au retrait glaciaire de la grande avancée 
du «Würm II». Ces sédiments seront, à leur 
tour, recouverts par la moraine de la récur-
rence des glaciers de l’Isère et de la Romanche 
au «Würm III», sans érosion majeure. Les re-
cherches de terrain n’ont pas permis de retrou-
ver les cordons morainiques frontaux associés 
à ce stade ultime dans la basse Isère. Du point 
de vue morphologique, l’interprétation des 
formes de retrait permet de reconstituer l’ex-
tension des glaciers. Au SE de Grenoble, les 
moraines de Poisat sont considérées comme 
les témoins de l’avancée maximale du glacier 
isérois lors de cette nouvelle extension. Un 
lac d’obturation de niveau supérieur (245 m) 
se serait alors établi temporairement dans le 
Grésivaudan (fig. II. 36). Une terrasse de kame 
contemporaine se serait mise en place au ni-
veau du Crey d’Eybens : cette formation re-
célait des éléments ligneux datés par Hannss 
(1973). Toutes ces données conduisent les 
auteurs à fixer la limite de ce front glaciaire 
au niveau de Grenoble. D’autres accumula-
tions morainiques identifiées sur le plateau de 
Champagnier sont attribuées au glacier de la 
Romanche qui aurait atteint Uriage à la même 
période (Monjuvent, 1978). Les moraines de 
Poisat témoigneraient donc de la dernière 
avancée du glacier isérois dans l’ombilic gre-
noblois. D’après Fourneaux (1976), il s’agirait 

de la  «récurrence post-wurmienne».
Sondages récents dans la vallée de l’Isère
En 1999, les données acquises à partir du fo-
rage destructif (GMB1) réalisé dans la région 
de Grenoble (Montbonnot) permettent d’envi-
sager une dynamique très différente des flux 
glaciaires au Pléistocène supérieur (Nicoud et 
al., 2002). Ce forage, profond de 536 m, a at-
teint la cote - 318 m NGF. Il met en évidence 
une série glacio-lacustre à lacustre recouverte 
par un épisode fluviatile, le tout reposant sur le 
plancher morainique de la dernière glaciation. 
La sédimentation lacustre semble continue et 
aucun niveau d’érosion ni intercalation de till 
ou de « drop stones » ne sont identifiés. Aucune 
récurrence lors du comblement lacustre n’au-
rait eu lieu d’après ces données. Mais les au-
teurs (communication personnelle  G. Nicoud) 
n’excluent pas l’idée d’un retour du glacier 
isérois, limité à l’ombilic de Grenoble, pendant 
le LGM (MIS 2) ; l’analyse des « cuttings » ne 
permettant pas d’être décisif dans l’identifica-
tion des sédiments.

Conclusion sur la déglaciation de la vallée de 
l’Isère

De ce bref aperçu sur les étapes de retrait gla-
ciaire dans l’ombilic de Grenoble, nous retien-
drons que la récurrence du glacier isérois et du 
glacier de la Romanche dans les ombilics de 
Grenoble et de Vizille est avérée par différentes 
constructions morainiques et deltaïques. 
Ce retour des glaciers de l’Isère et de la 
Romanche, postulé par les auteurs, serait en 
accord avec la chronologie relative suggérée 
par les différentes études dans l’ensemble de 
l’arc alpin : bassin de Laragne pour le glacier de 
la Durance (Jorda et al. 1988), bassin lémanique 
pour le glacier du Rhône (Monjuvent et Nicoud, 
1988 ; Moscariello et. al. 1998 ; Triganon et al., 
2003), vallée de l’Aar pour le glacier de l’Aar 
(Beck et Rutsch, 1958 ; Schlüchter, 1976, 1981) 
; bassin de Constance pour le glacier du Rhin 
(Schreiner 1992 ; Keller et Krayss, 1980,1994 ; 
de Graff et de Jong, 1995). 
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Dans la cluse d’Annecy-Faverges

Cette grande cluse a fait l’objet de nombreuses 
études sédimentologiques (Van Rensbergen, 
1996 ; Manalt, 1998) qui  ont permis de propo-
ser différents scénarii du retrait glaciaire dans 
cet ombilic.
Dans le cadre d’une étude de  la sédimenta-
tion des grandes dépressions occupées par les 
lacs subalpins, Van Rensbergen (1996), tente 
d’interpréter les étapes importantes de la dé-
glaciation des grandes cluses. L’auteur définit 
cinq stades de récession dans la région d’An-
necy (fig. II. 37 et II. 38). Au troisième stade, la 
diffluence du glacier de l’Arve par le seuil des 
Bornes (col d’Evires) serait toujours active et 
atteindrait l’ombilic d’Annecy alors que la dif-
fluence de l’Arly et du Beaufortin serait en re-
trait au S-E du verrou de Talloires/Duingt. On 
retiendra de ce travail la part prépondérante 
donnée par l’auteur aux glaciers de l’Arve et 

du Rhône. 
Toujours à propos de la cluse d’Annecy, Ma-
nalt (1998) désigne l’appareil glaciaire occu-
pant la cluse d’Annecy / Faverges sous le nom 
de glacier de l’Arly (du nom des gorges qu’il 
traverse). Selon l’auteur, à Ugine, ce glacier se 
séparait en deux courants de glace : l’un en di-
rection de la dépression d’Annecy par la cluse 
de Faverges, l’autre en direction d’Albertville 
pour rejoindre le glacier de l’Isère. (fig. II. 39).

Conclusion sur la déglaciation de la cluse 
d’Annecy

A l’examen de la littérature relative à la dégla-
ciation de la dépression d’Annecy, on constate 
que les récents travaux n’ont pas tenu compte 
des études anciennes basées sur de solides 
identifications pétrographiques et interpré-
tations géomorphologiques des dépôts gla-
ciaires. Ces auteurs sont tombés dans l’écueil 
lié au concept traditionnel d’un glacier de 

Fig. II. 36  – Carte de la récurrence du glacier de l’Isère au «Würm III» (Monjuvent, 1978).
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Fig. II. 37 – Interprétation de la déglaciation des cluses de Chambéry et d’Annecy, étapes A, B et  C (Van 
Rensbergen, 1996,) colorisé.
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Fig. II. 38 – Interprétation de la déglaciation des cluses de Chambéry et d’Annecy, étapes D et E (Van 
Rensbergen, 1996), colorisé.

l’Arve puissant dont la diffluence par le col 
d’Evires est omniprésente alors que les glaces 
sont en récession dans la cuvette du lac d’An-
necy. Certains d’entre eux accordent une part 
importante aux glaciers locaux des Aravis.
Cette interprétation est étroitement liée au fait 
que les auteurs ont étudié un secteur précis et 
ne se sont pas attardés sur les bassins versants 
pourvoyeurs en glace, négligeant les données 
de terrain et les travaux réalisés dans les bas-

sins versants voisins.
On s’interroge sur le bien fondé de certaines in-
terprétations paléogéographiques : comment 
concevoir un glacier de l’Arve suffisamment 
épais pour diffluer par le col d’Evires et occu-
per la dépression nord du lac d’Annecy, avec 
un glacier dans la cluse d’Annecy largement 
en retrait au sud du verrou Talloires/Duingt, 
appareil présumé plus proche des zones d’ali-
mentation ?
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Fig. II. 39 – Interprétation des contacts glaciaires au cours des étapes de  retrait dans la cluse d’Annecy 
(Manalt, 1998), colorisé.
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3. 2 – Les stades ultimes dans la vallée 
de l’Arve

Les précurseurs

Les formations d’origine glaciaire de la basse 
vallée de l’Arve ont fait l’objet, dès la fin du 
18e et le début du 19e siècle, de travaux de re-
cherche et d’interprétations à l’exemple de 
précurseurs comme de Saussure (1778), puis 
de Charpentier (1830). 

Dès 1837, De Luc est le premier à reconnaître 
l’origine erratique des blocs calcaires de la 
plaine des Rocailles. Il les attribue à l’action 
des «grands courants fluviaux».

Bien plus tard, Favre (1884), par des descrip-
tions géologiques très complètes, recherche 
minutieusement la limite supérieure de l’erra-
tique et du poli glaciaire. Il croit reconnaître 
un stade glaciaire ancien en aval de Chamonix 
et donne çà et là des éléments de paléogéogra-
phie.  Sa description  de la « Plaine des Rocailles » 
révèle une assimilation de la morphogenèse 
très en avance sur son temps.
En 1876, Viollet-Le-Duc publie « Le massif du 
Mont-Blanc » dans lequel il décrit glaciers et 
moraines, le tout bien illustré par de nom-
breux dessins et croquis. Il énonce et com-
mente sa propre théorie glaciaire. Se fondant 
sur quelques observations, il échafaude une 
paléogéographie du retrait glaciaire des val-
lées du Bon Nant et de Chamonix. 

Au 20e siècle, la « Plaine des Rocailles » fait l’ob-
jet de nouvelles et nombreuses études : celles 
de Delebecque (1909),  de Penck et Brückner 
(1909), de Kilian (1916) et de Kilian et Revil 
(1918). Ces derniers attribuent au stade de Bühl 
(chronologie des Alpes orientales) les dépôts 
de la plaine des Rocailles et à un stade posté-
rieur, les crêtes latérales de Vozerier-Amancy. 

En 1928, Mejean, dans une monographie consa-
crée au bassin de Bonneville, émet une hypo-
thèse nouvelle sur l’origine de « l’urgonien des 
Rocailles ». Il avance l’hypothèse d’un écroule-
ment transporté par le glacier du Borne.

En 1929 et 1931, Corbin et Oulianoff, auteurs 
de la carte géologique du massif du Mont-
Blanc au 1/20 000, font paraître deux articles 
consacrés aux captures glaciaires de la haute 
vallée de l’Arve. 

De Martonne (1931) reprend les interpréta-
tions de ses prédécesseurs ; il ne s’intéresse 
qu’à la haute vallée et ne fait aucune observa-
tion nouvelle concernant l’aval de la vallée de 
Chamonix. 

Deleau, en 1973, s’attarde sur les formations 
d’origine glaciaire de la basse vallée et avance 
des hypothèses sur la genèse de la «plaine des 
Rocailles».

Armand, en 1978, étudie les formations super-
ficielles de la basse vallée de l’Arve ; il propose 
plusieurs étapes de retrait du glacier de l’Arve. 
L’auteur envisage une récurrence qu’il situe à 
la fin du dernier pléniglaciaire : la récurrence 
glaciaire des Rocailles. 

Les études récentes

La décennie qui suit s’avère particulièrement 
féconde : c’est en 1986 que C. Dorthe-Mona-
chon s’attarde sur les formations d’origine 
glaciaire de la basse vallée, puis de la moyenne 
vallée de l’Arve. (fig. II.  40)  Elle note la pré-
sence de dépôts entre Cordon et Combloux et 
interprète la moraine du Fayet d’en Haut. Elle 
propose un stade du glacier à Sallanches en 
relation avec cette moraine.

En 1987, Wetter étudie les moraines du Fayet 
et s’attarde sur la moraine du village de Gra-
vin. Il reconnaît alors trois stades de stationne-
ment du glacier dans l’ombilic de Sallanches 
(fig. II. 41), puis trois stades entre l’ombilic de 
Servoz et celui de Chamonix.
La haute vallée de l’Arve (vallée de Chamo-
nix) fait l’objet de nombreuses études (Mayr, 
1969 ; Bless, 1984 ; Dorthe-Monachon, 1986 ; 
Wetter, 1987 ; Ballandras et Jaillet, 1998 ; Lu-
cena, 1998) qui s’attardent sur les formations 
glacio-lacustres et les barrages latéraux d’ori-
gine glacio-morainique. Ils les attribuent una-
nimement à la récurrence du Dryas récent. 
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Fig. II. 40 – Les étapes de la déglaciation de la vallée de  l’Arve (Dorthe-Monachon, 1986).

Cette paléogéographie est confirmée et affi-
née par l’interprétation de la marge progla-
ciaire du glacier du Tour (Jaillet, Ballandras, 
1999) ou complexe du Planet. De ces travaux 
récents, on mentionnera le travail de Lucéna 
(1998) qui apporte sa contribution à l’étude du 
la récurrence du Dryas récent dans l’ombilic 
de Chamonix (fig. II.  42)
Enfin, en 2005, une étude du bassin de Sal-
lanches met en évidence plusieurs étapes ma-
jeures et secondaires de la déglaciation de la 
moyenne vallée de l’Arve (Coutterand et Ni-
coud, 2005).
Huit stades de stationnement du glacier sont 

reconnus entre le verrou calcaire de Cluses à 
l’aval et le verrou cristallin des Houches :
• les stades de Magland divisés en un stade de 
la Tour Noire - les Villards et un stade de la 
Pierre à Voix, légèrement postérieur ;
• les stades du Fayet divisés en stades de Ro-
binson, des Amérands, du Fayet d’en Haut, du 
Fayet du Milieu et du Fayet d’en Bas ;
• et le stade des Houches, sur le verrou cristal-
lin éponyme.
Ces fluctuations tardiglaciaires du glacier de 
l’Arve dans l’ombilic du Fayet-Sallanches se 
sont déroulées dans un environnement la-
custre. De ce fait, la sédimentation progres-
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Fig. II. 41 – Les étapes de la déglaciation de 
la haute et moyenne vallée de l’Arve (Wetter, 
1987).

Fig. II. 42 - Reconstitution paléogéographique de 
la récurrence du Dryas récent dans l’ombilic de 
Chamonix (Lucena, 1998).
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sive de l’ombilic a provoqué l’oblitération de 
tous les fronts morainiques. Il ne subsiste au-
jourd’hui que les dépôts latéraux (Fig.II. 43).

Cette étude fait apparaître des divergences 
d’interprétation concernant l’extension des 
langues glaciaires, notamment avec celles de 
Dorthe-Monachon (1986). Coutterand et Ni-
coud, comme Wetter (1987), proposent des 
langues glaciaires courtes et pentues, proches 
des analogues actuels. Pour sa part, Dorthe-
Monachon propose un glacier de l’Arve très 
plat et de grande extension longitudinale.

Conclusion générale

La richesse de la couverture quaternaire de la 
région des Alpes nord-occidentales et la rela-
tive abondance des témoins glaciogéniques 
hérités du dernier cycle glaciaire a permis de 
préciser la paléogéographie de l’englacement 
du maximum würmien. 

A l’examen des travaux sur des lobes de pié-
mont du «système glaciaire Rhône/Arve/
Isère», les auteurs sont unanimes pour envi-
sager une avancée maximale, dont les témoins 
s’étendent toujours au-delà des arcs morai-
niques frontaux les mieux représentés. Il s’agit 
du «stade A» du complexe des moraines in-
ternes de l’Est lyonnais et de la basse Isère.

Fig. II. 43 – Reconstitution paléogéographique du stade de Magland et des stades du Fayet (Coutterand 
et Nicoud, 2005).
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Concernant le lobe suisse du glacier du 
Rhône, sa paléogéographie est bien connue 
grâce aux vastes constructions morainiques 
qui courent tout au long du versant oriental 
du Jura. L’alimentation du lobe de piémont 
est bien cernée par les auteurs suisses qui 
concluent à une alimentation principalement 
issue du Valais. 

Dans le bassin lémanique, la paléogéogra-
phie du glacier du Rhône en contact avec le 
Jura est également bien établie. En revanche, la 
paléogéographie  proposée par les auteurs au 
sud de la Chautagne présente de nombreuses 
incohérences : elles concernent en particulier 
le profil longitudinal du glacier alpin ; s’agit-
il du glacier du Rhône ou d’autres appareils 
« glaciers savoyards » ?

Dans la vallée de l’Isère, les moraines latérales 
et frontales de l’ombilic de Grenoble autorisent 
une bonne reconstitution paléogéographique 
du glacier würmien. Malgré tout, de nom-
breuses incertitudes subsistent. Elles concer-
nent : (i) la reconstitution paléogéographique 
du glacier isérois dans la Combe de Savoie : 
l’altitude atteinte par les glaces würmiennes 
a directement influencé la puissance des dif-
fluences de l’appareil isérois dans les massifs 
subalpins des Bauges, de la Chartreuse et du 
Vercors ; (ii) la reconstitution des contacts gla-
ciaires Romanche / Isère et de l’organisation 
des flux dans l’ombilic de Grenoble. Aucun 
auteur n’a cherché à estimer la puissance rela-
tive des deux appareils en contact. Le volume 
de glace issu du bassin de la Romanche semble 
largement sous-estimé (Vivian et Ricq, 1969 ;  
Monjuvent, 1978). D’après les auteurs plus an-
ciens, (Lory, diverses publications) le glacier 
de la Romanche aurait contribué à l’alimenta-
tion du lobe de Moirans.

Concernant l’alimentation du lobe lyon-
nais, les auteurs du XXe siècle, négligeant les 
travaux précurseurs, sont partis du postulat 
que l’appareil rhodanien était responsable des 
constructions morainiques de l’Est lyonnais. 
Partant de ce paradigme, la part à attribuer 
aux flux qui empruntaient la cluse de Cham-
béry devenait alors négligeable. La question 

de l’origine de l’alimentation du lobe lyonnais 
ressurgit. Elle est encore sujette à controverse 
dans l’état actuel des connaissances, aucun élé-
ment déterminant ne permettant de conclure. 
En raison des épaisseurs de glaces atteintes, 
les écoulements des glaciers au Quaternaire, 
guidés par la topographie, empruntaient sou-
vent d’autres cheminements que le réseau 
hydrographique actuel. De ce fait, il est pos-
sible que les «glaciers savoyards» aient contri-
bué à l’alimentation du lobe lyonnais par les 
grandes cluses des massifs subalpins. Sur ces 
hypothèses, l’alimentation depuis le bassin lé-
manique doit être reconsidérée et c’est ici tout 
le sens du travail entrepris.
  
Concernant la reconstitution des flux gla-
ciaires qui ont emprunté les grandes cluses 
de Chambéry et d’Annecy au maximum wür-
mien, aucun consensus ne semble se dégager 
chez les auteurs. L’ensemble des auteurs s’ac-
corde à définir un flux isérois qui a pénétré 
dans le val du Bourget, mais sans en préciser 
l’extension. Des divergences portent sur la si-
tuation géographique des zones de contacts 
glaciaires dans le val du Bourget. Force est de 
constater que les interprétations ont toujours 
été influencées par la représentation tradition-
nelle d’un glacier du Rhône au flux majeur, 
dominant les autres glaciers, malgré les remar-
quables travaux de Falsan et Chantre (1879).
Ce concept désormais traditionnel d’un gla-
cier Arve/Rhône toujours dominant ne laisse 
que peu de place aux flux s’écoulant par les 
grandes cluses et drainant de vastes zones 
d’accumulation glaciaire à l’est de la Savoie et 
de la Haute-Savoie (glaciers savoyards).

La synthèse des connaissances acquises dans 
les massifs subalpins fait état de la «polé-
mique» portant essentiellement sur la puis-
sance des diffluences des glaciers alpins au 
maximum du Würm ; le fonctionnement de 
ces diffluences est directement lié à l’altitude 
atteinte par les glaces alpines. On remarquera 
que la situation proximale des Bauges et du 
Chablais, vis-à-vis des grandes zones d’accu-
mulation et leur dispositif structural très ou-
vert a favorisé la pénétration des glaciers al-
pins dans les vallées de ces massifs. 
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L’état des connaissances démontre bien le 
problème majeur qui réside dans le schéma 
traditionnel d’un flux glaciaire majeur nord 
– sud. Ce flux, matérialisé par le glacier du 
Rhône renforcé des apports du glacier de 
l’Arve, serait responsable de la mise en place 
du «complexe des moraines internes» de 
l’Est lyonnais. Partant d’un autre schéma de 
pensée initié par les précurseurs, les recons-

titutions des flux pourraient tenir compte de 
la  présence des vastes zones d’alimentation 
situées globalement à l’est des massifs subal-
pins. De cette conception, il est possible que 
les flux principaux se soient écoulés selon une 
direction est – ouest, faisant abstraction du ré-
seau hydrographique tel qu’il est connu au-
jourd’hui. 
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Planche hors-texte 5 : Quelques uns des  principaux acteurs de l’étude du Quaternaire alpin.
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Fig. II. 44  - Interprétation de la coupe des Dranses et des Terrasses de Thonon (Gagnebin, 1937).

4 - Les problèmes de la chronologie du maximum d’englacement würmien  
et de la déglaciation

L’état précédent des connaissances a 
permis d’entrevoir la grande disparité des 
interprétations et des études. On constate 
que la plupart des travaux ont cherché à 
dater les évènements glaciaires relatifs à leur 
terrain d’étude sans pour autant intégrer les 
observations issues des terrains voisins.
Ce chapitre a pour objectif d’établir une 
synthèse des données relatives à la chronologie 
du dernier cycle glaciaire würmien dans 
la partie nord-occidentale de l’arc alpin. 
L’examen d’une littérature abondante dont 
les premiers écrits remontent au XIXe siècle a 
pour objet de poser les principales conclusions 
émises par les différentes écoles de pensée et 
d’en dégager les grandes tendances. 
Le développement de nouvelles méthodes 
de datation et l’émergence de nouveaux 
schémas d’évolution de la chronologie du 
Quaternaire récent permettent de compléter 
l’état des connaissances sur la chronologie des 
évènements glaciaires «récents».

4. 1 – Les données chronologiques dans 
les Alpes françaises

4. 1. 1 - Le bassin lémanique 

Cette région a fait l’objet dès le début du 
XXe siècle de travaux sur la chronologie des 
incursions glaciaires. 
A cette époque, la majorité des  quaternaristes 
est ralliée aux théories de Penck et Brückner 
(1901-1909). Les études  qui suivent se 
consacrent à l’établissement d’une chronologie 
détaillée des fluctuations glaciaires. En 1937, 
Gagnebin publie «Les invasions glaciaires 
dans le bassin du Léman». Il identifie dans 
la basse vallée des Dranses des dépôts 
morainiques qu’il associe à deux grandes 
glaciations (fig.  II.  44). Il attribue au Würm 
le glaciaire supérieur, dans lequel il place les 
dépôts interstadiaires qu’il n’a pu observer, 
mais dont l’existence lui a été rapportée par les 
travaux antérieurs de Favre (1867). 
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Etudiant les graviers de la Côte, Gagnebin 
(1937) pense qu’ils se sont déposés sur les 
flancs du glacier würmien lors de son avancée. 
Le glacier en crue aurait ensuite recouvert ses 
alluvions fluvioglaciaires. 
Plus tard, toujours dans l’affleurement des 
Dranses, une couche dite « tourbeuse » inters-
tratifiée dans un complexe morainique est 
découverte sous le village d’Armoy (Lemée 
et Bourdier, 1950). Cette couche est décrite 
comme celle observée auparavant par Favre 
(1867), bien que ce dernier l’ait qualifiée de 
«niveau à lignites - et non tourbeuse». Une analyse 
pollinique est réalisée sur ces dépôts (Lemée 
et Bourdier, 1950) afin d’en connaître l’âge et 
la signification paléoclimatique : les auteurs 
postulent alors que cette tourbe s’est déposée 
au cours d’un interstade würmien (Lemée et 
Bourdier, 1950 ; Lemée, 1952). Bourdier (1962) 
évoquera plus tard la possibilité d’un âge in-
terglaciaire. En se fondant sur les interpréta-
tions de Favre (1867) et la comparaison avec 
les charbons feuilletés d’âge interstadiaire de 
la Wässerifluh (Lüdi, 1953), il rapporte ces 
tourbes à un épisode marécageux succédant 
au glacier würmien  !   Vernet (1956) date ces 
dépôts du retrait rissien, voire d’une progres-
sion würmienne. En 1973, il fournit un âge 14C 
≥ 35 000 BP pour un échantillon de lignite du 
Signal de Bougy, prélevé par Jeannet.
A l’issue de ces travaux pionniers, la conception 
d’une glaciation würmienne se résumant à une 
unique avancée glaciaire  est mise à mal par 
la découverte de différents dépôts organiques 
infra-morainiques attribués au Würm. Après 
la mise en évidence d’une «pluralité des glacia-
tions», la question d’une «pluralité des épisodes 
glaciaires» au sein du dernier cycle glaciaire est 
avancée à son tour.
A ce propos, Bourdier (1968) écrit : «Les avancées 
glaciaires, qui résultent d’une certaine conjonction 
entre le froid et l’humide, (...) sont des phénomènes 
discontinus, qui détruisent souvent sur leur pas-
sage les dépôts antérieurs ou les recouvrent de leurs 
sédiments. La presque totalité des géologues trouve 
commode de désigner la dernière période froide sous 
le nom de Würm (...) ; pourrait-on souhaiter qu’à 
l’expression : la glaciation wurmienne (...) on subs-
titue l’expression : les glaciations wurmiennes ?» 
Comme précédemment évoqué, c’est dans les 

années 1960 que Burri, (1962, 1963, 1977) en-
treprend une étude approfondie des terrains 
quaternaires de la région lémanique. A l’is-
sue de son volumineux travail, incluant de 
nombreuses données polliniques (Villaret et 
Weidmann in Burri, 1963), Burri conclut que 
le glacier du Rhône atteignit le Piémont lors 
de sa première extension, probablement au 
cours du Würm ancien. De ce fait, les travaux 
de Burri (1962, 1963, 1977) sont véritablement 
les premiers à contredire l’idée devenue clas-
sique d’un maximum des avancées glaciaires 
vers  20  000 BP. C’est au cours de la décennie  
1980-1990 que les études issues des enregistre-
ments paléoclimatiques (δ 16O / 18O) en milieu 
océanique et milieu continental (inlandsis) va-
lideront l’hypothèse d’un maximum de froid 
mondial, le Last Glacial Maximum (LGM) au-
tour de 20 000  BP. Beaucoup de chercheurs 
ont, alors, adapté cette chronologie à leur ter-
rain d’étude en milieu continental.
Le LGM (stricto sensu) défini par Crowley et 
North (1991) est basé sur le dernier maximum 
des courbes SPECMAP, (δ 16O / 18O) des dépôts 
carbonatés (fig. II. 45) (Chappell et Shackelton, 
1986). Il correspond à une période comprise 
entre 18 000 14C BP et 21 000 14C BP, soit en âge 
calibré 20 000 – 23 000 cal BP. 
Ce schéma reposant sur le volume des glaces 
à l’échelle mondiale, perturbera plus les tra-
vaux des quaternaristes travaillant sur la chro-
nologie du Pléistocène récent dans les Alpes 
qu’il ne les aidera. En effet, s’appuyant sur les  
nombreuses datations disponibles du système 
glaciaire Rhin / Linth (maximum récent, MIS 
2), de nombreux auteurs ont cherché systéma-
tiquement à calquer la chronologie alpine sur 
ce schéma. Cette situation rendra alors l’hy-
pothèse de Burri d’autant plus difficile à dé-
fendre au sein de la communauté scientifique 
suisse allemande. L’hypothèse d’un maximum 
würmien ancien n’est alors plus défendue que 
par une minorité, et Burri, en expert du Qua-
ternaire lémanique, fait figure de précurseur. 
Ses travaux qui s’appuyaient sur une stratigra-
phie bien définie, conduisaient de fait à pro-
poser une chronologie plus ancienne pour les 
Alpes nord-occidentales. 
Les nouveaux forages réalisés autour d’Evian 
(Brun, 1966 ; Balkalowicz et al., 1970 ; Dray, 
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1971 ; Blavoux, 1978 ; Brun, 1977 ;  Blavoux et 
al., 1980) et de nouvelles datations ont conduit 
les auteurs à proposer les premières interpréta-
tions chronologiques (Blavoux, 1966; Blavoux 
et Brun, 1966a, 1966b ; Blavoux et Dray, 1971 ; 
Blavoux,1988). Selon eux, l’évolution du gla-
cier du Rhône dans le bassin lémanique au 
cours du Würm, se traduirait par le schéma 
suivant :

• une avancée maximale antérieure à 35 000 
BP, atteignant probablement 1300 m d’altitude 
sur le plateau de Gavot ;

• une période de décrue glaciaire (Würm 
moyen), à  l’origine de dépôts lacustres à 
tourbeux intercalés dans la moraine. Blavoux 
(1988) pense que le Léman était proche de sa 
cote  actuelle au cours de ces interstades ;

• une nouvelle avancée pendant le Würm 
récent, ne dépassant pas 850 m d’altitude. 
Ainsi, l’étude des formations quaternaires de la 
région d’Evian recoupe les mêmes conclusions 
que celles de Burri (1963, 1977). Les études et 
publications ultérieures (Nicoud et al., 1993 ; 
Coddet  et al., 1993) vont alors relancer le débat 
d’un maximum d’englacement ancien dans les 
Alpes, en totale concordance avec les travaux 
de Burri (1963). 

En 1992, les travaux de Maystre et Vergain 
confortent l’hypothèse d’un maximum 
d'englacement ancien. Leur chronologie 
relative basée sur la stratigraphie envisage 
une dernière extension paroxysmale du gla-
cier du Rhône au cours de l’interpléniglaciaire 

Fig.II. 45 – Courbe SPECMAP ; interprétation du volume mondial des glaces (Chappell et Shackelton, 
1986). 
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würmien (MIS 3), suivie d’un retrait, puis 
d’une dernière récurrence limitée à la région 
genevoise au cours du dernier Pléniglaciaire 
(MIS 2), (fig. II. 46).

Enfin, à partir de nombreuses données lithos-
tratigraphiques et radiométriques, Triganon 
(2002) propose un schéma chronologique des 
événements glaciaires rhodaniens (fig. II. 47).  Ce 
dernier reprend les hypothèses de Burri (1963, 
1977), de Blavoux (1988) et de Nicoud et al., 
(1993).
 
Conclusion sur le bassin lémanique 

Dans la cuvette lémanique, la pluralité des 
épisodes glaciaires au cours du cycle würmien 
est démontrée. La plupart des auteurs recon-
naissent un épisode d’englacement ancien 
paroxysmal suivi d’une déglaciation du bas-
sin lémanique,  d’un retour du glacier jusqu’à 
Genève, puis d’une ultime oscillation jusqu’à 
Nyon (Petit Lac).  

4. 1. 2 – Dans l’Est lyonnais 

Les nombreux travaux de Bourdier (1962, 
1968) ont  porté sur les fronts et la périphé-
rie glaciaires, notamment sur l’Est lyon-
nais et la Bièvre Valloire. S’appuyant sur 
de nombreuses études antérieures, et sur 
des arguments floristiques, faunistiques 
et archéologiques, Bourdier argumente sa 
chronologie d’une glaciation würmienne qu’il 
place très tardivement. L’auteur présente une 
synthèse dans laquelle il envisage cinq pulsa-
tions glaciaires majeures au cours du Würm. 
Il tente d’apporter un cadre chronologique 
pour ces cinq maxima de froid, séparés par 
des réchauffements climatiques (fig.  II. 48). 
Bourdier se fonde sur un ensemble de données 
indirectes (faunistiques, floristiques, préhis-
toriques et archéologiques développées par 
Movius et Judson, 1956) pour dater l’avan-
cée maximale du glacier isérois vers la fin du 
Würm  « Würm IV »,  (entre 26 000 et 18 000 BP). 

Fig. II. 46 - Schéma chronologique des événements 
glaciaires rhodaniens dans la partie occidentale du 
bassin genevois (Maystre  et Vergain, 1992).  

Fig. II. 47 - Schéma chronologique des événements 
glaciaires rhodaniens dans la cuvette lémanique 
(Triganon, 2002).
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Mandier (1984) s’intéresse à son tour aux 
fronts würmiens et à la chronologie des événe-
ments glaciaires dans la région de l’Est lyon-
naise. Tout comme Bourdier (1962), Mandier 
propose cinq pulsations glaciaires majeures 
identifiées à partir de cinq séries de moraines 
frontales associées à des sandurs, séries cor-
respondant chacune à une période de station-
nement du glacier rhodanien, suivie d’une 
phase de retrait. Mandier propose de corréler 
géométriquement les différentes moraines de 
ces cinq stades aux terrasses fluvio-glaciaires, 
mais, tout comme Bourdier (1962, 1968), il ne 
dispose pas d’éléments directs de datation. Il 
s’appuie largement sur des critères pédolo-

giques (altération des sols) et pétrographiques 
(minéralogie des terrasses), pour proposer le 
schéma chronologique suivant :

• un maximum d'avancée au cours du 
Würm ancien (stade A);

• une réavancée datant du Würm supérieur 
(stades B et C). Il envisage un âge würmien tar-
dif pour cette réavancée, en se fondant sur des 
corrélations entre les stades B à D et les basses 
terrasses de  Péage-de-Roussillon, datées entre 
20 370 ± 460 ans BP (David et al., 1972) et 14 710 
± 620 ans BP (Chapotat et al., 1980) ;

• une déglaciation finale (stades D et E).
Ainsi, Mandier (1984) propose une chronologie 

Fig. II. 48 – Pluralité des glaciations : interprétations successives des formations fluvio-glaciaires du Bas-
Dauphiné (Bourdier, 1962).
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glaciaire divergente de celle de Bourdier 
(1962), qui n’envisage qu’un seul maximum 
glaciaire récent ; cette chronologie est marquée 
par deux avancées glaciaires majeures dans la 
région lyonnaise au cours du Würm dont la 
plus étendue serait la plus ancienne.

Après les études de Mandier, les travaux sur 
l’axe Lyon/Genève mettent au jour des argiles 
à tourbes et lignites reposant sur la moraine du 
stade A à Balan. La datation sur tourbe donne 
des âges de 17 300 ± 510 14C BP,  24 110 ± 90014C 
BP et < 35 000 14C BP, (Vilain, 1988). Ce nouvel 
élément chronologique postule pour une avan-
cée maximale du glacier du Rhône au cours 
du Würm ancien, contestant ainsi l'hypothèse 
de David (1967) selon laquelle une seule crue 
glaciaire aurait atteint la région lyonnaise, au 
cours du Würm récent. Cependant, l’absence 
de datations directes pour les stades B, C, D et E 
(clairement marqués par des cordons morainiques) 
laisse ouverte la question de l’âge d’une éven-
tuelle réavancée sur l’Est lyonnais. Conscient 
de la fragilité du calage chronologique indirect 
proposé pour les stades B, C et D, Mandier 
(1984) n’exclut pas l’hypothèse d’une seule 
avancée maximale (matérialisée par le stade 
A), suivie d’oscillations du front plus limitées.  
Il avance dans sa thèse (1984) : « En conclusion… 
sur les différentes phases du glacier würmien, nous 
pouvons affirmer l’existence générale de cinq pulsa-
tions glaciaires. Ce chiffre constitue un minimum 
car de toute évidence certaines avancées plus fortes 
que les autres ont pu effacer les traces des précé-
dentes. De plus, si on voulait examiner la situation 
en détail, on pourrait voir, par exemple, que la ride 
n°1 de la phase  de stationnement   est en fait double 
car, immédiatement en avant d’elle, existe souvent, 
mais pas partout, une ride secondaire plus petite et 
qui s’en détache mal comme c’est le cas de la ride 
du Cloitre, au nord d’Heyrieux (cote 297 m), ou 
pour celle  de Fouillouse, au nord de Grenay (270 
m). Il est donc clair que toutes les phases que nous 
avons distinguées dans ce chapitre n’ont pas proba-
blement la même importance, en particulier sur le 
plan de la durée. Nous devons nous demander à ce 
sujet si l’isolement de la phase maximale ancienne, 
par rapport aux cordons des moraines internes si-
tuées en retrait, a un sens chronologique impor-
tant, autrement dit, si elle représente une coupure 

significative. La même question doit être posée éga-
lement pour les autres stades repérés à l’intérieur 
de l’arc des moraines internes de Grenay ».
Cependant, Mandier reste plus convaincu par 
un scénario de déglaciation partielle au cours 
du Würm moyen (interpléniglaciaire wür-
mien), suivie d'une "réactivation des dômes de 
glace»  au cours du Würm récent (Mandier, 
1988). Cette hypothèse que nous avons com-
mentée plus haut doit être abandonnée. 

Mandier avait cependant connaissance des 
travaux effectués dans la région d’Evian, en 
faveur d’une déglaciation précoce de la région 
genevoise (Blavoux et Dray, 1971, Brun, 1977 
; Blavoux, 1988 ; Nicoud et al., 1993 ; Mosca-
riello, 1996). Conscient de ces contradictions, 
l’auteur suggère, à titre d’hypothèse (Mandier, 
2003 a), qu’une crue majeure et tardive du gla-
cier isérois pourrait expliquer cette réavancée. 
Il s’appuie sur une datation au radiocarbone 
du forage de Moras (28 155 ± 515 14C BP), située 
à la base de dépôts lacustres. Sa présence est 
liée à une obturation de la vallée de Moras par 
une moraine mise en place par une langue dif-
fluente du «glacier du Rhône» (Mandier, 2003 
a). Mais ce dernier point est en contradiction 
avec les études menées dans la vallée du Drac 
(Malenfant, 1969 ; Montjuvent, 1978, 1980) et 
dans le Grésivaudan (Hannss, 1973 ; Montju-
vent et Nicoud, 1987, Krbetschek et Hannss, 
2000 ; Nicoud et al., 2003).
Enfin, le même auteur (2003 b)  tente de 
corréler les stades de l’Est lyonnais avec l’en-
registrement isotopique du Groenland. Il 
calque les différents stades sur les enregis-
trements isotopiques et propose alors que 
le "LGM rhodanien" du stade A (âge > 45 000 
cal BP, industries du Moustérien laminaire 
au sommet d’une terrasse), soit plutôt corrélé 
au stade isotopique 4 ; hypothèse à laquelle 
nous adhérons. En revanche, pour les stades 
B et C, il envisage deux solutions : la première 
les associe au double pic de froid entre les in-
terstades «GRIP» 4 et 5, la seconde les corrèle 
respectivement aux événements de Heinrich 5 
et 4. Quant au stade D, il envisage de le caler 
avec le coup de froid compris entre les inters-
tades GRIP 3 et 2 (événement de Heinrich 2). 
Enfin, il propose de relier le stade E (Morestel) 
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au coup de froid postérieur à l’interstade 2 qui 
s’achève vers 18 250 cal BP (fig.  II. 49). C’est 
avec beaucoup de prudence que nous devons 
considérer cette chronologie qui se veut abso-
lue ; les attributions des stades d’englacement 
avec les évènements froids figurés par les 
courbes GRIP et GISP s’avèrent  des plus aléa-
toires (communication personnelle de Claude 
Lorius). Cet exercice périlleux a été tenté en 
vain par Buoncristiani et al. (2002) pour la 
chronologie des stades de retrait de la calotte 
jurassienne.  
Mandier démontre clairement que l’extension 

maximale des inlandsis n’est pas synchrone 
avec le maximum alpin. En effet, le stade 
A ou stade de Béligneux prouve l’existence 
d’une pulsation ancienne du glacier würmien 
dans les Alpes antérieure à  35 500 BP. L’au-
teur fait ressortir le diachronisme qui semble 
exister entre le maximum des inlandsis 
(LGM) et le maximum d’englacement de 
l’est-lyonnais, beaucoup plus ancien.
Le seul élément datable reconnu dans ce cou-
loir du Rhône est le lignite du Vérinay, re-
couvert par de la moraine. Etudié par Donze, 
Méon-Vilain et Samuel (1972), ce lignite plus 

Fig. II. 49  – Tentative de corrélation des stades glaciaires de l’Est lyonnais avec la courbe GRIP (Man-
dier, 2003).
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ancien que 37 000 BP est attribué à l’intergla-
ciaire Riss-Würm. Malheureusement situé en 
dehors des complexes fluvio-glaciaires, en rive 
droite du Rhône au nord de Seyssel, il ne per-
met pas de dater ces complexes caillouteux.

Conclusion sur l’Est lyonnais

Sur le piémont étudié par Mandier, la plupart 
des datations citées en référence correspon-
dent à des âges post-glaciaires, donc à des âges 
minimaux. Dans cette région, aucune forma-
tion morainique n’a pu être encadrée, à la fois, 
par un âge minimal et un âge maximal. On 
peut regretter par ailleurs que l’auteur s’abs-
tienne de mentionner les datations obtenues 
dans l’ombilic de Grenoble.

4. 1. 3 – Le bassin du Drac et la basse Isère

A partir des observations dressées dans le 
bassin du Drac et dans la cluse de Grenoble, 
Monjuvent (1978) envisage une chronologie 
relative puis absolue des pulsations du glacier 
isérois pendant le Würm. Il attribue le maxi-
mum d’avancée glaciaire au «Würm II» sur les 
critères suivants :

• datation d'un bois trouvé dans une mo-
raine locale (Prélenfrey-du-Gua), superposée 
à une moraine alpine, d’un âge supérieur à 
37 000 BP (Monjuvent, 1969) ;

• industrie moustérienne à la surface d’une 
moraine alpine (les Guillets) dans le val de 
Lans-en-Vercors (Malenfant, 1969).
De récentes datations par thermoluminescence 
obtenues dans le bassin de l’Isère indiquent 
que le glacier de l’Isère atteignit son maximum 
d’extension entre 87 000 ± 5 000 BP et  54 000 
± 5 000 BP, au cours du «Würm inférieur » (Kr-
betschek et Hannss, 2000 ; Krausch C., 2001) 
ou Würm précoce.
Au sud-est de Grenoble, les moraines de 
Poisat sont considérées comme les témoins de 
l’avancée maximale vers le sud du glacier de 
l’Isère pendant cette nouvelle extension. Un 
lac d’obturation de niveau supérieur (245 m) 
est matérialisé par la terrasse de kame du Crey 
d'Eybens. Les éléments ligneux qu’elle conte-
nait ont permis de dater cette formation autour 
de 26 500 (-1 800 / +2 650 BP), 29 000 ± 500 14C 

BP et 47 000 BP; Hannss, 1973). Tous ces élé-
ments conduisent les auteurs à proposer la 
limite du front glaciaire vers Grenoble lors 
de cette dernière avancée.  De plus, d'autres 
accumulations morainiques ont été identifiées 
sur le plateau de Champagnier ; ces dernières 
seraient attribuables au glacier de la Romanche 
qui aurait atteint Uriage à la même période 
(Monjuvent, 1978). 

Conclusion sur la basse Isère

Tout comme dans le bassin lémanique, les 
données plaident en faveur d’un englacement 
ancien paroxysmal, suivi d’une déglaciation, 
enfin d’un retour des glaciers limité à l’ombilic 
de Grenoble pour le glacier de l’Isère et à l’om-
bilic de Vizille pour le glacier de la Romanche.  

4. 1. 4 – Approche chronologique dans le Jura 

Suite aux travaux d’Aubert (1965), Campy 
(1982) apporte des précisions quant à la chro-
nologie des évènements glaciaires du Jura.A 
partir de l’étude de remplissages de grottes «à 
très faible distance du front des moraines in-
ternes» (Grotte de Gigny) et d’une datation 14C 
à 28 500 ± 1400 BP sur des os contenus dans les 
sédiments pédogénisés, Campy propose un 
âge «Würm récent» pour la phase d’extension 
maximale de la calotte jurassienne. 
Sa chronologie de la déglaciation jurassienne 
au Würm se rapproche plutôt de celle envisa-
gée par Bourdier (1961). Elle est, par contre, 
bien différente de celle avancée pour le bas-
sin du Drac (Malenfant, 1969 ; Montjuvent, 
1973, 1980) et dans le Grésivaudan (Hannss, 
1973 ; Montjuvent et Nicoud, 1987, Krbetschek 
et Hannss, 2000 ; Nicoud et al., 2003), voire des 
propositions avancées par Burri (1977). 
Un détour par la Suisse, en marge de notre 
terrain d’étude, s’impose ; il permettra d’ex-
pliquer en partie l’émergence du paradigme 
lié aux interprétations chronologiques des au-
teurs bernois. 
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4. 2 – Les données suisses

4. 2. 1 - Le lobe suisse du glacier du Rhône

Force est de constater l’indigence des datations 
disponibles sur le Seeland, région occupée par 
le lobe de Wangen du glacier du Rhône au 
Pléistocène récent. Cependant, on mentionnera 
une datation de limon tourbeux sous la 
moraine attribuée au maximum de 25 090 ± 
5 50 14C BP (Arn, 1984). Un échantillon de bois 
retrouvé dans la moraine de fond (attribuée 
au maximum würmien) aux « Breguettes » 
(Cortaillod, canton de Neuchatel) a donné un 
âge plus ancien que 52 000 14C BP  (Weber-
Tieche, 1998), (fig. II. 50). 
Récemment, Ivy-Ochs (Ivy-Ochs et al., 2004) 
a confirmé les résultats de datation du maxi-
mum würmien du lobe suisse obtenus dans le 
cadre de sa thèse de doctorat (Ivy-Ochs, 1996), 
(fig. II. 51). Ils fournissent des âges récents au-
tour de 20 000 BP.  Sans doute bien consciente 
de la fragilité des résultats de datation sur les 
blocs erratiques, l’auteur s’appuie sur les pu-
blications de l’école bernoise et reprend les 

mesures publiées dans sa thèse (1996) en les 
complétant par la mesure de deux isotopes 
cosmogéniques 26Al et 36Cl. Les résultats ob-
tenus semblent confirmer l’âge jeune attribué 
aux moraines du lobe suisse. 
Les âges moyens déduits de la concentration 
en radionucléides permettent aux auteurs 
d’avancer que  «le glacier du Rhône a commencé 
à se retirer du piémont entre 21,1 et 19,1 ka BP». 
Cette précision semble bien surprenante, les 
surfaces échantillonnées étant soumises à des 
taux d’érosion toujours hypothétiques. Dans le 
cas précis, il s’agit de gneiss à forte foliation 
subhorizontale particulièrement soumis à la 
desquamation. Les taux d’érosion appliqués 
(3 mm/ ka) semblent largement sous-évalués. 
Les arguments majeurs des auteurs résident 
dans le fait que les âges obtenus coïncident 
avec le maximum mondial du volume des 
glaces (entre 24 et 19 ka). Les auteurs s’ap-
puient sur des publications de l’Université de 
Berne (Preusser et al., 2003 ; Kelly et al., 2005), 
ainsi que sur diverses publications traitant 
du LGM (s.s.) (Johnsen et al., 1992 ; Stuiver et 
Grootes 2000 ; Johnsen et al., 2001) et des varia-

tions glacio-eustatisques 
(Lambeck et al., 2002). 
A ce propos, on s’inter-
roge sur le bien fondé 
de certaines références 
bibliographiques. En ef-
fet, les variations glacio-
eustatisques et le signal 
isotopique océanique 
traduisent uniquement 
le volume mondial des 
glaces, totalement insen-
sible aux fluctuations du 
volume de la glaciation 
alpine. 

Plus récemment, Preusser 
(Preusser et al, 2004) fait 

Fig. II. 50  –  Relevé stratigra-
phique de la coupe des «Bre-
guettes» (Cortaillod, NE), 
position stratigraphique des 
échantillons datés (Weber-
Tieche, 1998).    
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Fig. II. 52 – Gravière de Finsterhennen, position 
stratigraphique de la dent de mammouth datée 
(Preusser et al., 2004).

Fig. II. 51 – Localisation des blocs er-
ratiques datés et reconstitution paléo-
géographique du lobe suisse au maxi-
mum würmien (Ivy-Ochs et al., 2004)

état de la datation d’une dent de mammouth 
à 30 200 ± 250 BP découverte à Finsterhennen 
(Seeland) dans une unité fluvio-glacaire re-
couverte par une moraine de fond attribuée au 
maximun würmien (fig. II. 52). Cette datation 
est complétée par deux datations OSL (26 800 ± 
250 14C BP ) dans la même unité.

4. 2. 2 - Dans le bassin rhénan et le bassin de 
Zurich

Depuis les travaux de Penck et Brückner (1909), 
ce sont les glaciers du Rhin et de la Linth qui 
servent de référence morphostratigraphique 
pour les glaciers du piémont alpin. Sur ces gla-
ciers, trois stades majeurs ont été définis :

• les stades maxima de Chaffhausen pour 
le lobe de piémont du glacier du Rhin et de 
Killwangen - Spreitenbach, pour le glacier de 
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la Linth ;
• les stades de Stein-am-Rhein (glacier du 

Rhin), de Zürich (glacier de la Linth). Un pa-
rallélisme a été tenté entre le «stade lémanique» 
et le stade de Zürich (Hankte, 1978), mais les 
correspondances s’avèrent très incertaines en 
raison de la morphologie particulière du gla-
cier du Rhône ;

• et les stades de Konstanz (glacier du 
Rhin), de Hurden (glacier de la Linth).

La référence ; la stratigraphie de Gossau  
(Canton de  Zurich)

La gravière de Gossau, située au sud du bassin 
du Greifensee (450 m) à l’est du Zurichsee (lac 
de Zurich), a retenu l’attention de plusieurs 
générations de quaternaristes depuis Oswald 
Heer (1865). 
La coupe stratigraphique permet d’observer de 
bas en haut la succession suivante (fig. II. 53) : 

• de 7 à 11 m une alternance de séquences 

fluvioglaciaires, de niveaux tourbeux et orga-
niques et deltaïques. La formation deltaîque 
est corrélée à une avancée du glacier jusqu’au 
seuil de Hombrechtikon ;

• de 4 à 7 m des graviers d’origine fluvio-
glaciaire (proximale) ;

• de 1 à 4 m une diamicte interprétée comme 
moraine de fond (basal till). 

La puissante formation située entre  7 et 11 m 
est interprétée comme interstadiaire (Schluch-
ter, 1987). Les horizons tourbeux s’intercalent 
avec les alluvions d’origine fluvioglaciaire. 
Les nombreuses datations radiométriques de 
matières organiques  réalisées dans cette uni-
té ont donné des âges compris entre 28 550 et 
54 000 14C BP, réunis dans deux ensembles. Ce 
complexe désigné sous le vocable de Gossau 
- Interstadial - Komplex correspondrait à  l’in-
terpléniglaciaire würmien (MIS3). 
Plus récemment, le profil de Gossau a été 
réinterprété par Schlüchter, (Schlüchter et 

Fig. II. 53 - Stratigraphie de la gravière de  Gossau : la formation morainique supérieure, unité 1, est at-
tribuée au maximum würmien du  glacier de la Linth (Schlüchter et al., 1987), colorisé.



4 - Les problèmes de la chronologie

111

al., 1991 ; Schlüchter, 1992) et la série lithos-
tratigraphique a fait l’objet de datations ra-
diométriques. Les résultats antérieurs sont 
confirmés  ; les niveaux à charbons feuilletés 
et tourbeux séparent deux formations glacio-
géniques. De plus, les analyses polliniques de 
Welten (1982, 1988) confirment l’attribution 
des lignites à une ou plusieurs phases inters-
tadiaires. 
L’unité supérieure est interprétée comme mo-
raine de fond déposée lors de la dernière crue 
du glacier de la Linth. D’après les auteurs, elle 
correspond de fait au stade de Killwangen-
Spreitenbach du maximum d’extension wür-
mienne. 
Cette interprétation suggère quelques re-
marques : au stade de Zurich, le glacier de la 
Linth atteignait l’extrémité nord du lac (al-
titude 415 m), soit 25 km en aval du seuil de 
diffluence d’Hombrechtikon (525 m) en rive 
droite (fig. II. 54). En rive gauche, la longue 
moraine qui sépare le Zurichsee de la vallée 

de la Sihl dessine parfaitement sur une dis-
tance de 30 km le profil longitudinal de la lan-
gue glaciaire du Stade de Zurich (Schlüchter 
et al., 1988). Face au seuil d’Hombrechtikon, 
l’altitude de cette moraine approche 650 – 700 
m. En rive droite, le glacier a donc largement 
transflué sur le bassin de Gossau situé 10 km 
au nord, en aval du seuil d’Hombrechtikon, la 
langue glaciaire atteignant alors Dübendorf 
(450 m) 10 km en aval de Gossau. De plus, le 
site de Gossau est distant de plus de 30 km 
des moraines terminales du Maximum wür-
mien de Killwangen/Spreitenbach. De ce fait, 
il n’est pas exclu que la formation morainique 
supérieure (basal till) de Gossau soit contem-
poraine du stade de Zurich. 
Schlüchter (1991) corrèle les formations flu-
vioglaciaires reconnues à la base du complexe 
interstadiaire avec le Pléniglaciaire inférieur 
(MIS 4). Il envisage alors une glaciation de 
moindre extension au Pléniglaciaire inférieur 
qu’au « LGM ». 

Fig. II. 54 - Paléogéographie du glacier de la Linth au stade de Zurich et localisation du site de Gossau 
(Schlüchter et al., 1987), colorisé.
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Les données du Walensee

Au  Walensee, à quelques dizaines de km des 
moraines frontales du maximum würmien, 
une série haute de 85 m permet d’identifier 
deux formations morainiques. Celles-ci sont 
séparées par un complexe sédimentaire mis 
en place dans un environnement glacio-la-
custre. Dans cette unité, des datations d’échan-
tillons de bois découverts dans des niveaux 
de charbons feuilletés ont donné des âges 
compris entre 41 400 (+2400/-1800) et 48 800 
(+1280/1070) 14C BP. Une corrélation palynos-
tratigraphique avec les analyses polliniques de 
Burga, Wynistorf  et Schindler (Schindler et al., 
1985) est proposée par Schlüchter (Schlüchter 
et al., 1987), les deux complexes interstadiaires 
présentant de grandes similitudes.
Les auteurs proposent une chronologie 
absolue et suggèrent une crue importante 
des glaciers antérieure à 60 000 14C BP (MIS 4) 
débordant sur le piémont. Selon eux, cette crue 
serait restée en retrait de la dernière attribuée 
au «LGM» (MIS 2). 

Le bassin rhénan

Le bassin de Constance, occupé par le lobe de 
piémont du glacier du Rhin est indissociable du 
glacier de la Linth, puisque ce dernier est issu 
d’une digitation du glacier du Rhin au niveau 
de Sargans. Il a fourni la série de datations la 
plus complète. C’est également sur ce lobe 
que les premières étapes de la récession wür-
mienne ont été les mieux étudiées et identifiées. 
Trois complexes de marge glaciaire ont été 
définis, ceux de Schaffhouse/Feuerthalen 
(LGM), de Stein-am-Rhein et de Konstanz 
(Schreiner 1992 ; Keller et Krayss, 1980, 1993, 
1994, 1998 ; de Graaff et de Jong, 1995). 
Contrairement à l’Est lyonnais et en considé-
rant l’ensemble des datations disponibles, il 
est ici question d’un deuxième stade paroxys-
mal. Les auteurs concluent tous à un LGM 
entre 20 000 et 18 000 14C BP et proposent une 
succession des deux autres complexes entre 18 
000 et 15 000, voire 14 000 14C BP. Deux datations 
à Flurlingen suggéreraient que le glacier du Rhin 
n'a atteint son maximum qu'après 25 000 14C BP 
(Rey, 1995 ; Frank et Rey, 1996).

A Ravensburg-Knollengraben, une couche 
de limons organiques intercalée entre deux ni-
veaux morainiques est datée de 22 130 ± 225 C14 
BP (Weinhold, 1973). La moraine supérieure est 
interprétée comme celle du LGM ; les auteurs 
en déduisent un LGM postérieur à 22 000 14C 
BP. Cependant, le site se trouvant quelques 
kilomètres en retrait du complexe de marge 
glaciaire de Stein-am-Rhein, on ne peut exclure 
que cet "interstade" soit intercalé entre le LGM 
et le stade de Stein-am-Rhein, dans une zone 
de fluctuation du front glaciaire. La datation 
indiquerait alors un âge maximal pour le stade 
de Stein-am-Rhein et un âge minimal pour le 
LGM (Schoeneich, 1998).

4. 2. 3 - Dans la vallée de l’Aar

Beck et Rutsch (1949, 1958), coauteurs de 
la notice de la carte géologique «feuille de 
Müsingen», en étaient arrivés à la conclusion 
que le glacier de l’Aar avait atteint son maxi-
mum d’extension au cours d’une période an-
cienne du Würm et qu’une récurrence d’exten-
sion plus réduite avait atteint Berne : le «stade 
de Berne»,  durant la dernière phase du Würm 
(fig. II. 55). Les auteurs considéraient en effet 
que le deuxième stade würmien, ou stade de 
Berne, était nettement en retrait du premier 
stade, ou stade de Wangen.
En 1975, les travaux de Christian Schlüchter 
(1975) confirment les hypothèses de Beck et 
Rutsch (1958) et envisagent également la possi-
bilité d’une avancée glaciaire majeure au cours 
du Würm ancien. Schlüchter propose alors 
une chronologie du dernier cycle glaciaire qui  
peut être subdivisée ainsi :
• une période d’oscillations climatiques avant 
la première phase glaciaire (90 000 – 60 000  BP) 
correspondant aux lignites de la vallée de la 
Gütsch ; 
• une première phase glaciaire paroxysmale 
(60 000 – 48 000 BP) correspondant à la partie 
basale des « Münsingenschotter » (moraine à 
blocs de granite de Gerzensee) ;
• des interstades (48 000 — 30 000 BP) identi-
fiés par les formations deltaïques de Kirchdorf 
et les lignites de la Muttenterrasse près de 
Signau ; 

• une ultime récurrence du glacier de l’Aar : 
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le « stade de Berne » identifié par de puissantes 
constructions morainiques (moraines fron-
tales) ; 

• postérieurement,  le glacier de l’Aar se re-
tire en plusieurs phases appartenant au Tardi-
glaciaire.
Antérieurement aux travaux de Schlüchter, 
Hantke s’était penché sur la chronologie du 
glacier de l’Aar. Bien conscient du problème 
lié au manque de concordances entre les âges 
acquis dans la vallée de l’Aar et ceux obtenus 
dans le bassin rhénan, Hantke (1959, in Buri, 
1963) a essayé de réduire cette contradiction 
en changeant les attributions d’âge admises 
par  Beck et Rutsch (1958). 
Depuis, Schlüchter (1981) a modifié son in-
terprétation initiale. En effet, il considère 
l’unité morainique supérieure (au-dessus des 
« Münsingenschotter ») comme une moraine de 
fond appartenant au maximum würmien (gla-
cier confluent avec le glacier du Rhône en aval 
de Berne).

Les données de Thalgut

La stratigraphie de la gravière de Thalgut 
(basse vallée de l’Aar) est interprétée par 
Schlüchter (1986). Il identifie au-dessus des 
dépôts interglaciaires deux formations morai-
niques séparées par des dépôts interstadiaires. 
Les datations radiométriques (Schlüchter, 
1986) confirment que le site était libre de glace 
pendant une période contemporaine à la mise 
en place du complexe interstadiaire de Gos-
sau. Calquant son interprétation sur celle de 
Gossau, il attribue la formation morainique 
supérieure au maximum würmien synchrone.
Cette interprétation relève de la même problé-
matique que celle du site de Gossau. Situé à 
environ 25 km avant la paléo-confluence du 
glacier de l’Aar avec le glacier du Rhône, le 
site a enregistré plusieurs passages du glacier 
de l’Aar durant le dernier cycle glaciaire ; la 
formation morainique supérieure, que l’auteur 
attribue au maximum d’extension, représente-
rait la dernière signature du glacier de l’Aar, 

Fig. II. 55 – Paléogéographie du glacier de l’Aar aux stades de Berne et de Müri (Nussbaum, 1916)
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en retrait, au cours du dernier Pléniglaciaire. 
Aussi bien à Gossau qu’à Thalgut, malgré les 
datations du Zürichberg (Zürich), il est difficile 
de relier géométriquement le complexe morai-
nique supérieur avec les moraines terminales 
du maximum würmien.

Conclusion sur les données suisses

L’étude de la littérature met en évidence le 
consensus qui relie les différents travaux. Les 
auteurs anciens en étaient tous arrivés à la 
conclusion que le glacier de l’Aar avait atteint 
son maximum d’extension au cours d’une pé-
riode ancienne du Würm et qu’après une pé-
riode interstadiaire, une récurrence d’exten-
sion plus réduite n’avait pas dépassé Berne. 
Malgré aucune datation, ces travaux s’ap-
puyaient sur des reconstitutions paléogéogra-
phiques des différents stades et surtout sur 
des critères stratigraphiques.

Au début des années quatre-vingt, cette chro-
nologie est remise en question. S’appuyant 
sur les profils stratigraphiques analogues du 
Seeland et du Mittelland de Cossonay, Bioley-
Orjulaz, Thalgut et Meikirch et de Gossau, et 
sur une série de datations, les auteurs ont ainsi 
conclu que l’unité morainique supérieure pré-
sente dans tous ces profils témoignait de  la 
dernière invasion glaciaire qu’ils ont attribuée 
au maximum du Würm, entérinant ainsi l’hy-
pothèse du maximum würmien contemporain 
du LGM.   

4. 3 – Approche globale et analyses cri-
tiques récentes

Conscients du manque de concordance des 
données chronologiques disponibles dans 
l’arc alpin et des interprétations divergentes 
qui en découlent, plusieurs auteurs se sont 
penchés sur le problème et ont tenté de repla-
cer dans leur cadre stratigraphique les objets 
datés, et surtout de reconsidérer la fiabilité des 
méthodes utilisées. 
Brun et Hannss (1998) remettent en cause 
la validité des datations 14C disponibles sur 
l’ensemble de l’arc alpin et suggèrent que 

bon nombre de datations 14C (au-delà de 25 à           
30 000 BP) doivent être interprétées comme 
des âges minimaux, sans pour autant conclure 
que toutes les datations au 14C sont sans va
leur pour des périodes au-delà du stade iso-
topique 2. Interprétées avec prudence, elles 
contribuent très certainement à une meilleure 
compréhension du Würm moyen, d’autant 
plus lorsqu’elles recoupent les données issues 
d’autres méthodes (biostratigraphie, lithostra-
tigraphie et géomorphologie).

En ce qui concerne le début du Würm, les ob-
servations faites dans les Alpes orientales in-
diqueraient une première poussée importante 
des grands glaciers antérieurement au Würm 
moyen , soit au cours du stade isotopique 
4. Elles sont insuffisamment nombreuses et 
concluantes pour les prendre pour «argent 
comptant". Pendant le Würm moyen, les gla-
ciers se sont certainement retirés loin à l’in-
térieur des Alpes orientales. Les arguments 
permettant d’avancer cette hypothèse, et qui 
vont dans le sens des observations faites sur 
la grande calotte fennoscandinave (Mange-
rud, 1991), reposent essentiellement sur un 
ensemble de résultats concordants, réunis 
par Fliri à Baumkirchen (Fliri et al., 1972), et 
pas seulement sur des données radiochro-
nologiques. Ces auteurs considèrent que les 
datations des formations lacustres dites in-
terstadiaires, recouvertes pour la plupart de 
dépôts morainiques, sont pour la majorité 
d’entre elles en complet désaccord avec les 
événements botaniques révélés par l’analyse 
de leurs micro ou macroflores. A l’exception 
du site de Baumkirchen sur lequel convergent 
les données géomorphologiques, lithostrati-
graphiques, biostratigraphiques et radiomé-
triques, les datations au 14C ne peuvent, en 
tant que telles, être déterminantes pour caler 
les interstades du Würm moyen.
Il ressort de cette analyse critique que les 
glaciers würmiens dans les Alpes orientales 
n’auraient atteint leur extension maximale qu’à 
la fin du Würm (MIS 2) : « Pendant cette période, 
les températures et les précipitations étaient les 
plus basses de toute la période würmienne. L’abais-
sement des températures à cette époque a tout par-
ticulièrement frappé les parties orientales de l’arc 
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alpin au climat plus continental, entraînant dans 
tout ce secteur, au Würm supérieur, une extension 
majeure des glaciers dépassant en ampleur celle du 
Würm ancien (MIS 4). Par contre dans les Alpes 
françaises du Nord, des indices montreraient que 
c’est au stade isotopique 4 que l’extension des gla-
ciers fut maximale » (Hannss, 1982 ; Hannss et al., 
1990).

4. 4 – La datation des stades 
du Tardiglaciaire

Les fluctuations tardiglaciaires des glaciers, 
marquées par une succession de phases de re-
trait et de réavancées, font l’objet d’une strati-
graphie propre, dont la datation et la corrélation 
avec le schéma stratigraphique général restent 
un des grands problèmes à résoudre.
La stratigraphie la plus courante et la mieux 
adaptée est celle des Alpes orientales (Maisch, 
1982), qui comprend six stades principaux 
(fig. II. 56) : le stade d'Egesen, évènement ma-
jeur du Tardiglaciaire récent, correspond à 
une réavancée marquée des glaciers alpins, 
les stades de Daun, de Clavadel/Senders, de 
Gschnitz, de Steinach et de Bühl correspon-
dent au Tardiglaciaire ancien.
Pour le Tardiglaciaire ancien, les données chro-
nologiques sont rares ; malgré tout, deux élé-
ments chronologiques sont disponibles ;  

• d’une part, par une récente série de da-
tations par isotopes cosmogéniques de la mo-

raine du stade de «Gschnitz» (Trinstal), (16 000 
± 400 10Be BP ; Ivry-Ochs et al., 2000). Ce stade, 
comme celui d'Egesen, marque une réavancée 
importante des glaciers. Les stades postérieurs 
de Clavadel/Senders et de Daun se situeraient 
à la fin du Dryas ancien, antérieurement aux 
interstades du Bölling et de l’Alleröd ;

• et d’autre part, le stade de Clavadel/
Senders serait daté  de 14 500 14CBP au col de 
la Maloya (communication personnelle Max 
Maisch, non publié). 

La position chronologique des stades 
antérieurs, Steinach et Bühl, reste encore in-
certaine. Malgré tout, dans la vallée de l’Arve, 
le stade de Magland corrélé au Steinach sur 
l’échelle des Alpes orientales, sur des critères 
de dépression de la ligne d'équilibre glaciaire, 
est daté par la méthode des cosmogéniques pro-
duits in situ à 17 540 ± 400 10Be BP (Coutterand 
et Nicoud, 2005). 
Récemment, Schoeneich (2003) a analysé les 
données chronologiques disponibles pour 
toute la période du Tardiglaciaire. Il propose 
l’usage d’une nouvelle échelle stratigraphique 
de référence. En effet, les données existantes 
démontrent que la première partie du Tardi-
glaciaire (le Dryas ancien classique) est loin 
d’être une période uniformément froide. Elle 
présente déjà une évolution environnementale 
importante avec des variations significatives, 
qui semblent correspondre étroitement aux 

Fig.II. 56 - Stratigraphie du Tardiglaciaire des Alpes orientales (Maisch, 1982).
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variations climatiques reflétées par les courbes 
isotopiques du Groenland.
Le problème du manque de datations reste 
entier. L’auteur démontre que la plupart des 
corrélations et des interprétations proposées 
en sont réduites à l’état d’hypothèses. 
La chronologie du Tardiglaciaire se révèle d’un 
grande incertitude et sujette à de nombreuses 
confusions, pour les raisons suivantes :

• l'utilisation d'une échelle de référence 
basée sur des zones polliniques, et dont la ré-
solution n’est plus assez fine pour les besoins 
actuels de précision; 

• l'usage des mêmes termes pour les zones 
polliniques, la stratigraphie climatique et la 
chronostratigraphie, avec toutefois des défini-
tions et des limites différentes; 

• l'usage de l'échelle chronologique obso-
lète basée sur le 14C, dont les imprécisions et 
les limites sont aujourd’hui connues.
D’après l’auteur, l’usage d’une stratigraphie 
basée sur les datations 14C non calibrées sur 
toute la durée du Tardiglaciaire n’est plus jus-
tifiable, mais le problème de la définition d’une 
nouvelle échelle stra-
tigraphique de réfé-
rence se pose.
Pour résoudre les dif-
ficultés, le groupe IN-
TIMATE (= INTegra-
tion of Icecore MA-
rine and TErre-strial 
records of the Last 
Termination) de l’IN-
QUA, propose une 
nouvelle stratigra-

phie du Tardiglaciaire reposant sur les bases 
suivantes (Bjork et al., 1998 ; Walker et al., 1999; 
Lowe et al., 2001) :

• promotion d'une nouvelle échelle de réfé-
rence pour le Tardiglaciaire, basée sur l’enre-
gistrement isotopique de l’oxygène des glaces 
du Groenland (fig. II. 57) ;

• développement de protocoles pour les 
corrélations de haute précision de données en-
vironnementales multiples.

Approche chronologique des étapes de la 
déglaciation de la vallée de l’Arve

Du point de vue chronologique, d’après Cout-
terand et Nicoud (2005), la déglaciation de 
l’ombilic de Sallanches s’est déroulée entre 
18 000 et 15 000 cal BP, pendant une durée de 
3 000 à 3 500 ans. 
La datation du stade de la Tour Noire à Ma-
gland (17 540 ± 500 10Be BP), obtenue par la 
méthode des cosmogéniques produits  in situ et 
la valeur de l’abaissement de la dépression 
d’équilibre glaciaire, suggèrent de le corréler 

Fig. II. 57 – Hypothèse 
de corrélation des stades 
tardiglaciaires des Alpes 
orientales avec la strati-
graphie INTIMATE, ba-
sée sur la courbe GRIP 
(Schoeneich, 2003).
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avec le stade du «Steinach» des Alpes orien-
tales.
Les stades correspondant au complexe 
morainique du Fayet, (Fayet du Milieu s.s.) 
postérieurs au stade de Magland sont corré-
lés au stade du  Gschnitz (Dorth-Monachon, 
1986 ; Wetter, 1987 ; Coutterand et Nicoud, 
2005). 
Dans l’ombilic de Chamonix, la récurrence 
du Dryas récent corrélée à l’Egesen des Alpes 
orientales sur la base de la DEP (Dorth-Mona-
chon, 1986 ; Wetter, 1987 ; Lucena, 1998)  a été 
datée à 9 935 ± 200 14C BP, âge minimal obte-
nu pour la moraine des Frasserands (Lucena, 
1998 ; Jaillet et Ballandras, 1999). Elle est attri-
buée par les auteurs au dernier stade du Dryas 
récent (fig. II. 58).

Conclusion générale

L’analyse des données disponibles nous per-
met de retenir de grandes tendances et de 
mettre en évidence des incohérences liées (i) 
à la carence de reconstitutions paléogéogra-

phiques ; (ii) aux distances séparant les sites 
étudiés et datés ; (iii)  à l’utilisation de diffé-
rentes méthodes de datations ; (iv) et aux in-
terprétations stratigraphiques parfois sujettes 
à controverses. De plus, l’analyse critique de 
certaines publications met en évidence des 
interprétations parfois dogmatiques ; les au-
teurs s’attachant à retrouver des résultats de 
datation calqués sur leurs propres schémas de 
pensée et surtout de leurs écoles. L’étude de 
la littérature fait ressortir la controverse qui 
règne au sein de la communauté des quater-
naristes : globalement, les auteurs se partagent 
en deux grandes tendances aux schémas chro-
nologiques divergents. 

1 - Les auteurs partisans  
d’un maximum ancien

• sur la base d’études lithostratigraphiques 
fines, une grande majorité des  auteurs anciens 
avaient envisagé un maximum d’englacement 
pendant la première partie du cycle würmien, 
suivi d’une récurrence des glaciers pendant la 
dernière période de la glaciation würmienne  

Fig. II. 58 - Coupe stratigraphique de la formation lacustre et de la moraine des Frasserands (Lucena, 
1998 ; Jaillet et Ballandras, 1999), colorisé.
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(Kilian et Revil, 1918 ; Gagnebin, 1937 ; Beck et  
Rutsch, 1958 ;  Burri, 1962, 1963, 1977 ; Schlüch-
ter, 1975 ; Monjuvent, 1978 ; Montjuvent et 
Nicoud, 1988) ;

• les travaux récents réalisés dans la vallée de 
l’Isère et dans le bassin lémanique se calquent 
sur ce schéma chronologique (Nicoud et al., 1993 
; Coddet  et al., 1993 ; Krbetschek et Hannss, 
2000 ; Triganon, 2002) ;

• sur l’Est lyonnais et dans la basse Isère se 
dégage une phase glaciaire würmienne nette-
ment antérieure à la phase principale. Cette 
pulsation ancienne du glacier würmien se re-
trouve sur la plupart des principaux lobes de 
piémont étudiés ;

2 - Les auteurs partisans d’un maximum récent
• Les travaux des  auteurs suisses plaident 

en faveur d’un maximum d’englacement au 
cours du dernier pléniglaciaire (MIS 2). Le 
maximum des glaciers de la Linth et du Rhin 
serait postérieur à 28 000 14C BP (Schreiner 
1992 ; Keller et Krayss, 1980, 1993, 1994). Cette 
hypothèse serait confirmée par les datations de 
Gossau (Schlüchter et al., 1987), malgré la po-
sition équivoque (en retrait des moraines fron-
tales du glacier de la Linth), et les âges cosmo-
géniques obtenus sur les blocs erratiques des 
moraines frontales du lobe suisse (Ivy-Ochs et 
al., 1996, 2004).
Cet aperçu des connaissances montre qu’au 
cours de la décennie 1980-90, l’étude des en-
registrements paléoclimatiques (δ 16O / 18O) 
en milieu océanique et milieu continental (in-
landsis) a validé l’hypothèse d’un maximum 
de froid et d’un maximum de volume des 
glaces à l’échelle mondiale, le «Last Glacial 
Maximum» (LGM) autour de 20 000 BP. Dans 
une démarche calquée sur les publications 
internationales traitant des enregistrements 
paléoclimatiques (δ 16O / 18O), ce schéma in-
fluencera largement les publications de nom-
breux auteurs travaillant sur la chronologie du 
Pléistocène récent dans les Alpes. 
D’autre part, le schéma chronologique calqué 
sur le LGM mondial classiquement admis 
pour la Suisse fait de moins en moins l’una-
nimité (Schoeneich, 1998 ; Guiter, 2003). Par 
ailleurs, certains calages chronologiques sont 
indirects et proposés à partir de datations « ex-

trapolées » (Preusser et al., 2001). L’hypothèse 
d’un diachronisme NE - SW entre les grands 
appareils de piémont pourrait en partie expli-
quer certaines de ces contradictions : 

• les glaciers würmiens dans les Alpes nord 
- orientales n’auraient  atteint leur extension 
maximale qu’à la fin du Würm au cours du 
stade isotopique 2 (Brun et Hannss, 1998). Par 
contre, dans les Alpes françaises du nord, des 
indices montreraient que c’est au stade isoto-
pique 4 que l’extension des glaciers fut maxi-
male (Hannss et al., 1990). Ce constat s’appuie, 
entre autres, sur des paramètres climatiques. 
En effet, il semble que les paléoprécipitations 
étaient plus abondantes dans les régions mé-
diterranéennes (Prentice et al., 1992 ; Harrison 
et al. 1992 ; Peyron et al., 1998). En revanche, la 
réduction des influences atlantiques serait res-
ponsable d’avancées glaciaires plus limitées 
dans la partie ouest de l’arc alpin ainsi que dans 
les Vosges, les Pyrénées et le Massif Central. 
Cette différence marquée dans les régimes de 
précipitations pendant le LGM, pourrait expli-
quer l’expansion maximale des glaciers duran-
ciens au sud vers 20 000 BP (Jorda et al., 2000). A 
l’examen de la littérature, il semble de plus en 
plus évident que le maximum d’extension n’ait 
pas été contemporain pour tous les appareils 
glaciaires alpins (Gillespie et Molnar,1995) ;

• considérant que la glaciation alpine a un 
poids totalement négligeable dans le signal 
isotopique global,  rien ne s'oppose donc à un 
maximum glaciaire alpin contemporain d’une 
phase de faible englacement mondial ; les 
courbes GRIP (GRIP Members 1993, Dansgaard 
et al., 1982, 1993 ; Johnsen et al., 1997) montrent 
pendant le dernier cycle glaciaire würmien 
toute une série d’oscillations d’amplitude équiva-
lente, suggérant que n’importe lequel des pics 
froids entre 75 000 et 22 000 cal BP est susceptible 
d’avoir provoqué le maximum würmien ; 

• Enfin, les stades tardiglaciaires de la vallée 
de l’Arve présentent une séquence chronostra-
tigraphique très complète. Le Tardiglaciaire ré-
cent est daté dans l’ombilic de Chamonix et le 
Tardiglaciaire ancien est bien calé par une chro-
nologie relative appuyée par la datation d’un 
stade majeur dans l’ombilic de Sallanches, cor-
rélé au «Steinach» des Alpes orientales.



4 - Les problèmes de la chronologie

119

5 - Les problèmes soulevés et la problématique

Les problèmes soulevés

La synthèse des travaux sur le Quaternaire des 
Alpes nord-occidentales a permis de mettre en 
avant les nombreuses incertitudes et les diver-
gences d’opinion. Neuf problèmes ont pu ainsi 
être identifiés : 
1. La qualité des données et d’identification 
des dépôts d’origine glaciaire ;
2. La terminologie employée et les confusions 
qu’elle porte ;
3. Une stratigraphie de successions quaternai-
res mal définie ;
4. Des chronologies et des interprétations 
contradictoires ;
5. Des cartographies paléogéographiques im-
précises, voire absentes;
6. La puissance relative des glaciers princi-
paux ;
7. Et l’identification des flux glaciaires aux in-
terprétations contradictoires.

1. La qualité des données et d’identification 
des dépôts d’origine glaciaire

Ce problème est évoqué par de nombreux 
auteurs et ce, depuis longtemps (Monjuvent 
et Nicoud, 1988). Il concerne plus particuliè-
rement la déglaciation würmienne de l’Avant 
Pays savoyard. Les données de terrain étant 
très souvent ponctuelles, les résultats doivent 
être considérés au mieux comme des hypothè-
ses d’équivalence.
Les données exploitées et mises en avant par les 
auteurs sont bien souvent très inégales :

• les données «directes», qui concernent 
des dépôts glaciogéniques traduisant 
l’événement considéré (glaciaire-moraine, 
glaciaire-terrasse de kame). Elles ne sont pas 
toujours corrélables en elles ;

• et les données «indirectes», qui se 
rapportent à un élément de la «filière 
sédimentaire», à l’aval du phénomène considéré 
(dépôts lacustres distaux et proximaux).
Ainsi, les alluvions fluvio-glaciaires ou glacio-
lacustres décrites dans le domaine intra-
wurmien ne sont que rarement rattachées aux 

moraines correspondantes, à l’exception des 
travaux de Mandier (1984) et de Monjuvent 
(1988). Mandier s’est attaché à raccorder 
l’ensemble des terrasses fluvio-glaciaires de 
l’Est lyonnais aux moraines correspondantes. 
Quant à Monjuvent, il  s’est attaché à caractériser 
«front morainique et épandage fluvio-glaciaire». 
Des relations d’ordre topographique sont 
parfois proposées pour relier le dépôt à la 
position «qu’aurait dû avoir» le glacier. 
Les corrélations établies sont de deux ordres :

• des corrélations «immédiates» s’agissant 
des formations en relation géométrique 
continue (moraines, fluvio-glaciaire associé 
aux moraines frontales) ;

• et des corrélations «à distance» lorsqu’un 
niveau-repère lithologique ou chronologique 
assure la continuité (alluvions fluviatiles, banc 
de lignite,...). 

2. La terminologie employée et les 
confusions

Elle fait état de l’usage d’un grand nombre de 
termes variant en fonction des « écoles », des 
secteurs étudiés, de l’ancienneté des études 
et des différentes disciplines (géographie, 
géologie du Quaternaire). Ainsi des confusions 
sont fréquentes entre les sens géographique, 
dynamique, climatique, stratigraphique ou sé-
dimentologique (stade, phase, épisode, «maxi-
mum»,...).

Il en est de même des subdivisions de l’étage 
würmien, où se confondent les notions de 
chronologie relative et de climato-stratigraphie 
(Pré-Würm et Préglaciaire, Tardi-Würm et 
Tardiglaciaire, ...). Le même problème ressort 
pour la terminologie de la chronologie dite 
«alpine» (Würm, Riss, Mindel, Günz…) et pour 
les termes employés parallèlement (Pléistocène, 
Eemien…). 
Dans ce travail, afin d’éviter les confusions, il 
sera nécessaire de fixer une terminologie adaptée 
qui intégrera au mieux les données anciennes et 
actuelles.
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Le choix d’une terminologie adaptée au terrain 
d’étude devra tenir compte de plusieurs 
nomenclatures dont les plus utilisés sont les 
suivantes : 

• chronologie glaciaire alpine classique 
(Würm, Riss…)

• stratigraphie isotopique marine, les stades 
isotopiques (MIS 2, 4,6…)

• nomenclature issue de la «Circumalpine 
quaternary corrélations», IGCP 378 (LGM, 
MEG…)

• IS groenlandais.

3. Une stratigraphie des successions qua-
ternaires mal définie

A ce jour, aucune nomenclature ne permet de 
lever les indéterminations, les incompréhen-
sions, voire les confusions qui en résultent :

• les descriptions de faciès présentent 
des caractérisations rudimentaires et des 
insuffisances manifestes qui ne permettent pas 
toujours d’identifier les corps sédimentaires et 
induisent de nombreuses confusions (moraines 
à faciès argileux et sédiments glacio-lacustres, 
dépôts de terrasse de kame et alluvions 
deltaïques de lacs proglaciaires, alluvions 
fluviatiles et alluvions fluvio-glaciaires, 
moraines caillouteuses et alluvions fluvio-
glaciaires,...) ;

• les successions stratigraphiques 
sont trop souvent reconstituées à partir 
d’éléments de coupes dispersées sur plusieurs 
centaines de mètres, sur des versants dont la 
stabilité n’est pas vérifiée. Cette technique, si elle 
est fiable pour les formations anté-quaternaires 
indurées, n’est pas acceptable en géologie 
du Quaternaire récent en l’absence de 
niveau-repère assurant la continuité 
spatiale. Même dans ce cas, l’hétérogénéïté 
et l’extrême variabilité horizontale et verticale 
des faciès limitent l’usage de la reconstitution 
stratigraphique.
D’autre part, de nombreux auteurs répugnent 
à reconnaître ou à proposer des lacunes 
stratigraphiques dues à l’absence de continuité 
sédimentaire (moraine de fond - tourbe ou 
alluvions fluviatiles,...) ou à l’érosion des unités 
considérées.
De même, les coupes fournies sont souvent 

des schémas explicatifs où les échelles hauteur-
longueur ne sont pas précisées.
Des lacunes «chronologiques» affectent aussi 
des formations datées par des éléments ne 
se situant pas en limites lithologiques, mais à 
l’intérieur de la formation. Les incertitudes vont 
s’accroître lorsqu’il s’agira de fixer un âge aux 
formations sus ou sous-jacentes. 
La complexité des chrono-stratigraphies 
émises par les différents auteurs rend 
quasiment impossible toute reconstitution 
paléogéographique permettant de vérifier les 
modèles établis. 
Aucun des différents auteurs (cf. § II) n’a 
utilisé la même échelle stratigraphique, 
s’appuyant pour certains sur une échelle 
paléo-bioclimatique, pour d’autres sur une 
chronostratigraphie alpine souvent ancienne. 

4. La chronologie et les interprétations 
contradictoires

S’agissant de la chronologie que tous les auteurs 
cherchent à préciser, les mêmes distinctions 
s’imposent. Les données «directes» sont 
fournies par des matériaux non remaniés et 
en contact stratigraphique continu avec une 
formation bien identifiée. Les tourbes et les 
lignites procurent, dans la majorité des cas, 
de telles données. Par contre, les bois flottés, 
les fragments d’os et de dents (remaniés) 
n’apportent que des données «indirectes». Il 
en est de même pour les âges avancés pour 
des événements glaciaires représentés par une 
moraine ou des arcs morainiques, dont l’âge 
n’est estimé qu’à partir de celui des formations 
encadrantes (alluvions fluvio-glaciaires ou 
glacio-lacustres) non strictement glaciaires, 
l’âge de celles-ci étant bien souvent fourni 
par celui d’éléments se rapportant à une 
chronologie «indirecte» (bois, industries,...). 
Rares sont les constructions morainiques 
qui ont pu être encadrées par des datations 
«mini» et «maxi». L’exemple de travaux 
majeurs portant sur les fronts glaciaires 
révèle la difficulté de reconstruire un cadre 
chronologique, notamment  dans les zones où 
les dernières avancées glaciaires détruisent 
par leur passage les dépôts antérieurs, et 
par conséquent les éléments potentiels de 
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datation. En outre, les lacunes stratigraphiques 
de sédimentation glaciogéniques (basal till, 
ablation till) ne doivent pas être interprétées 
comme une absence de crue glaciaire. 
Cette lacune d’information est de surcroît 
aggravée par le démantèlement des édifices 
sédimentaires frontaux ou leur recouvrement 
par une sédimentation fluvio-glaciaire au 
cours des épisodes glaciaires de retrait. Les 
seules possibilités de calage chronologique 
sont souvent indirectes, et suscitent alors des 
incertitudes, voire des contradictions d’une 
étude à l’autre.

Des divergences à expliquer (rappel) 

Deux courants de pensée issus de deux écoles 
s’opposent encore aujourd’hui :

• l'hypothèse d’un maximum glaciaire au 
Pléniglaciaire würmien ancien ou moyen (MIS 
4 et 3),  antérieur à 38 000 BP (Blavoux, 1988 ; 
Monjuvent et Nicoud, 1988a ; Mandier, 1988 ; 
Nicoud ét al., 1993 ; Fourneaux, 1976). Dans 
ce schéma, au Pléniglaciaire würmien supé-
rieur (MIS 2), le glacier du Rhône n’aurait pas 
franchi le bassin lémanique, mais aurait connu 
des oscillations liées à deux interstades inter-
rompus par deux récurrences. Ces dernières 
seraient responsables de la mise en place du 
complexe morainique d’Evian, où six stades 
d’englacement ont été datés entre 28 000 et 
23 000 14C BP ; 

• l'hypothèse d’un maximum glaciaire au 
Pléniglaciaire würmien supérieur (MIS 2), 
postérieur à 26 000 cal BP (Schlüchter, 1988 ; 
Campy, 1994 ; Magny, 1995), qui serait corrélé 
avec le «Last Glacial Maximum» (LGM, autour 
de 18 000 - 20 000 14C BP). La déglaciation 
postérieure est supposée très rapide (de 
quelques centaines d’années à 2 000 ans 
maximum) et se serait terminée vers 13 000 ans 
BP (Lotter et Boucherie, 1984).

Nous tenterons d’analyser les divergences entre 
les auteurs, entre les dynamiques glaciaires 
reconstruites pour chaque vallée alpine, mais 
également nous devrons nous interroger sur de 
possibles diachronismes d’extension glaciaire 
entre les différents appareils alpins. Une partie 
de la réponse doit se trouver dans l’évolution 

spatio-temporelle du régime des perturbations 
alimentant les différents bassins versants tout 
au long du dernier cycle glaciaire.

Il nous appartiendra dans ce travail d’analyser 
les datations disponibles, d’en apprécier les 
marges d’incertitude en considérant les mé-
thodes de datation employées :

• elles devront être replacées dans leurs 
contextes stratigraphiques ; 

• les méthodes de calibration seront réexa-
minées ;

• dans le cadre des datations de la géomor-
phologie (blocs erratiques) par les âges d’ex-
position, les taux d’érosion appliqués par les 
auteurs pourront être reconsidérés.  
A l’examen de cette problématique liée à la 
chronologie, il apparaît  essentiel de définir, 
dans un premier temps, une chronologie re-
lative fiable basée sur la stratigraphie et la 
géométrie des corps sédimentaires avant de 
se prononcer, dans un second temps, sur une 
chronologie absolue basée sur des éléments de 
datation.

5. Une cartographie paléogéographique 
imprécise, voire absente 

Elle est trop souvent absente ou esquissée de 
manière trop schématique. Elle n’apparaît que 
dans les quelques études menées à leur terme 
(Nussbaum, 1910 ; Monjuvent, 1970, 1988 ; 
Campy, 1982,1990 ; Armand, 1984). Seuls deux 
auteurs ont traduit cartographiquement l’évo-
lution de leur secteur au cours des phases de 
dynamique glaciaire au Würm :

• Monjuvent dans le bassin alpin du Drac 
(1970) ;

• Campy dans le Jura Franc-Comtois (1982).
Les schémas paléogéographiques qu’ils 

proposent intègrent à la fois :
• leurs observations de terrain ;
• leurs propositions chronostratigra-

phiques
Ces travaux ont été rendus possibles par l’uni-
té géographique des terrains qu’ils ont étudiés 
(bassin versant entier, massif, ...) mais aussi, et 
surtout, par les recherches menées en périphé-
rie.
Aussi, les hypothèses avancées par ces deux 
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auteurs sont vérifiées par leurs schémas pa-
léogéographiques. Seule une remise en cause 
de la (ou des) série chrono-stratigraphique de 
référence pourrait perturber leurs schémas 
établis.
La déglaciation est davantage représentée, sur-
tout dans les études récentes. Après Monjuvent 
(1970), des paléogéographies ont été bien éta-
blies par :

• Armand (1978), dans la basse vallée de 
l’Arve ;

• Karnay (1980), dans la région d’Annemasse  
• Campy (1982), dans tout le Jura Franc-Com-

tois ;
• Nicoud (1985), dans la cuvette des 

Usses ;
• de nouveau Monjuvent (1988) pour le sec-

teur compris entre les «moraines internes» et le 
val du Bourget ; 

• Campy, Lamy - Rousseau et Nicoud (1990) 
pour le nord-ouest des Alpes du nord. 

En zone d’alimentation, les reconstitutions pa-
léogéographiques sont sujettes à une grande 
incertitude. Elles sont en effet basées unique-
ment sur l’interprétation de formes d’érosion 
glaciaire impliquant nécessairement la présence 
de glaciers tempérés (glissement sur le substra-
tum et érosion). Ces reconstitutions (Florineth et 
Schlüchter, 1998 ; Kelly et al. 2005 ; Coutterand et 
Buoncristiani, 2006) représentent donc une alti-
tude minimale atteinte par les glaces tempérées. 
Or, pendant le dernier cycle glaciaire, le régime 
thermique des appareils glaciaires en altitude a 
sans aucun doute beaucoup varié, rendant les 
reconstitutions paléogéographiques incertaines. 
Ce problème sera abordé dans la suite de notre 
travail.

6. La puissance relative  
des appareils glaciaires principaux

Classiquement, les auteurs ayant travaillé sur les 
glaciers alpins considèrent le glacier du Rhône 
comme un appareil très puissant, sa surface dé-
passant largement celle du glacier isérois. Nous 
chercherons à mesurer la puissance effective 
et respective des glaciers du Rhône, de l’Arve 
et de l’Isère. Nous étudierons notamment les 
zones où les flux propres aux trois appareils 

pouvaient théoriquement entrer en contact.

7. L’identification de flux glaciaires  
et les interprétations contradictoires

Lors des péjorations climatiques maximales, 
les glaciers du Rhône, de l’Arve et de l’Isère 
dessinaient un vaste réseau anastomosé, 
constitué de transfluences et diffluences par 
les cluses et les dépressions topographiques. 
La cartographie des écoulements glaciaires 
pléistocènes reste encore à préciser. Après 
Bourdier (1962), un document réalisé par 
Campy et Buoncristiani (2002) constitue l’état 
des connaissances actuelles sur l’organisation 
des flux glaciaires au Quaternaire récent dans 
les Alpes du nord. Cette reconstitution s’est 
appuyée avant tout sur une compilation de la 
littérature disponible. Elle souffre, néanmoins, 
d’imprécisions liées à l’échelle du document 
et elle laisse apparaître des incohérences dans 
l’organisation des  flux. 
Nous nous attarderons sur la question de la 
pénétration des glaces alpines à l’intérieur des 
massifs subalpins des Aravis, des Bornes, des 
Bauges et de la Chartreuse au Quaternaire ré-
cent qui reste toujours soumise à discussion. 
En effet, dans certaines vallées transversales 
aux massifs subalpins, l’origine des flux gla-
ciaires n’est toujours pas précisée, notamment 
dans la cluse d’Annecy /Faverges occupée 
par le lac éponyme ; de nombreuses diver-
gences d’interprétation apparaissent entre les 
auteurs (Bourdier, 1961 ; Deleau, 1973 ; Ma-
nalt, 1997 ; Negrel, 1998).
Au cours de notre travail, nous serons amenés 
à discuter et à préciser l’orientation de ces cou-
rants proposée par les divers auteurs. Dans les 
Bauges notamment, l’origine des flux de glace 
est encore controversée. De même, afin de pro-
poser une paléogéographie cohérente de l’engla-
cement du maximum würmien,  il est essentiel  
de s’intéresser aux massifs subalpins. En effet, à 
partir d’analyses multi-proxy, nous tenterons 
d’apporter un éclairage sur la pénétration des 
glaces alpines dans ces massifs, sur l’identifica-
tion, puis l’analyse des dépôts glaciaires alloch-
tones, permettant de reconstituer les principales 
diffluences et transfluences des glaces alpines.
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8. Les objectifs

La richesse morphologique du terrain étudié, 
malgré l’urbanisation croissante des piémonts 
et des fonds de vallées, tout comme la den-
sité de la couverture forestière dans les zones 
peu accessibles, permet d’espérer des résultats 
nouveaux tant sur la reconstitution du maxi-
mum würmien que sur la connaissance du 
Tardiglaciaire ancien de la vallée de l’Arve. Il 
va m’appartenir, grâce au recul pris, de tran-
cher dans certaines hypothèses tant dans le 
domaine glaciaire rhodanien, arvien qu’isé-
rois. Un modèle chronostratigraphique relatif 
pourra alors être proposé s’il est vérifié par des 
schémas paléogéographiques reliant les trois 
domaines de la zone  intra-würmienne.
L’analyse des connaissances fait ressortir les 
objectifs majeurs que nous chercherons à at-
teindre :

• réalisation d’une cartographie géomor-
phologique détaillée des formes d’érosion et 
de dépôts ;
• reconstitution paléogéographique à grande 
échelle du maximum würmien des lobes de 
piémont et des zones d’accumulation ;

• reconstitution de l’alimentation des lobes 
de piémont (lobe suisse, lobe lyonnais et lobe 
de Moirans);

• reconstitution des principaux flux gla-
ciaires ;

• reconstitution paléogéographique des 
grandes étapes de la déglaciation postérieure-
ment au maximum würmien ;

• description et cartographie détaillée d’une 
série d’observations nouvelles concernant le 
Tardiglaciaire ancien de la vallée de l’Arve 
et élaboration d’une nouvelle morpho-
stratigraphie régionale ; 

• enfin, élaboration d’une chronologie 
relative rapportée à une approche 
chronologique absolue.
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Planche hors-texte 6 - Modelé d’érosion glaciaire dans les roches cristallines (Haute vallée du Rhône, 
Gomes, Valais, Suisse).
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L’histoire géomorphologique d’une région, celle 
du relief et du climat s’inscrit dans le temps. La 
durée est donc un élément incontournable des 
études paléogéographiques pour lesquelles il 
existe deux grands types de datation : relative 
ou absolue. Nous allons ici fixer le cadre chro-
nologique dans lequel s’inscrit notre travail afin 
de mieux comprendre les choix de la nomencla-
ture retenue.

L’examen de la littérature révèle l’abondance 
de termes et d’appellations diverses notam-
ment pour le Quaternaire. Celle-ci génère 
inévitablement de nombreuses confusions et 
complique considérablement la compréhension 
des résultats de chacun. Il nous a semblé perti-
nent d’exposer les différentes logiques de ces 
échelles chronologiques et de définir la nomen-
clature la mieux adaptée à notre étude.

La subdivision de l’étage würmien fait appel à 
la fois à des notions de chronologie relative et 
à des notions climato-stratigraphiques. Avant 
les années 1960 et parfois jusqu’à nos jours, 
l’utilisation d’une chronologie relative faisant 
appel à la stratigraphie alpine s’était généra-
lisée.  Les auteurs, comme Bourdier (1961), 
Jaillet (1947, 1965), Monjuvent (1978), Nicoud 
(1988), Vial (1975) utilisaient un vocabulaire 
dérivé de la stratigraphie alpine, pour dési-
gner les différentes subdivisions de la dernière 
glaciation (e. g. : pré Würm, Würm I, Würm II, 
méso Würm, Würm III et Tardiwürm), (fig. III. 
1).

Plus récemment, l’usage d’une chronologie 
climato-stratigraphique est devenu plus cou-
rant chez les auteurs. Elle tend à subdiviser 
l’ensemble de la glaciation würmienne en 
Pléniglaciaire inférieur, Pléniglaciaire moyen 
et Pléniglaciaire supérieur précédant le Tar-
diglaciaire. Une autre notion chronologique 
est employée depuis les années 1980. Elle s’ap-
puie sur les courbes isotopiques océaniques et 
couvre la durée du Pléistocène. Les carottages 
des glaces grœnlandaises ont permis d’établir 
des courbes enregistrant les variations iso-
topiques jusqu’à 250 000 ans (GRIP et GISP). 

Elles sont considérées comme un bon signal 
des températures de l’hémisphère nord et per-
mettent une résolution plus fine des stades et 
interstades sur l’ensemble de la dernière gla-
ciation, sans toutefois traiter des glaciers (s.s.).

1. 1 - Nomenclature alpine 

Naissance de la chronologie glaciaire alpine 
« classique »

Dans leur monumentale synthèse du Quater-
naire alpin,  Penck et Brückner (1909)  identifient 
une succession de quatre grandes glaciations 
dans l’arc alpin. C’est ainsi que furent définies, 
de la plus ancienne à la plus récente, les noms 
des quatre glaciations : Günz, Mindel, Riss et 
Würm. Les études suivantes s’inscrivirent dans 
ce contexte théorique, les auteurs cherchant à 
retrouver systématiquement ce schéma consi-
déré comme référence. 

Les alluvions du plateau de l’Iller-Riss qui for-
ment un ensemble de terrasses étagées, asso-
ciées en amont à des moraines, sont à relier aux 
différentes avancées du glacier rhénan, débor-
dant de la cuvette de Constance, et à l’écoule-
ment de ses eaux de fonte vers le nord dans le 
bassin du Danube. La stratigraphie des dépôts 
glaciaires du plateau fait partie du domaine 
des stratotypes bavarois qui ont servi à dési-
gner et à différencier l’une de l’autre les quatre 
«glaciations» de Penck et Brückner (1909). Le 
stratotype du Riss y a été défini par Penck. 
Ultérieurement, Graul (1973) et Léger (1980) 
(in Billard, 1987) ont proposé respectivement 
d’adopter un parastratotype du Würm et du 
Mindel. Les terrasses les plus hautes, placées 
dans le Günz par Penck, ont été divisées, se-
lon les auteurs, en Günz et en Donau dans les 
travaux qui ont suivi. Aucune forme rapportée 
à une «glaciation» encore plus ancienne, dite 
Biber (Schaefer, 1953, 1966), n’a été répertoriée 
sur le plateau de l’Iller-Riss.
Les différents stades glaciaires sont reconnus 
au travers des dépôts morainiques et/ou flu-
vioglaciaires successifs, caractérisés par une 

1. Terminologie employée et nomenclature
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Fig. III. 1 - Correspondances entre les échelles utilisées par les auteurs dans la subdivision du dernier 
cycle glaciaire (d’après Monjuvent et Nicoud, 1988, en parallèle : la stratigraphie isotopique océanique et 
la courbe des variations isotopiques de la calotte glaciaire groenlandaise (GRIP).
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origine  intra-alpine révélée par leur compo-
sition pétrographique. Ils sont séparés les uns 
des autres par des interglaciaires pendant les-
quels se sont développés des paléosols. La dis-
position assez régulière, en marches d’escalier, 
des nappes fluvioglaciaires (les plus récentes 
étant emboîtées dans les plus anciennes) ca-
ractérise les formations superficielles quater-
naires du plateau de l’Iller-Lech (Léger, 1975, 
1980).
Ainsi, l’ensemble géomorphologique constitué 
par les moraines internes au modelé très frais,   
associé aux  basses  terrasses fluvio-glaciaires,  
représente la glaciation du Würm telle qu’elle 
a été définie par Penck, le stratotype originel 
ayant été choisi dans la partie orientale du pié-
mont allemand des Alpes : « La glaciation dont 
les traces se présentent à nous avec une grande fraî-
cheur dans les moraines terminales récentes et les 
basses terrasses, nous l’appelons glaciation Würm 
d’après la rivière Würm dans la plaine de Munich, 
dont les rives montrent le passage des alluvions de 
basse terrasse aux moraines récentes ».

L’appellation Würm désigne donc originelle-
ment l’ensemble des formes et des dépôts mis 
en place lors de l’extension maximale du gla-
cier de piémont du Rhin au cours du dernier 
cycle glaciaire du Quaternaire. Le terme ser-
vira ensuite par extension à définir la totalité 
de cette période glaciaire.

1. 2 - Nomenclature mondiale

La stratigraphie isotopique marine : les 
stades isotopiques

On sait aujourd’hui qu’il y a eu, non pas quatre 
ou six glaciations, mais au moins 20 voire 30, 
échelonnées sur plus de 2,6 millions d’années, 
et que chacune de ces glaciations est subdivisée 
en plusieurs stades froids et interstades.                        

Cette succession a été reconnue dans les ca-
rottes marines par Emiliani (1955). Les courbes 
de variation de teneur en isotopes de l’oxy-
gène fournissent l’échelle de référence : la pro-
portion δ 16O / 17O /18O varie en fonction du 
volume des glaces continentales (Shackleton 
N.C., 1976 1983, 1987, 1990). Ainsi, la courbe 
isotopique peut être divisée en stades froids ou 
glaciaires (numérotés en nombres pairs), et en 
stades chauds, interglaciaires ou interstadiaires 
(numérotés en nombres impairs), (fig. III. 2). 
Les données isotopiques marines ne varient 
pas trop avec leurs diverses localisations, dé-
montrant une réponse globale de l’océan. Emi-
liani divisa ses données en stades (Marine Iso-
topic Stages ou MIS). On compte aujourd’hui 
100 stades isotopiques dans les 2,7 derniers 
millions d’années. Dans la portion récente de 
la courbe, où la résolution est plus fine, certains 
stades sont subdivisés en sous-stades et en évé-
nements, numérotés par des décimales (Pisias et 

Fig. III. 2 - Variations du niveau des mers (Shackleton et al.,1990), en parallèle avec la courbe des tempé-
ratures enregistrées à GRIP - Groenland, (GRIP Members, 1993).
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al. 1984, Prell et al. 1985). Les glaciations ne sont 
ainsi plus désignées par leur nom (Riss, Würm, 
...) mais par le numéro du stade isotopique pair 
correspondant. Les points d’accroche pour la 
datation de cette séquence sont fournis par les in-
versions du champ magnétique terrestre, datées 
par K/Ar.

La courbe actuellement connue comporte ainsi 
plus de 130 stades isotopiques, dont les 20 der-
niers (pairs et impairs), s’échelonnent sur envi-
ron 900 000 ans. Les courbes isotopiques marines 
corrélables à très grande distance montrent que 
le signal enregistré doit être considéré comme 
significatif à l’échelle du globe (Schoeneich, 
1998). En 1977, Kukla recommande de baser la 
subdivision chronostratigraphique du Pléisto-
cène sur les données isotopiques des sédiments 
océaniques. La chronologie isotopique est, de 
fait, de plus en plus utilisée comme référence 
pour les datations relatives dans le Quaternaire.
Malgré l’absence de relations directes avec les 
fluctuations des glaciers alpins, cette nouvelle 
chronologie tend à supplanter celle des glacia-
tions proposées par Penck et Brückner. 

Nomenclature alpine

Depuis peu, une nomenclature basée sur la posi-
tion stratigraphique ou l’extension des glacia-
tions (ce qui sous-entend que l’âge des exten-
sions maximales des glaciers a préalablement 
été admis) a été proposée par les auteurs ita-
liens, suisses et autrichiens. Cette nomencla-
ture, la «Circumalpine quaternary corrélations» (is-
sue de IGCP 378) se subdivise en :
• LGM (= Last Glacial Maximum) : dernier maxi-
mum glaciaire (s.s.), acronyme permettant  de dis-
tinguer le Würm récent (MIS 2) du Würm ancien 
(MIS4) ;

• MEG (= Most Extensive Glaciation) : glacia-
tion la plus étendue, dont il est avéré aujourd’hui 
qu’il ne s’agit pas de l’avant-dernière, mais 
d’une glaciation bien plus ancienne, encore mal 
positionnée chronologiquement, remplace le 
maximum d’extension glaciaire du Riss ;

• « Penultimate glaciation »: avant-dernière 
glaciation (MIS 6), d’une plus grande exten-
sion que la dernière.

La stratigraphie isotopique de la calotte gla-
ciaire groenlandaise

Un des écueils du signal isotopique marin est son 
lissage lié au mélange d’eaux d’âges différents et 
à la bioturbation des sédiments. L’analyse des 
isotopes stables contenus dans les glaces de la 
calotte du Groenland, où les couches annuelles 
de glace sont conservées même après 10 - 20 000 
ans, permet une résolution annuelle à décennale. 
Les fluctuations sont interprétées en termes de 
températures de l’air au moment des précipita-
tions. Pour la période couvrant le Tardiglaciaire, 
Dansgaard et al. (1982, 1989, 1993) ont montré :

• la concordance générale avec les courbes 
marines (fig.  III. 2), en particulier en ce qui 
concerne l’oscillation froide au début du 
stade 1 ;

• la présence d’interstades brusques et de 
grande amplitude pendant le stade 2 et 3;

• la présence de fluctuations de second ordre 
pendant la fin du stade 2 ;

• le caractère abrupt de la fin de la glacia-
tion, qui se serait traduit au Groenland par 
un réchauffement de l’ordre de 7°C en 50 ans :
• la présence d’évènements rapides (Heinrich 
events, HE et Dansgaard-Hoeschger events, 
DO).

1. 3 - Le choix d’une échelle stratigra-
phique et d’une nomenclature

1. 3. 1 - Le maximum d’englacement Wür-
mien, choix d’une nomenclature

Le découpage chronologique du Quaternaire 
s’est affiné depuis la théorie pluriglaciariste 
(Penck et Brückner, 1909) avec l’émergence des 
datations absolues sur des sites de plus en plus 
nombreux. 
Grâce aux nombreuses datations disponibles, 
les fluctuations glaciaires du Pléistocène supé-
rieur sont bien appréhendées. En revanche, il 
subsiste plus d’incertitudes pour les périodes 
antérieures. Si bien que, pour désigner ces évé-
nements anciens, nous emprunterons les termes 
de Pléistocène inférieur et Pléistocène moyen, 
nos données de terrain ne nous permettant pas 
d’être plus précis. Le Pléistocène supérieur (ou 
Würm) est, quant à lui, mieux défini. Plusieurs 
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auteurs le subdivisent en trois grandes phases 
(Monjuvent et Nicoud, 1988) : le Pléniglaciaire 
inférieur (MIS 4), l’inter-pléniglaciaire (MIS 3) et 
le Pléniglaciaire supérieur (MIS 2), pour l’événe-
ment froid le plus récent.
Depuis les travaux de  Penck et Brückner 
(1909), le maximum d’englacement de la der-
nière glaciation a été traditionnellement dési-
gné par le vocable de «maximum würmien»,  
issu de la stratigraphie alpine.  Mais, du point 
de vue épistémologique, on constate qu’au 
cours des décennies  1980-1990, les études 
de nombreux enregistrements paléoclima-
tiques (δ 16O/18O) en milieu océanique et mi-
lieu continental ont entériné l’hypothèse d’un 
maximum de froid mondial, le Last Glacial 
Maximum (LGM) autour de 18 000 - 20 000 14C 
BP. Depuis que le programme de corrélation 
Géologique «Circumalpine quaternary correla-
tions» a adopté une nouvelle nomenclature qui 
se veut  applicable à l’échelle des Alpes, l’acro-
nyme «LGM» se substitue, dans les publica-
tions internationales, à celui de «maximum 
würmien». Force est de constater  que beau-
coup d’auteurs considèrent comme synonyme 
« LGM » et «maximum würmien». En adhérant 
à ce schéma, ces auteurs font  deux confusions 
bien souvent récurrentes :
•	 le LGM est une notion mondiale
•	 le LGM est calé, en âge calibré, entre   

20 000 – 23 000 cal BP.

Le dernier maximum (d’extension) glaciaire, 
traduction juste de Last Glacial Maximum  
(LGM) et le maximum d’extension glaciaire 
würmien ne sont pas nécessairement équi-
valents. La définition proposée par  Crowley 
et North (1991) est sans ambiguïté : le LGM 
(stricto sensu) est basé sur le dernier maximum 
des courbes SPECMAP, (δ 16O/18O) des dépôts 
carbonatés traduisant le volume des glaces 
mondiales (Chappell et Shackelton, 1986). 
Il correspond à une période comprise entre 
18 000 14C BP et 21 000 14C BP, soit en âge cali-
bré 20 000 – 23 000 cal BP (fig. III. 2).
Dans le massif alpin, de nombreux travaux 
suggèrent que de nombreux appareils glaciaires 
ont atteint leur maximum d’extension pendant 
la première partie de glaciation (Isère, lobe 
lyonnais) (70 000 - 50 000 BP) correspondant 

au MIS 4 de la courbe SPECMAP (Monjuvent, 
1978 ; Nicoud ; 1993, Mandier, 1984, 2003). En 
revanche, il semblerait que c’est au cours du 
MIS 3 ou du MIS 2 (26 000 – 18 000 14C BP) 
que les appareils glaciaires des Alpes du Nord 
(Rhin,  Iller, Inn), (Schlüchter et al., 1987, 1989 ; 
Keller Krays, 1994) aient atteint leur maximum.

On ne peut donc calquer la glaciation alpine, 
et d’une façon générale, les glaciations des la-
titudes tempérées sur le LGM, car elles ont un 
poids totalement négligeable dans le volume 
global des glaces, qui est entièrement dominé 
par les grands inlandsis des hautes latitudes 
(VanVliet-Lanoë, 2004). Sur le plan stricte-
ment géochimique, rien ne s’oppose donc à un 
maximum glaciaire alpin contemporain d’une 
phase de faible englacement mondial. 
De ce fait, la nomenclature définie par le 
Programme de Corrélation Géologique «Circu-
malpine quaternary correlations» (resp. Schlüchter, 
1999), basée sur l’extension des glaciations al-
pines, a pour défaut majeur d’orienter, voire de 
fermer la porte au débat concernant la datation 
de l’extension (ou des extensions) paroxysmale 
des glaciers würmiens. 
Force est de constater que l’utilisation de 
l’acronyme LGM ne fait pas l’unanimité dans 
la communauté des quaternaristes. Si l’on 
se réfère à sa stricte définition (Crowley et 
North, 1991), le LGM ne peut être appliqué 
à l’arc alpin. Nous adopterons, dans le cadre 
de notre travail, une appellation mieux 
adaptée à l’échelle des Alpes (Brocard, 2002), 
le WGM (Würm Glacial Maximum), en français 
« maximum würmien » qui se substituera à 
l’acronyme LGM.

1. 3. 2 - La nomenclature des stades tardigla-
ciaires

Les démarches utilisées dans l’étude des fluc-
tuations glaciaires du Tardiglaciaire sont sou-
vent très différentes, du fait notamment des 
récentes possibilités de datations que permet 
le Tardiglaciaire. Nous mentionnerons notam-
ment la méthode des stades avant d’en faire 
l’analyse critique.
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La  méthode des stades

Cette méthode émane de la notion de «stade» 
défini par Penck et Brückner (1909) et a été uti-
lisée dans la plupart des études appliquées au 
Tardiglaciaire. Les dernières  évolutions de cette 
méthode sont issues des travaux de  Gros et al. 
(1978) et de Maisch (1981). Elle a été appliquée 
tout particulièrement dans les Alpes suisses 
par les chercheurs de l’Institut de géographie 
de l’Université de Zurich. Leurs travaux consti-
tuent, de fait, le modèle de référence du Tardi-
glaciaire alpin.
Cette démarche stratigraphique consiste, au 
préalable, à regrouper les moraines d’extension 
morphologique semblable en stades, auxquels 
sont attribués des noms locaux, puis, à corréler 
ces stades entre eux, les corrélant, dans la mesure 
du possible, avec un modèle de référence. Les 
corrélations sont basées sur la méthode de par-
tage des surfaces (cf. § III. 7), et sur des critères 
géomorphologiques.
Cette méthode a permis aux auteurs de propo-
ser un nombre limité de stades, déterminé par 
les caractéristiques géomorphologiques et 
par les valeurs de dépression de la ligne 
d’équilibre glaciaire. 

Les limites de la méthode des stades

La méthode des stades, basée sur le re-
groupement en stades locaux, introduit 
un travers (Schoeneich, 1998) : on sup-
pose que des moraines concentrées dans 
le même secteur sont chronologiquement 
proches. Les hypothèses chronologiques 
qui en découlent sont établies en fonction 
de ces stades. La réalité est bien souvent 
plus complexe.
Schoeneich (1998) considère l’exemple 
des fronts étudiés par Schneebeli (1976) et 
Röthlisberger (1976). « En l’absence de da-
tations absolues, selon la méthode des stades, 
l’ensemble des moraines holocènes pourrait 
être interprété comme appartenant à un seul 
stade. Cependant, si les avancées de 1640, ... 
1820, 1850 peuvent bien être regroupées en 

un même stade, le Petit Age Glaciaire, les travaux 
des auteurs précités ont montré que les avancées pré-
cédentes, de même extension, et dont les moraines 
sont souvent plus ou moins confondues ou proches 
de celles du Petit Age Glaciaire, en sont séparées par 
plusieurs centaines voire plusieurs milliers d’années 
et par un recul bien souvent égal ou supérieur à l’ac-
tuel. Elles constituent incontestablement des stades 
distincts ». 
Ainsi, en définissant des stades «a priori» sur 
la seule base de la proximité des moraines, le 
risque consiste à regrouper dans un unique 
stade, plusieurs fluctuations qui se sont peut-
être étalées sur plusieurs siècles voire milliers 
d’années. A l’inverse, on risque de dissocier des 
événements chronologiquement très proches. 
Nous reprendrons l’interprétation de Schoe-
neich (1998), (fig. III. 3) : en présence de trois 
groupes de moraines, la démarche classique 
conduirait à une interprétation de type A, alors 
que la réalité climatique et chronologique a très 
bien pu être de type B. La signification de ces 
stades est purement morphologique. Elle ne 
représente pas une valeur chronologique, mais 

Fig. III. 3- Deux interprétations possibles d’une succession de moraines : 
A - selon la méthode des stades, B - autre solution possible (d’après Schoeneich, 1998).
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uniquement une valeur spatiale, comme limites 
d’extension.

La  méthode «holocène»

L’étude des stades historiques et holocènes, Sch-
neebeli (1976) et Röthlisberger (1976), consiste 
dans un premier temps à numéroter les moraines 
isolément, sans chercher à les raccorder entre 
elles, puis dans un second temps, à rechercher les 
possibilités de datations relatives et surtout abso-
lues.

Utilisation de la stratigraphie INTIMATE 
basée sur la courbe GRIP du Groenland

Là où Penck et Brückner (1909) définissaient 
trois stades tardiglaciaires, on en reconnaît au-
jourd’hui six. Chacun d’entre eux comporte 
plusieurs phases. Le modèle actuellement re-
connu dans les Alpes suisses a été défini par 
Maisch (1981, 1982) dans les Grisons, et récem-
ment affiné par Maisch (1992) pour les derniers 

stades. Il est bien souvent confirmé dans les 
Alpes centrales, en Valais et dans la vallée de 
l’Arve (Coutterand et Nicoud, 2005, 2005 b).
Ces stades sont définis comme des limites d’ex-
tension des glaciers, marquées par les moraines 
correspondantes. Leur position chronologique 
n’est connue que pour les deux derniers :
• le stade d’Egesen (phase maximale) est daté 

entre 11 000 et 10 000 14C BP et correspond à la 
fluctuation froide au début MIS 1 ;

• l’interstade Daun/Egesen correspond à la 
période chaude du début du MIS 1 ;

• le stade de Daun doit être placé juste avant  
12 600-12 700 C14 BP et correspond à la fin du MIS  
2.

Les autres stades s’échelonnent entre 17 540 
± 500 Be10 BP et 13 000 14C BP. Ils ne sont pas 
datés précisément par 14C, mais quelques data-
tions récentes disponibles suggèrent d’avancer 
une chronologie cohérente. Ils se placent tous 
dans le stade isotopique 2, et pourraient cor-
respondre aux oscillations de second ordre des 

courbes isotopiques ma-
rines et groenlandaises :

• Le stade de Gschnitz 
est daté en Autriche à 
16 000 ± 400 10Be BP (Ivy-
Ochs et al., 2000, 2004) ;

• le stade de Magland 
corrélé au Steinach de 
l’échelle des Alpes orien-
tales est daté par la mé-
thode des cosmogéniques 
produits in situ à 17 540 ± 
500  10Be BP (Coutterand 
et Nicoud, 2005). 
La stratigraphie du Tar-
diglaciaire basée unique-
ment sur des zones pol-
liniques parait de moins 
en moins adaptée. Sa 
résolution n’est pas as-

Fig. III. 4 - Stratigraphie IN-
TIMATE (Björck et al. 1998, 
Walker et al. 1999, Schoe-
neich, 2003) basée sur la 
courbe GRIP du Groenland
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sez fine et ne répond plus aux besoins actuels 
(Schoeneich, 2003). Depuis quelques années, le 
groupe de travail INTIMATE (INTegration of 
Icecore MArine and TErrestrial records of the 
last termination), de la commission de paléo-
climatologie de l’INQUA, propose une nou-
velle stratigraphie du Tardiglaciaire (Björck et 
al. 1998, Walker et al. 1999) basée sur de nou-
velles données (fig.III. 5) :

• Mise en place d’une nouvelle échelle de 
référence du Tardiglaciaire, basée sur l’enre-
gistrement isotopique de l’oxygène du Groen-
land.

• Corrélation avec les données environne-
mentales multiples.
Il nous a donc paru utile de situer notre tra-
vail sur le Tardiglaciaire ancien de la vallée de 
l’Arve dans cette nouvelle chronologie. 

Choix d’une nomenclature

Biozones et chronozones

Les palynologues ont déterminé des pé-
riodes dans l’évolution de la végétation 
tardiglaciaire et postglaciaire, désignées, 
selon leurs définitions, biozones ou chro-
nozones (fig. III. 4).
Nous avons pris le parti d’utiliser la no-
menclature des biozones (Broecker, 1992). 
Les biozones définies par Welten (1982) et 
Ammann et Lotter (1989) sont  corrélables 
aux stades isotopiques et aux stades gla-
ciaires: 

• les zones 4 (Préboréal) à 8 (Subatlan-
tique) couvrent l’Holocène et le stade isoto-
pique 1 ; elles constituent une subdivision 
universellement admise pour l’Holocène ;

• la zone 3 (Dryas récent) correspond à 
l’oscillation froide au début du stade iso-
topique 1 et couvre le stade morainique 
d’Egesen-Bocktentäliï ;

• les zones 1b-c (Böl-
ling) et 2 (Alleröd) corres-
pondent à la phase chaude 
au début du stade isoto-
pique 1  et à l’interstade 
Daun/Egesen;

• la zone 1 a (Dryas 
ancien inférieur) corres-
pond à la fin du stade 
isotopique 2 et couvre le 
stade de Daun et certains 
des stades précédents. Sa 
limite «amont» est très in-
certaine. Les palynologues 
français la placent autour 
de 15 000 14C BP, période 
correspondant à l’expan-
sion des «steppes» à ar-
moises. Elle pourrait être 
corrélée à un interstade 
non numéroté des courbes 
i sotopiques     groenlan-
daises vers 18 000 cal BP. Fig. III. 5 -   Les biozones tardiglaciaires selon l’échelle conventionnelle 

basée sur le C14 (à gauche), et selon l’échelle calibrée (à droite). Calage 
C14 du début du Dryas récent sur la base de la datation récente de la 
tephra LST (Hajdas et al. 1995). Calibration selon Bjôrck et al. 1996 : 
ajustage entre dendrochronologie et comptages de couches de glace sur 
la carotte GRIP (d’après Schoeneich, 1998).
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Etude de la littérature publiée 

L’étude des paléoenvironnements quater-
naires de notre terrain d’étude est abondam-
ment documentée par la littérature. La syn-
thèse et l’analyse de cette littérature ont été  
développées dans la première partie de ce 
mémoire. Notre travail s’est appuyé sur les 
connaissances acquises depuis le milieu du 
XIXe siècle par les différents auteurs. L’étude 
systématique de cette littérature nous a per-
mis de repérer de nombreux affleurements 
encore visibles que nous avons réexaminés.

Archives

Hormis la littérature publiée, de nombreuses 
études géologiques, géophysiques et géotech-

niques ont été réalisées pour le génie civil. La 
consultation de ces documents a permis de 
réunir de nombreuses données, parfois iné-
dites, en particulier les relevés de sondages.

Etude des travaux de thèses et mémoires de 
«master»
Les mémoires d’études et de recherche (mas-
ters) abondent, tant en géographie qu’en géo-
logie. Ils ont été systématiquement consultés. 
Le croisement des données, qu’elles soient 
sous la forme d’observations ou d’inter-
prétations, a évité un travail à l’aveuglette. 
Certains travaux anciens, parfois tombés en 
désuétude, recèlent des informations perti-
nentes qui se sont avérées utiles pour notre 
travail et in fine nos interprétations.

2. Travail documentaire

3. Travail basé sur l’étude du terrain   

3. 1 - Etude des formes d’érosion d’ori-
gine glaciaire

Les formes d’origine  glaciaire   sont nom-
breuses dans ce qui était la zone d’accumula-
tion glaciaire durant les phases d’englacement 
maximal. Bien après le retrait des glaces, ces 
formes d’érosion sont le plus souvent bien 
préservées (Campy et  Macaire, 2003), en par-
ticulier dans les massifs cristallins internes et 
externes (sens géologique) des Alpes (massif 
du Mont-Blanc, Vanoise, Ecrins).

Morphologie générale

L’écoulement d’un glacier de type tempé-
ré, (i. e.) proche du point de fusion, laisse les 
traces de son passage dans le paysage. L’épais-
seur de glace engendre de fortes pressions sur 
le substratum. En effet, l’homogénéité et le po-
lissage des zones basses sont dus à une masse 
glaciaire en mouvement, exerçant une pres-
sion sur les flancs et sur les fonds de vallées, 
tout en les érodant par abrasion. La rugosité 
des zones hautes est issue d’un type d’éro-

sion dominé par les processus cryoclastiques, 
s’exerçant sur le substrat. Dans un contexte 
dominé par des glaciers de type tempéré, on 
peut considérer que ce domaine n’a jamais été 
complètement recouvert de glace et que les 
reliefs émergeaient du domaine englacé (nu-
natak). Un épaulement marque la limite entre 
la glace mouvante concentrée dans les vallées, 
et la glace peu mobile des reliefs émergés. On 
peut ainsi reconstituer le passage d’un pay-
sage antérieur à la phase glaciaire résultant 
d’un modelé fluviatile à un modelé glaciaire 
abandonné après le retrait.
Le profil longitudinal des vallées subit une 
érosion différentielle en fonction des pressions 
qu’exerçait le glacier sur son substrat. Dans 
les zones lithologiques plus «fragiles»  (roches 
tendres ou fragmentées), la glace a creusé 
des dépressions (ombilics). Après le retrait, 
la vallée glaciaire présente une alternance de 
dépressions (ombilics) et de resserrements 
(verrous) qui ont été généralement amplifiés 
au cours des glaciations successives. Lors des 
décrues glaciaires, les ombilics ont souvent été 
occupés par des lacs progressivement comblés 
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par les matériaux transportés par les eaux de 
fonte. La plupart des grands lacs de piémont et 
des grandes vallées alpines (Combe de Savoie, 
Grésivaudan) doivent leur existence à ce phé-
nomène de surcreusement.

C’est sur les versants des auges glaciaires 
et dans les fonds de vallées que s’exprime le 
mieux le phénomène d’érosion glaciaire ; en 
effet, la glace basale est chargée en éléments 
plus ou moins grossiers, produits de l’érosion 
sous-glaciaire du bassin d’alimentation du 
glacier, qui sculptent sur le substratum des 
formes dont la préservation dépend de la li-
thologie.  
On observe une  grande variété de formes 
d’érosion qui  s’expriment à différentes 
échelles (Laverdière et Guimont, 1980, Laver-
dière et al., 1985 ; Benns et Evans, 1998). On 
distingue globalement : 

• des formes d’érosion majeures appelées 
aussi «formes globales» ; 

• des méso-formes d’érosion ;
• des formes d’érosion mineures ou «micro-

formes». 

3. 1. 1. Formes d’érosion majeures

Elles induisent une morphologie générale ty-
pique :
La vallée en auge symbolise la vallée glaciaire 
traditionnellement représentée en U (fig. 
III. 6). Malgré tout, cette vision est un peu 
simpliste, comme le révèlent de nombreux 
sondages qui ont traversé les remplissages 
post-glaciaires : les différences lithologiques 
induisent bien souvent des profils transver-
saux très irréguliers présentant quelquefois 
des profils en V.   

En altitude, les zones non englacées durant 
les extensions glaciaires paroxysmales du 
Pléistocène (nunataks) présentent une très 
forte « rugosité » : crêtes effilées et couloirs 
d’éboulisation, résultat de processus essen-
tiellement gravitaires et périglaciaires. Les 
vallées basses offrent un profil assez ho-
mogène en auge à versants raides et polis. 
Un épaulement, constitué généralement de 
roches moutonnées, parfois continu, souligne 

Fig. III. 6 - Formes globales d’érosion glaciaire : vallée en auge, épaulement et trimline.
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le bord des auges ainsi que la zone de transi-
tion, la «trimline», avec le domaine supérieur 
à forte rugosité (fig. III. 7 ).

Un héritage géomorphologique caractéris-
tique : la « trimline »
L’action érosive d’un glacier (tempéré, i. e. 
proche du point de fusion) imprime un mo-
delé caractéristique qui se différencie de celui 
des zones non recouvertes par la glace.
Les reconstitutions paléogéographiques par 
la cartographie des  «trimlines» ne sont pas 
novatrices. Identifiée sous le terme de «schlif-
fgrenze» par Penck et Bruckner (1909) (cf. su-
pra), la «trimline» a été redéfinie par Thorp 
(1981)  comme la zone de transition entre la 
partie inférieure d’un versant, affectée par les 
processus d’érosion glaciaire et la partie su-
périeure de ce versant, présentant une forte 
rugosité, crêtes acérées et couloirs d’éboulisa-
tion, soumise aux processus d’érosion atmos-

phérique et à la cryoclastie. La préservation de 
cette forme d’érosion dépend essentiellement 
de la nature lithologique des versants. Cette 
limite s’exprime de façon très nette sur les 
roches endogènes et peut s’étendre sur une dé-
nivelée de plusieurs dizaines de mètres   (fig.
III. 7).
La trimline représente ainsi l’altitude maxi-
male d’un versant de vallée soumis à l’érosion 
d’un flux glaciaire de type tempéré.  

3. 1. 2. Les méso-formes d’érosion

Elles sont en général très bien préservées dans 
les massifs cristallins. On distingue :

• Roches moutonnées
Dômes de roches polies formés dans le subs-
tratum par l’action de polissage de la charge 
détritique incluse dans la glace basale du gla-

Fig. III. 7 - Modelé d’érosion glaciaire au Grimselpass ; les trimlines soulignent le rebord supérieur de 
l’épaulement.
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cier. Les roches moutonnées sont toujours 
orientées dans le sens de l’écoulement du gla-
cier. Ces formes se caractérisent par une pente 
douce côté amont appelée «rampe» ; l’abrasion 
induite par les fortes pressions de la glace do-

mine. Elle est suivie d’une dépression aval où 
se localisent les processus de « débitage » ou 
« délogement » liés au décollement de la glace 
basale ou « quarrying » (fig. III. 8 et fig. III. 9).  

Fig. III. 8 – Roches moutonnées émergeant du lac artificiel de Barberine. On remarque la dépression avale 
(à droite) «quarried floor» (plancher de débitage) où se localisent les processus de «quarrying» liés au 
décollement de  la glace basale.

Fig. III. 9 – Processus d’érosion à l’interface glace – substratum ; localisation des processus d’abrasion et 
de «délogement» ou «quarrying».
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• Cannelures
Dépressions allongées, souvent isolées en 
forme de fond de canot, leur  taille varie de 
quelques centimètres  à 5 mètres de largeur 
(fig. III. 10).
A la base du glacier, la glace n’exerce pas tou-
jours la même pression sur le lit rocheux ; cer-
taines zones sont alors soumises à une érosion 
plus intense. Les surfaces de certaines canne-
lures présentent souvent des polis glaciaires 
striés. 

A ces formes d’abrasion, il faut ajouter les 
formes liées à l’écoulement sous-glaciaire.

• Chenaux d’écoulement des eaux

Appelés aussi «Chenaux de Nye», ce sont des 
canaux creusés par l’eau sous-glaciaire dans le 
substratum. Ils nous montrent l’érosion impor-

tante effectuée par les eaux chargées en sables 
et particules. La roche qui n’est pas en contact 
direct avec la glace ne présente pas de stries. Ils 
peuvent être associés à des «marmites», cavités 
circulaires, pouvant atteindre plusieurs mètres 
de diamètre, creusées par le mouvement tour-
billonnaire des eaux sous-glaciaires. 

3. 1. 3. Les formes d’érosion mineures 

Appelées aussi micro-formes, leur préser-
vation est liée à la lithologie et à la durée de 
l’affleurement.   De ce fait, leur conservation 
depuis le dernier maximum glaciaire est raris-
sime en raison  des processus ultérieurs d’éro-
sion mécanique et/ou chimique. 

• Coup de gouge 
Appelées aussi «crescentic gouges», ces dépres-
sions en forme de croissant résultent de l’arra-
chement de morceaux du bedrock par la glace 
basale.

• Queues-de-rat
Appelées aussi «rat tail», de formes allongées 
et de taille centimétrique à décimétrique, elles 
résultent d’une abrasion différentielle du be-
drock.

• stries
Appelées aussi «striures» ou «rainures» pour 
la taille supérieure. De formes allongées, elles 
sont toujours produites par des fragments de 
roches enchâssés dans la glace basale du  gla-
cier (fig. III. 11). Les stries sont parfois préser-
vées, dès lors qu’elles sont protégées par une 
couverture détritique : colluvions, till d’abla-
tion, till basal, dépôts glaciaires divers et flu-
vioglaciaires (Coutterand et Buoncristiani, 
2006). 

3. 1. 4. Morphogenèse des formes d’érosion 
glaciaire

Dans les massifs cristallins

Les « trimlines » cartographiées montrent 
toutes un modelé identique, mais également 

Fig. III. 10 - Cannelures présentant un exception-
nel état de préservation, substratum : séricito-chlo-
ritoschistes, (les Houches, vallée de Chamonix).
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une très bonne préservation des formes d’éro-
sion glaciaire contrastant avec les formes 
d’érosion périglaciaire. 
La morphogenèse d’une chaîne de montagnes 
résulte principalement de l’action conjointe de 
processus d’érosion mécanique et chimique. 
On observe des processus liés à la décompres-
sion post-glaciaire où les versants vont subir 
un rééquilibrage de pression dû à la dispari-
tion de la glace. Des phénomènes de cryoclas-
tie et thermoclastie entrent également en jeu. 

A partir des données de terrain et de différents 
travaux, nous avons proposé (Coutterand et 
Buoncristiani, 2006) une approche quantitative 
de ces processus dans le massif du Mont-Blanc. 
L’observation des roches moutonnées, encore 
recouvertes par un glacier durant le Dryas ré-
cent (11 500 cal BP), montre une érosion dif-
férentielle post-glaciaire de 40 mm entre un 
filon de quartz et la surface du granite, soit 
une érosion post-glaciaire minimale de 4 mm/
ka. Cependant, l’altitude, l’orientation des 
versants et la couverture nivale sont des pa-

ramètres agissant directement sur les valeurs 
d’érosion ; ainsi, certains auteurs proposent 
des valeurs moyennes de 10 mm / ka (Press 
et Siever, 1986 ; Einsele, 1992 ; Bierman et al., 
1995). En appliquant cette valeur, on obtient 
une ablation moyenne minimale du modelé 
glaciaire de 0,25 m depuis le stade isotopique 2 
(~ 25 000 BP), puis de 0,60 m depuis le MIS 4 
(~ 60 000 BP) et finalement de 1,70 m depuis le 
MIS 6 (~ 170 000 BP). A partir de ces données, 
il apparaît que l’érosion des surfaces d’ori-
gine glaciaire est un processus rapide. Ainsi, à 
l’échelle du Quaternaire, les « trimlines » car-
tographiées peuvent être attribuées au dernier 
cycle glaciaire.

Dans les massifs calcaires

La morphogenèse des massifs calcaires est 
contrainte par les processus d’érosion chimique 
qui dominent sur les processus d’érosion mé-
canique. Les travaux d’évaluation des taux de 
dissolution des calcaires du massif des Bauges 

Fig. III. 11 – Stries récemment exhumées au glacier du Trient (massif du Mont-Blanc, Valais, Suisse), la 
glace s’écoulait de gauche à droite sur un substratum de gneiss.
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par Hobléa (1999) ont quantifié les taux d’éro-
sion dans les différents types de karst. De ce 
fait, seules les formes d’érosion majeures se-
raient préservées dans cette lithologie. Cepen-
dant, des roches moutonnées récemment ex-
humées dans le Vercors présentent encore des 
surfaces striées (Delannoy, 1981).

3. 2- Etude des formes de dépôt 
d’origine glaciaire

Caractères généraux des dépôts glaciaires

Le terme « moraine » est le plus utilisé pour 
désigner les dépôts glaciaires en français. Cette 
appellation figée par la tradition est ambiguë. 
En effet, elle désigne, à la fois, le sédiment pro-
prement dit et la forme engendrée par l’aban-
don de matériaux (ride morainique, moraine 
frontale, latérale...). L’usage international a 
consacré le terme de «till» pour les dépôts et 
il nous semble important d’adopter cette dé-
nomination. Le terme moraine devant être ré-
servé à la qualification d’une forme. Les tills 
présentent un certain nombre de caractères 
qui les différencient très nettement des autres 
sédiments (Campy et Macaire, 1989, 2003):

• faible classement granulométrique, les 
blocs de plusieurs m3 voisinent avec les gra-
viers, les sables et les particules fines (limons 
et argiles), constituant la matrice. L’hétéromé-
trie qui caractérise cette formation s’atténue 
dans les dépôts de remaniement par les eaux 
de fonte, en contexte fluvio-glaciaire. Cepen-
dant, même en contexte très distal, la présence 
de blocs isolés dans un dépôt fin est le témoi-
gnage d’une origine glaciaire lointaine ;

• les tills présentent habituellement un 
manque d’organisation structurale et ne pré-
sentent pas de grano-classement, contraire-
ment aux alluvions fluviatiles. Ce manque 
d’organisation des particules détritiques est 
dû au fait que la glace n’a pas une compétence 
discriminante vis-à-vis de la charge détritique 
qu’elle transporte, puis abandonne. Une or-
ganisation en lits classés apparaît progressi-
vement lorsqu’on s’éloigne du front glaciaire, 
sous l’influence de plus en plus importante 
des eaux de fonte ;

• débris à faible émoussé : les particules 
composant le dépôt présentent seulement un 
émoussé léger de leurs angles, ce qui les diffé-
rencie des galets d’origine fluviatile arrondis. 
Cependant, depuis le front glaciaire à blocs à 
peine équarris jusqu’aux nappes fluvio-gla-
ciaires distales, toute l’échelle des émoussés 
peut être observée ;

• nature pétrographique variée : les consti-
tuants reflètent la pétrographie des roches 
affleurantes dans le bassin versant glaciaire, 
dont les limites pouvaient être plus larges que 
celles du bassin versant actuel. Par ailleurs, ces 
matériaux résultent presque exclusivement 
d’une érosion mécanique.

3. 2. 1 – Identification et description des dé-
pôts glaciaires

A. Les dépôts glaciogéniques

Les différents types de tills

Les environnements de dépôts du système gla-
ciaire varient selon leur position par rapport 
à la glace (base du glacier, marge latérale ou 
frontale), la dynamique du glacier (progres-
sion ou régression), la plus ou moins grande 
proximité du glacier et, en conséquence, l’im-
portance des eaux de fonte. La typologie des 
tills distingue classiquement (Brodzikowski et 
van Loon, 1991) les dépôts «glaciogéniques» 
au sens strict, c’est-à-dire mis en place directe-
ment par la glace, des dépôts «paraglaciaires» 
où prédomine l’influence des processus de 
fonte.

-Tills de fond
«Basal tills» ou «lodgment tills» des auteurs 
anglo-saxons ; ces dépôts sont mis en place 
à la semelle du glacier. L’accumulation se 
fait par abandon de matériaux à la base de la 
masse glaciaire en mouvement. Les irrégula-
rités topographiques du substrat jouent un 
rôle prépondérant dans la mise en place des 
matériaux ; les observations réalisées à l’occa-
sion des travaux de captages hydroélectriques 
sous-glaciaires montrent que seules les zones 
en dépression piègent ce type de dépôt, excep-



144

III - Méthodologie

té dans les zones de piémont où la couverture 
est quasi continue. La matrice fine est souvent 
abondante dans les tills de fond, de même, les 
courbes granulométriques traduisent une forte 
hétérométrie. Les galets sont souvent striés et 
présentent une forme typique en «fer à repas-
ser» acquise au cours du transport. Le poids 
de la glace sus-jacente comprime fortement les 
tills de fond qui acquièrent, de ce fait, des ca-
ractères géotechniques de roche cohérente : les 
galets sont fortement enchâssés dans une ma-
trice argileuse et leur prélèvement difficile du 
fait de la surconsolidation (fig. III. 12). 

-Till d'ablation
«Ablation till» des auteurs anglo-saxons ; cette 
formation se met en place par accumulation 
de matériaux. Dans un premier temps, lors de 
la crue du glacier, sous la forme de moraines 
frontales et latérales et, dans un second temps,  
lors de la fonte sur place de la glace à la pé-
riphérie du glacier ou lors de sa décrépitude. 
Il résulte de ces conditions une superposition 
des tills d’ablation sur les tills de fond, mais ils 
s’en distinguent nettement par leur moindre 

compaction et leur pauvreté en matrice fine, 
entraînée lors de la fonte. Ils sont meubles et 
peuvent présenter localement une disposition 
stratifiée. Les rides morainiques en position 
frontale (moraines frontales ou terminales) 
sont composées principalement de tills d’abla-
tion et il est parfois possible alors d’y recon-
naître des figures de poussée sous forme de 
plans de cisaillement lorsque le front glaciaire 
a déstabilisé sa moraine lors d’une réavancée.

- Les blocs erratiques
Par définition, les blocs erratiques appartien-
nent au till d’ablation. Ces blocs sont à l’origine 
de la théorie glaciaire, et c’est en toute logique 
que les géologues de la fin du XIXe et du début 
du XXe siècle se sont attardés sur la localisation 
et l’identification pétrographique des blocs er-
ratiques.

Les blocs erratiques comme jalons du maximum 
Ils nous informent sur l’altitude maximale 
atteinte par les glaciers et sur les apports 
morainiques des divers glaciers affluents 
(fig. III. 13).

Fig. III. 12 – Mise en place des dépôts glaciogéniques (ablation till, basal till) et mise en place des dépôts 
distaux (formations fluvio-glaciaires).
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C’est ainsi que les premières cartes d’exten-
sion des glaciers, telle celle d’Alphonse Favre 
(1884), sont basées essentiellement sur l’iden-
tification de tels blocs. 
Dans certaines vallées, on peut suivre de fa-
çon assez continue une limite supérieure des 
erratiques et toute la question est de savoir si 
ces blocs appartiennent tous à la même gla-
ciation, et si ce niveau, le cas échéant, est bien 
celui du maximum d’englacement du dernier 
cycle glaciaire. L’étude de la pétrographie des 
blocs erratiques, complétée par la cartogra-
phie de leur limite supérieure a pour objectif 
d’aboutir dans un premier temps à des re-
constitutions paléogéographiques cohérentes, 
puis, dans un second temps à l’identification 
des flux glaciaires.

- Till sub-aquatique 
«waterlain till « des auteurs anglo-saxons ; les 
matériaux se déposent au contact d’un front 
glaciaire dans une masse d’eau, marine ou 
lacustre. Cet environnement mixte entraîne 

la mise en place d’un till complexe associant 
des faciès typiques hétérométriques à des fa-
ciès d’eau calme marqués par l’abondance de 
fractions fines litées, des figures de fluage et 
de turbidité (Dreimanis, 1979). Ces tills peu-
vent se déposer soit à la base du glacier au 
niveau de la ligne d’échouage (lorsque celui-
ci décolle du substratum par flottaison), soit 
à son front par lâchage de matériaux dans 
l’eau, qui peuvent être assimilés aux «ice raf-
ted detritic» (IRD) en milieu océanique (Hein-
rich, 1988 ; Broecker et al. 1992).

Les dépôts en zone d’accumulation

En théorie, dans cette zone, les formes de 
dépôts sont inexistantes parce qu’un  gla-
cier ne dépose pas sa charge détritique et ne 
construit pas de moraines en zone d’accumu-
lation (Beans et Evans, 1998). Les moraines 
supraglaciaires, médianes et latérales (abla-
tion tills) ne peuvent se former que là où les 
lignes de flux de la glace se dirigent vers la 

Fig. III. 13 – Blocs erratiques de granite du Mont-Blanc sur le versant oriental du Jura (La Matoule, 
1 100 m d’altitude, substratum calcaire).



146

III - Méthodologie

surface du glacier, soit en-dessous de la ligne 
d’équilibre glaciaire (fig. III. 14). En effet, 
dans la zone d’accumulation, les débris tom-
bant sur le glacier sont enfouis dans le névé, 
puis progressivement intégrés à la glace. Ce 
n’est que dans la zone d’ablation que, la glace 
fondant, les débris «remontent» dynamique-
ment à la surface et peuvent s’accumuler sur 
les bords du glacier. 

Malgré tout, les observations sur le terrain 
montrent que des blocs erratiques se sont 
déposés au-dessus de la ligne d’équilibre 
glaciaire. Leur présence s’explique principa-
lement par la diminution de l’épaisseur de 
glace au cours de la déglaciation. Les dépres-
sions et les replats (e. g. : le plateau de l’Arpille 
au-dessus de Martigny ; Coutterand, 2005) 
ont piégé les dépôts glaciaires, de même que 
les épaulements des vallées, alors même que 
ces régions se situaient encore en zone d’ac-
cumulation. 

De plus, pendant les maxima d’extension gla-
ciaire, les apports détritiques dans les régions 
amont ont dû être très limités. En effet, les 
températures basses et le permafrost continu 
ont sans doute limité les processus de cryo-
clastie dans les parties sommitales des mas-
sifs. (Coutterand et Buoncristiani, 2006).
On observe également des édifices sédimen-
taires autres que les moraines, qui résultent 
de la présence directe ou indirecte des gla-
ciers. Ces formations appelées dépôts juxta-
glaciaires ou para-glaciaires, ont été, pour 
partie, transportées par les eaux de fonte à 
proximité immédiate du front du glacier ou 
en position plus lointaine en situation pro-
glaciaire (Campy et Macaire, 2003).

B. Dépôts juxta-glaciaires

Ils concernent tous les dépôts mis en place, 
non pas sous l’influence directe de la glace, 
mais sous la dépendance dominante des eaux 

Fig. III. 14 - Coupe schématique d’un glacier : en amont de la ligne d’équilibre, les lignes de flux de glace 
se dirigent vers la base du glacier, en aval de la ligne d’équilibre les lignes de flux s’orientent vers la sur-
face du glacier (d’après Campy et Macaire, 2003).
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de fonte, à proximité immédiate du front du 
glacier (dépôts proximaux) ou en position plus 
lointaine, dans les chenaux fluviatiles ou dans 
les lacs en situation pro-glaciaire. Les carac-
tères sédimentologiques strictement glaciaires 
(hétérométrie, organisation, émoussé) s’atté-
nuent, mais de nombreux indices témoignent 
encore de leur origine glaciaire.

• Les dépôts proximaux

Ils s’édifient au contact du glacier lors de sa 
décrépitude sur place. La glace fondante aban-
donne sa charge en matériaux, lesquels sont 
repris et structurés par les eaux de fonte abon-
dantes issues de chenaux sous-glaciaires circu-
lant dans des tunnels, des chenaux supra-gla-
ciaires et des lacs marginaux transitoires. Dans 
ce contexte, les eaux de fonte abandonnent leur 
charge qui s’organise pour édifier des corps 
sédimentaires, dont les formes dépendent  du 
lieu de dépôt (fig. III. 15 A et III.15 B). 
On distingue des formes sous-glaciaires, des 
formes supra-glaciaires et des formes juxta-
glaciaires.

Formes sous-glaciaires

- Les eskers 
Ils résultent de l’accumulation de matériaux 
dans les tunnels sous-glaciaires. Ils se présen-
tent sous forme de longues rides allongées et 
sinueuses de 10 à 20 m de haut, 50 à 100 m de 
large et leur longueur peut atteindre plusieurs 
dizaines de kilomètres. Les matériaux consti-
tutifs sont partiellement triés et présentent des 
figures latérales d’effondrement postérieures 
au retrait total de l’encaissant glaciaire. Ils sont 
rares sur notre terrain d’étude.

-  Les drumlins 
Ils correspondent à des collines allongées dans 
le sens de l’écoulement glaciaire, plus hautes à 
l’amont qu’à l’aval. Ils sont constitués de maté-
riaux retenus à l’aval des éminences rocheuses 
du lit glaciaire, sous forme d’une traînée qui 
se réduit progressivement en largeur sur une 
distance de quelques centaines de mètres à 
plusieurs kilomètres. Ces accumulations sont 
souvent groupées en champs de drumlins 

composés de plusieurs unités (pouvant aller 
jusqu’à la centaine) dans l’espace laissé libre 
en bordure des anciens inlandsis.

Formes supra-glaciaires

- Les kames
Les kames sont issus des matériaux piégés 
dans les chenaux ou les lacs transitoires en po-
sition supra-glaciaire. Après la fonte totale, les 
matériaux prédominent, au contact du subs-
trat. Ils forment alors des terrasses souvent 
allongées, irrégulières, défoncées par des dé-
pressions (kettles) causées par la fonte tardive 
de culots de glace morte inclus dans les ma-
tériaux. Les faciès sont variés et marqués par 
de nombreuses figures de déformation post-
sédimentaire dues à la fonte progressive de la 
glace sur laquelle ils se sont accumulés. 

Formes juxta-glaciaires

- Les terrasses de kame
Elles se forment au contact de la marge du 
glacier et du versant. A ce type de construction, 
sont généralement associés des dépôts juxta-gla-
ciaires et des matériaux morainiques. La ge-
nèse de ces formations est généralement due à 
la présence d’une vallée latérale dont les eaux 
d’écoulement sont barrées par le glacier prin-
cipal, à l’origine de la mise en place d’un lac. 
Celui-ci est alors progressivement comblé par 
la sédimentation. Les terrasses de Thonon-les-
Bains illustrent bien le processus de barrage 
glaciaire des vallées des Dranses par le glacier 
du Rhône (Triganon, 2002). Ces édifices sédi-
mentaires  sont souvent affectés par des défor-
mations glaci-techtoniques.  

• Les dépôts distaux

Ils se mettent en place sous le contrôle des eaux 
de fonte : c’est le domaine pro-glaciaire. Deux 
types d’environnements de dépôts peuvent se 
présenter (fig. III. 16) :

- les formations  fluvio-glaciaires 
Elles s’édifient sous forme de vastes nappes 
d’épandages détritiques relativement pentues 
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Fig. III. 15 A – Mise en place des dépôts proximaux (kames et  terrasses de kame) 
(d’après Van Hussen, 1987).

Fig. III. 15 B – Après le retrait du glacier et la fonte des culots de glace morte, mise en évidence de kettles, 
de kames et de terrasses de kame (d’après Van Hussen, 1987).
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Fig. III. 16 – Processus de mise en place des formations  fluvio-glaciaires et des dépôts glacio-lacustres 
(d’après Campy et Macaire, 2003).

à proximité du front du glacier et en pente de 
plus en plus faible vers le secteur distal. L’or-
ganisation sédimentaire se fait sous la forme 
de grandes barres graveleuses. Ces grands 
épandages constituent les « sandurs », terme 
défini au front des glaciers islandais. De vo-
lumineux blocs véhiculés par les radeaux de 
glace (lors de phénomène de Jokulhaup) sont 
parfois présents jusqu’à plusieurs dizaines de 
kilomètres du front  glaciaire ;

- les dépôts glacio-lacustres
Ces dépôts se mettent en place dans un lac, 
souvent situé à la marge des édifices glaciaires. 
Tous les édifices deltaïques observés sont du 
type «Gilbert type delta» au sens de Gilbert 
(1885). Les particules détritiques y sont alors 
piégées et le dépôt est de type glacio-lacustre 
composé de deux unités distinctes. En bordure 

du lac s’édifie un delta qui piège les particules 
les plus grossières. Après le retrait du glacier, 
ces deltas, qui s’appuient sur le substratum, 
sont souvent  perchés. Les particules s’accu-
mulent à la base en une série gravelo-sableuse 
progradante vers le centre du lac appelée «fore-
set-beds» présentant un pendage de 20-30°, 
tandis que le sommet de l’édifice est tronqué 
par des dépôts de type fluvio-glaciaire «top-
set-beds» mis en place par les chenaux pro-gla-
ciaires issus du front (Miall, 1977, 1978). Les 
particules fines sont entraînées en suspension 
vers le centre du lac où elles sédimentent, for-
mant des «bottomset-beds» ; ces dépôts présen-
tent souvent des lamines de type «varves», sa-
bleuses au pied du delta et plus fines au large. 
La cyclicité saisonnière des apports (rétention 
hivernale/débâcle estivale) est à l’origine des 
séquences grano-classées visibles dans le delta 
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et dans les dépôts de fond (varves) (Campy et 
Macaire, 2003).

Des descriptions très complètes de ces for-
mations ainsi que les interprétations des dif-
férents faciès sont traitées en détail par Miall 
(1978), Postma et al. (1983) et Lowe (1976). 
Nous renvoyons de même les lecteurs au re-
marquable ouvrage «Géologie de la surface» de 
Campy et Macaire (2003). 

3. 2. 2 - Analyse morphologique des édifices 
sédimentaires

Les dispositifs marginaux possèdent un 
grand intérêt du point de vue morpholo-
gique et chronologique pour la coordination 
des phases d’englacement maximal et des 
stades de décrue dans les régions latérales 
d’un grand appareil glaciaire.
Le fait que les éléments morphologiques du 
système se développent au contact même 
du glacier nous permet de suivre l’évolu-
tion spatio-temporelle de ces organismes. 
Le problème consiste ensuite à utiliser de fa-
çon correcte les traces que le glacier a aban-
données. Cela est d’autant plus difficile 
que ces vestiges sont souvent mal conser-
vés ou fragmentaires. On est donc contraint 
à faire usage de tous les indices morpholo-
giques ayant échappé à l’érosion. Dans ce but, 
il convient d’abord d’examiner la valeur de 
chaque élément du dispositif (moraines, che-
naux) susceptible d’amener une identifica-
tion des stades. 

Les édifices morainiques

Lorsque le dispositif est complet, sa reconnais-
sance ne pose pas de problème particulier. Un 
cas, peut-être difficile à trouver sur le ter-
rain mais dont l’interprétation ne soulève 
pas de difficultés, est celui où ne subsiste 
qu’un cordon ou élément de cordon mo-
rainique (accompagné le plus souvent de 
son chenal marginal). On sait que seule une 
progression ou une stagnation du glacier se 
traduit par l’édification de moraine. Il suffira 
donc de s’assurer de sa présence et se méfier 

des remaniements ou glissements, toujours 
très fréquents sur les pentes.

Les chenaux marginaux

En l’absence de moraine ou terrasse, d’édifices 
construits, nous ne disposons plus que des 
formes d’érosion des édifices sédimentaires, 
que sont les chenaux. Ceux-ci peuvent être di-
rectement utilisables, avec de faibles risques 
d’erreurs d’interprétation.

Certains stades de stationnement peuvent 
aboutir au creusement, dans le substratum   
(calcaire) sous jacent, ou dans les dépôts an-
térieurs (Steinfatt, 1968 ; Gidon et al., 1969 ; 
Monjuvent, 1978). La présence d’une vallée 
morte (ou d’un tronçon de vallée morte) dans 
un cadre de morphologie glaciaire pourra suf-
fire à caractériser un stade.
Toutefois, il est important de s’en assurer :

• en contrôlant   que les  jalons   conservés   
de  ce  chenal   s’alignent   en altitude et abou-
tissent à un dispositif marginal plus complet, 
dans un secteur plus favorable (généralement 
en aval) ;

• en vérifiant que la dénivellation des che-
naux étagés correspond sensiblement à celle 
des dispositifs morainiques associés.
Lorsqu’un chenal débouche en aval sur une 
terrasse ou cône de déjection fluvio-glaciaire, 
le doute n’est pas permis. En remontant son 
cours, on a la possibilité d’aboutir au chenal 
collecteur d’une surface marginale et même, 
dans les cas favorables, directement au che-
nal radial qui incise la moraine dont il est issu. 
C’est souvent la seule possibilité de faire le 
raccord entre le domaine aval des terrasses et 
le domaine amont des moraines (fig. III. 17 A 
et III. 17 B).

3. 2. 3 - Méthodes d’analyse des dépôts et sé-
diments 

Nous avons pris le parti de choisir des mé-
thodes d’analyses traditionnelles ayant fait  
leurs preuves, à l’exemple des analyses pétro-
graphiques des blocs erratiques et de la carac-
térisation des minéraux lourds.  
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Fig. III. 17 A – Géomorphologie des édifices 
sédimentaires : moraines et dispositifs mar-
ginaux mis en places au front d’un glacier 
(d’après Gidon et al., 1969).

Fig. III. 17 B – Coupe transversale d’un sys-
tème moraines chenal marginal : 

M = Moraines, 
CM = Chenal Marginal, 

Br = Brèche, 
V = Versant 

(d’après Gidon et al., 1969).
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A. Analyse des coupes de terrain

La recherche de coupes 

Les coupes de terrain naturelles et artifi-
cielles ont été systématiquement recherchées 
(fig. III. 18). Les coupes décrites dans la litté-
rature ont été recherchées et réétudiées dans 
la mesure où leur état de conservation le per-
mettait. Les gravières en exploitation ont éga-
lement été visitées, de façon à suivre l’évolu-
tion des fronts de taille et ainsi de confirmer 
la genèse de la mise en place des formations. 
L’étude des fronts de taille, parfois complétée 
d’un rafraîchissement limité, nous a permis de 
définir la nature des formations ou de confir-
mer des hypothèses basées préalablement sur 
la reconnaissance des formes.
Nous nous sommes intéressés aux coupes de 
terrain dites «naturelles». Parmi ces dernières, 
les talwegs sont les affleurements les plus 
nombreux : lorsque l’incision du cours d’eau 
est importante, ces coupes peuvent livrer des 
séquences d’enregistrements sédimentaires 
sur de grandes épaisseurs. Les niches d’arra-

chement formées par les glissements de ter-
rain constituent également une source d’in-
formations pour la reconnaissance des forma-
tions géomorphologiques.

Une recherche systématique des chantiers de 
construction a été menée pendant la durée de 
notre travail. 
Malgré un couvert forestier abondant, au gré 
des opportunités, nous avons pu observer  
des coupes liées au tracé des pistes forestières. 
Cette observation était d’autant plus intéres-
sante que les pistes se situaient sur un versant 
en pente. Dans certains cas, il a été possible 
d’examiner jusqu’à plus de trois mètres de 
hauteur de coupe.

B. Analyses pétrographiques

Analyse macroscopique et microscopique

Dans le cadre de ce travail, l’étude macrosco-
pique puis microscopique des blocs erratiques 
a permis également d’apporter des éléments 
clés pour l’attribution des dépôts aux bassins 

Fig. III. 18 – Coupe d’une moraine latérale : la diamicte est visible à la faveur d’une incision pratiquée 
pour la construction d’une route (Combloux, Haute-Savoie) ;
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versants sources.
La pétrographie des galets et blocs erratiques 
a été établie sur tous les affleurements gla-
ciaires et fluvio-glaciaires du terrain d’étude 
(Est lyonnais, sud Jura, Albanais, Semine, val-
lée de l’Arve, Seeland). On a utilisé pour cela 
des galets d’une fraction supérieure à 5 cm et 
les blocs erratiques de toute taille. Dans les cas 
où l’identification n’était pas univoque, les ga-
lets ont été sciés à la meule et l’analyse com-
plétée par un montage sous lame mince qui a 
permis une meilleure expertise des minéraux. 
Pour certaines déterminations, nous avons 
fait appel aux compétences de pétrologues.
Deux méthodes ont permis de traiter les ré-
sultats :

• répartition par classes selon le massif 
d’origine : cet exercice est difficile en regard de 
la grande variété des unités lithologiques tra-
versées par les glaciers étudiés. Néanmoins, 
les différences macroscopiques, parfois té-
nues, entre les divers faciès de granite et de 
grès a permis de séparer les divers apports et 
d’en déduire d’intéressantes conclusions sur 
la contribution de tel ou tel bassin versant ;

• identification de marqueurs pétrogra-
phiques : grès, flysch, variétés de granites, 
conglomérats, brèches diverses… pour ne ci-
ter que les principaux. Cette méthode a sur-
tout permis de déterminer l’alimentation des 
lobes de piémont par tel ou tel glacier.

Prise en compte de l’utilisation anthropique 
locale du matériel erratique

• La recherche des « vieilles pierres » de 
construction
La pénétration répétée des glaciers alpins à 
travers les massifs subalpins constitue une sé-
rie d’événements anciens (plusieurs dizaines 
de milliers d’années). Compte tenu de la forte 
densité de la forêt, de la couverture pédolo-
gique et de la dynamique morphogénique 
holocène, les témoins sont rares à observer. 
Afin de compléter le travail de cartographie, 
nous nous sommes donc intéressés à la nature 
géologique des pierres de construction de cer-
tains édifices (fig. III. 19) (murs d’anciennes 
granges, murets divers...).

• Recherche de tas d’épierrement
De même, la plupart des parcelles agricoles 
ayant été épierrées, l’examen des tas d’épier-
rement séparant les parcelles en lisière de 
champs (fig. III. 20)  a permis de multiplier les 
indices afin de reconstituer le parcours pos-
sible des glaciers dans les massifs subalpins 
des Bornes, du Chablais, des  Bauges et de la 
Chartreuse au Pléistocène récent.

Fig. III. 19 - 
Exemple de l’uti-
lisation de blocs 
alpins pour la 
construction de 
murs de granges 
(Chartreuse , l e  
Fiolin).
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Fig. III. 20 -  Tas d’épierrement en bordure de champs au col de Leschaux 

L’étude de la fraction fine, l’identification 
des minéraux lourds

Complétant l’étude de la pétrographie, l’ana-
lyse systématique de la fraction fine contenue 
dans les moraines frontales et latérales (abla-
tion till) a été rendue possible grâce à une mé-
thode déjà ancienne, en passe de tomber en 
désuétude. 
Expérimentée dès les années 1960 (Vivian et 
Ricq, 1966 ; Gasser et Nabholz, 1969), puis, 
plus récemment (Hobléa, 1999), cette mé-
thode d’analyse permet de faire un pas consi-
dérable vers une connaissance plus précise 
des lieux d’origine des principaux dépôts gla-
ciaires rencontrés. 
Les sédiments sableux détritiques sont com-
posés de quartz qui en constitue à lui seul la 
majeure partie, puis de feldspaths, carbonates, 
micas, en proportions variables, et enfin de mi-
néraux rares (minéraux lourds, denses , de den-
sité > 2,9), dont les pourcentages par rapport 
à l’ensemble peuvent varier entre 0,05 et 3 % 
(Duplaix, 1958). La rareté des minéraux lourds 
et leur diversité donnent la possibilité de ca-
ractériser un sédiment, soit par l’association 
minéralogique (formée de 2 à 4 espèces miné-
rales les plus abondantes), soit par un minéral 

indicateur (minéral peu fréquent et souvent 
peu abondant).

• Description de la méthode 

- Extraction 
Les minéraux lourds se situent habituellement 
dans la fraction fine du sable et les espèces 
minéralogiques ont des tailles privilégiées 
(tourmaline dans la fraction grossière 0,315-
0,160 mm, zircon, rutile et anatase dans la frac-
tion fine 0,160-0,050 mm). Nous avons donc 
choisi de tamiser les sables compris dans ces 
deux tailles, afin d’étudier et de comparer les 
mêmes fractions granulométriques.

- Séparation et montage
Ces opérations sont effectuées sous une hotte 
adaptée. Ces deux fractions sableuses sont 
plongées séparément dans un vase à décanta-
tion rempli à moitié de bromoforme (densité 
mesurée de 2,87). La séparation des minéraux 
lourds et légers s’effectue après avoir imprimé 
au liquide un mouvement rotatif. Les miné-
raux sont rincés à l’alcool et séchés à l’air ou 
à l’étuve (T° 90 °) dans leur filtre. Bien mélan-
gée, une partie homogène du résidu lourd est 
montée entre lame et lamelle dans du Baume 
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de Canada cuit jusqu’à ce qu’il soit cassant. 
Idéalement 100 à 200 grains transparents par 
lame sont prêts à être observés et comptés au 
microscope polarisant.

- Observation au microscope polarisant et comp-
tages 
En lumière polarisée parallèle dite «naturelle», 
on note pour chaque grain la forme, la couleur, 
l’état de surface, les clivages, les inclusions et 
globalement l’état de fraîcheur ou d’altération. 
Le pléochroïsme et la biréfringence sont deux 
caractéristiques quantifiables qu’il est impor-
tant de connaître. En lumière convergente, si 
l’on obtient une image, le grain est classé soit 
dans les minéraux uniaxes positifs ou négatifs, 
soit dans les biaxes positifs ou négatifs. Il n’est 
pas toujours possible d’avoir l’ensemble des 
critères d’un minéral, mais en retenant les ca-
ractères communs, on parvient normalement 
à déterminer chaque grain transparent. Tous 
les grains montés sur la lame sont comptés. 
Chaque fraction est exprimée en nombre de 
grains déterminés, puis en pourcentage. La 
moyenne des pourcentages des deux fractions 
donne le spectre minéralogique de l’échan-
tillon. 

• Identification

Les différentes caractéristiques minéralogiques 
des minéraux lourds ont permis d’affiner leur 
description et leur spécificité. Nous avons 
repris dans les lignes suivantes les observations 
qui nous ont paru les plus pertinentes pour 
chaque espèce rencontrée (Parfenoff et al., 
1970).

Les quatre minéraux lourds marqueurs

- Tourmaline
On la rencontre dans tous les échantillons, 
avec des variétés de couleurs allant du brun 
très clair au brun foncé, du jaune clair au brun 
verdâtre ou du bleu au noir bleuté. Elle se pré-
sente sous forme de prismes trapus à arêtes ar-
rondies  (Antun, 1953).

- Zircon
Le zircon se présente sous forme de grains in-

colores et plus rarement rosés, de fragments 
de prismes plus ou moins allongés, aux arêtes 
franches ou légèrement émoussées. Remar-
quons enfin qu’ils peuvent être striés, « zo-
nés ».

- Grenat
Le grenat forme de beaux grains idiomorphes 
lorsqu’il est déposé, par exemple, près des 
sources granitiques. Ainsi l’avons-nous ob-
servé abondamment dans les sédiments de 
la vallée de l’Arve et de l’Oisans. Sinon, il se 
présente sous forme d’éclats anguleux dont les 
surfaces sont couvertes de facettes. Le type al-
mandin, alumineux, est parfois observé, asso-
cié à l’amphibole. 

- Amphibole
Les amphiboles sont des inosilicates ferroma-
gnésiens. Les clivages font entre eux un angle 
fin de 124° bien visible sur les sections losan-
giques. Elles se présentent souvent en prismes 
plus ou moins allongés aux extrémités plus ou 
moins dentées. Certaines sont fibreuses. Une 
variété d’amphiboles monocliniques ou horn-
blendes domine sur notre terrain d’étude :

l’amphibole verte ou brune dite hornblende com-
mune (Parfenoff et al., 1970) est de couleur vert 
foncé/vert pâle à vert brun/jaune pâle ; elle 
présente une extinction oblique de 12 à 34 de-
grés. Elle trouve ses origines dans les roches 
plutoniques (granites, syénites, gabbros, pé-
ridotites) et métamorphiques (gneiss, am-
phibolites). Elle est souvent associée avec le 
grenat (pyrope et almandin), la staurolite, le 
disthène, l’épidote et la biotite.

Les oxydes de titane

- Rutile
Le rutile est jaune à rouge foncé. Le minéral 
est souvent allongé suivant le prisme vertical 
mais développe rarement des faces cristal-
lines. 

- Brookite
La brookite se rencontre sporadiquement. 
Ce sont des grains jaunes ambre à dispersion 
forte et biréfringence bleue violacée caracté-
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ristiques. 

Les minéraux du métamorphisme

- Épidote
L’épidote, de couleur vert pistache (pista-
cite) ou incolore (zoïsite avec une forte dis-
persion en lumière polarisée), cristallise dans 
les conditions du métamorphisme régional 
et peut provenir également de l’altération de 
grenats, pyroxènes, amphiboles et autres sili-
cates calciques et ferrifères.

- Staurolite
D’une couleur jaune intense à pléochroïsme 
prononcé dans le jaune clair, la staurolite 
forme des grains anguleux et prismatiques 
à bords dentés, corrodés. Elle provient des 
schistes cristallins et des gneiss (degré moyen 
de métamorphisme). 

- Andalousite
Dans les sédiments, les grains sont incolores 
ou roses, vitreux, de forme irrégulière, conte-
nant souvent des inclusions noires. Son ori-
gine est liée au métamorphisme de contact 
(schistes et micaschistes), ainsi qu’aux granites 
dits acides.

- Glaucophane
Minéral du groupe des inosilicates (amphi-
boles), silicate de magnésium et d’aluminium 
plus ou moins enrichi en Na, Fe, Ca. De sys-
tème monoclinique, ces cristaux restent petits, 
rarement aciculaires, en agrégats bleu lavande 
à bleu foncé. Minéral de métamorphisme, dur, 
moyennement lourd, à clivage parfait selon 
le prisme vertical, il est abondant dans les 
schistes bleus et se trouve aussi dans les éclo-
gites, quartzites et marbre.

Les autres minéraux

- Pyroxène
De couleur généralement verte, ses formes 
sont variées. Nous l’avons observé en cristaux 
d’augite prismatiques plus ou moins massifs. 
Les fragments de prismes aux arêtes en dents 
de scie (aciculaires) sont fréquents à côté de 
quelques spécimens d’augite titanifère aux 

teintes changeantes du brun mauve au vert 
jaune. Dans les sédiments, ces minéraux sont 
à mettre en relation avec des roches éruptives 
basiques, en particulier des gabbros et des ba-
saltes. 

- Sphène
Il se rencontre habituellement en grains dont 
la surface présente souvent une arête due à 
une cassure. De couleur jaune miel, il offre un 
reflet bleuté en lumière polarisée dû à la dis-
persion caractéristique de ce minéral. Il est 
commun dans les roches métamorphiques. 
Aussi le trouve-t-on dans les gneiss, schistes 
cristallins et certains calcaires. Il peut égale-
ment se développer dans les roches basiques 
métamorphisées, dans les amphibolites, les 
schistes à épidote.

C. Méthodes d’analyse sédimentologique

L’étude des coupes et sondages s’est basée 
avant tout sur une bonne description des af-
fleurements et des caractéristiques macrosco-
piques des sédiments. 
Les coupes ont été décrites d’abord sur le terrain 
puis photographiées.

Granulométrie des sables et graviers

La granulométrie tout en révélant la caractérisa-
tion d’un sédiment est une méthode éprouvée, 
destinée à décrire la distribution par taille des 
éléments. Son interprétation peut se faire à di-
vers niveaux :

• descriptif : la granulométrie permet de 
décrire la taille moyenne et la distribution des 
particules d’un sédiment. Elle a pour objectif de 
préciser la description visuelle du sédiment ;

• géotechnique : la granulométrie permet 
d’attribuer certaines caractéristiques de com-
portement du sédiment. Elle constitue une des 
bases, avec les limites d’Atterberg, de la classi-
fication géotechnique des «sols». 
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3. 3 – Les enregistrements en milieu 
karstique

Etude des archives sédimentaires endokars-
tiques
  
Le karst  se prête remarquablement à la préser-
vation des archives naturelles. En effet, le dispo-
sitif, la morphologie des réseaux souterrains ain-
si que les remplissages endokarstiques peuvent 
contribuer à la compréhension des dynamiques 
spatio-temporelles des flux glaciaires dans les 
massifs subalpins.

Les auteurs (Delannoy, 1981, 1997 ; Audra et al., 
1993  ; Hobléa, 1999) ont bien démontré l’inté-
rêt du karst en tant que milieu particulièrement 
favorable au piégeage et à la préservation des 
sédiments (fig. III. 21). Si les glaciations pléis-
tocènes ont eu un impact sur les circulations 
hydrologiques des systèmes karstiques, elles 
ont aussi contribué à colmater certains conduits 

par des apports de matériaux d’origines gla-
ciaire et fluvio-glaciaire. En période d’englace-
ment généralisé, les glaciers alpins ont injecté 
des matériaux morainiques dans les cavités 
et entraîné la formation des dépôts laminés 
dans les réseaux. L’étude de ces remplissages, 
en particulier des dépôts allochtones liés à des 
écoulements pro-glaciaires, permet d’établir 
des seuils altitudinaux atteints par les glaciers, 
pour lesquels on ne retrouve plus de traces 
en surface aujourd’hui. Dans les Bauges, ces 
pertes d’origine glaciaire ont pu être conser-
vées dans des réseaux perchés à plus de 1 000 m 
d’altitude. Sur les rebords orientaux des massifs 
préalpins du Vercors et de la Chartreuse, le recul 
des grandes parois urgoniennes au Pliocène a 
mis au jour des entrées de grottes situées en alti-
tude : grotte Vallier, 1 520 m ; grotte Chevalier, 
1 670 m (Audra, 1994 ; Delannoy, 1997). Ces ca-
vités perchées constituent des marqueurs im-
portants au regard des remplissages sédimen-
taires qu’elles contiennent.

Fig. III. 21  – In-
térêt théorique du 
fonctionnement du 
milieu  endokars-
tique :
1 : cavité perchée 
2 : résurgence 3 et 
4 : pertes latérales 
d’origine glaciaire
5 : calcaires massifs 
6 : marnes
7 : spéléothèmes 
8 : remplissage 
argileux
9 : dépôts fluvio-
glaciaires et 
morainiques.
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Spéléothèmes et séquences d’assèchement

Parmi les formations karstiques, les spéléo-
thèmes constituent des marqueurs environne-
mentaux incontournables. 
La calcite conserve en mémoire les caractères 
isotopiques de l’eau de percolation et peut être 
ainsi utilisée comme élément de datation et 
comme indicateur de paléoclimat. Les concré-
tions stalagmitiques donnent les meilleurs ré-
sultats.  
L’étude de la croissance de ces dépôts stalag-
mitiques révèle des conditions biostasiques qui 
renseignent sur les optima climatiques (Quinif, 
1989 ; Genty, 1993 ; Delannoy, 1997 ; Perrette, 
2000). 

Dans le cadre de notre étude, cette méthode 
trouve sa pleine signification car ces archives 
endokarstiques recèlent de précieuses infor-
mations lorsque des concrétions viennent scel-
ler des dépôts d’origine glaciaire. Leur datation 
indique alors un âge minimal de la formation 
sédimentaire sous-jacente et permettent dans un 
premier temps d’élaborer une chronologie rela-
tive puis, dans un second temps, d’envisager 
une chronologie absolue.

Les témoins préhistoriques et paléontolo-
giques

Dans le cadre de notre étude, nous aborderons 
les problèmes du calage chronologique des 
avancées et retraits glaciaires du Quaternaire 
récent, ainsi que des étapes de la déglacia-
tion. Les abris sous roche recèlent des archives 
préhistoriques témoignant des occupations 
ponctuelles par la faune du Quaternaire. Ces 
archives  constituent de précieux traceurs tem-
porels pour dater les épisodes glaciaires et in-
terstadiaires

La conservation des ossements d’animaux
Au cours du Pléistocène récent, de nombreuses 
grottes ont été occupées par des carnivores 
(hyènes, ours, rongeurs...), (Rouch-Zucher, 
1991 ; Serralongue, 2001 ; Le Fillâtre, 2002). 
On retrouve aujourd’hui de nombreux osse-
ments liés  à la présence de ces animaux. Les ob-
servations démontrent que les abris sous roche 

et les petites grottes contiennent plus d’ongulés 
que les grottes profondes qui attirent l’hiver les 
ursidés (Tillet, 2001). De même, le volume des 
dépôts qui leurs sont attribués est très variable.

Grâce à la conservation dans le karst de ces gi-
sements issus des faunes froides du Pléistocène, 
il est possible de reconstituer leur biotope, de 
même que les conditions environnementales 
et climatiques contemporaines de l’occupation 
des cavités par les animaux.

Dans le massif de la Chartreuse, une grotte à 
hibernation d’ours des cavernes, la «Balme à 
Collomb», a été découverte en 1988 (Philippe, 
2002). Cette cavité est située au pied de la face 
ouest du mont Granier à 1700 m d’altitude. Ce 
gisement a fait l’objet de nombreuses études 
tant paléontologiques que sédimentaires ou 
polliniques. Des signatures isotopiques effec-
tuées sur ossements indiqueraient une fréquen-
tation de la cavité par les ursidés au cours du 
dernier pléniglaciaire (MIS 2). 

La sédimentation liée à l’occupation des abris 
sous roche par la faune renseigne sur les paléo-
climats du Pléistocène supérieur. Les dépôts 
anthropiques, liés aux activités  humaines   
(foyers,  industries),   renseignent  sur  les  paléo-
environnements contemporains des périodes 
d’occupation au cours du dernier cycle glaciaire 
(Tillet, 2001). 

Les abris sous roche : des sites archéologiques 
précieux

De nombreux gisements alpins, en particulier 
ceux du Paléolithique, sont situés en milieu 
karstique. En effet, les abris sous roche formés 
au pied des escarpements calcaires ont accueilli 
plus ou moins durablement les populations 
pour des besoins de campements (Spahi et Ri-
gassi, 1949, 1951, Bintz et Argant, 1994 ; Bintz, 
1995 ; Rouch-Zucher, 1991 ; Tillet, 2001 ; Rodet, 
2002). La position géomorphologique de ces ca-
vités est responsable des conditions de conser-
vation des traces de leurs passages. Dans les 
Préalpes, les massifs calcaires sont particuliè-
rement riches en témoignages de l’occupation 
de l’homme : de nombreux porches ayant servi 
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d’abri aux hommes préhistoriques se distri-
buent entre 500 et 1600 m d’altitude.
Ces grottes ont été occupées par l’homme dès 
le Pléistocène supérieur et jusqu’à l’Holocène 
(Tillet, 2001 ; Ferrier, 2002). Ces cavités sont 
généralement accessibles, soit directement 
depuis la surface, soit depuis les vallées qui 
découpent le karst (vallées de Couz et de la 
Bourne en Chartreuse et Vercors et basse vallée 
de l’Isère).
Plus récemment, ces abris sous roche ont servi 
au (re)peuplement des Préalpes du nord de-
puis le bassin rhodanien autour de 14 000 BP à 
la faveur des interstades du Bölling et de l’Al-
leröd (Bintz, 1995 ; Bintz et al., 1997). Il s’agit de 
porches largement ouverts sur l’extérieur, loca-
lisés à flanc de vallée. L’étude réalisée sur des 
gisements préhistoriques (La Fru) situés sur la 
bordure occidentale du massif de la Chartreuse 
(vallée de Couz) met en évidence des témoins 
de première importance pour les reconstitutions 

paléo-climatiques et paléo-environnementales 
du Tardiglaciaire (Evin et Bintz, 2002).

Ainsi, quelle que soit la nature des dépôts 
conservés dans le karst, ils constituent tous une 
mémoire de l’évolution géomorphologique de 
la région étudiée. En revanche, ces témoins de 
paysages hérités du Quaternaire ne traduisent 
pas les mêmes caractéristiques du milieu. En 
effet, chacun d’entre eux appartient à une fe-
nêtre temporelle spécifique. C’est pourquoi il 
est nécessaire d’élargir le champ d’investiga-
tion en particulier sur la portée chronologique 
des enregistrements. Certains témoins rensei-
gnent sur des événements anciens (Pléistocène 
moyen voire plus ancien), d’autres sont issus 
d’une histoire plus récente (Tardiglaciaire, Ho-
locène). D’où l’intérêt et la nécessité de croiser 
ces différentes archives naturelles afin de mul-
tiplier les marqueurs paléo-environnementaux.

4. Travail de cartographie géomorphologique

4. 1- Techniques de cartographie

Du terrain à la carte

Nos choix méthodologiques pour l’étude des 
héritages glaciaires sont ceux de la géomor-
phologie : travail de terrain, reconnaissance et 
caractérisation des formes et des formations 
glaciaires, étude de leurs organisations strati-
graphiques (géométrie, agencement), etc. Au fil 
de notre recherche, des choix méthodologiques 
originaux se sont peu à peu imposés.

Les méthodes associées à l’étude géomor-
phologique

Les cartes  géologiques, les cartes topogra-
phiques à grande  échelle, les photographies 
aériennes et les observations directes consti-
tuent les trois outils classiques de l’approche 
géomorphologique (Campy, 1982). Au cours de 
notre étude, c’est à partir de ces outils complé-
mentaires que nous avons pu construire notre 
raisonnement. Pour étudier ces formations, 
nous avons mis en place une démarche de re-

cherche basée sur plusieurs méthodes d’inves-
tigation : utilisation de cartes topographiques, 
étude des photographies aériennes, suivi des 
chantiers, étude des coupes.

• L'usage des cartes topographiques à plusieurs 
échelles

Les écoulements glaciaires ont emprunté la 
pente générale des dépressions naturelles, 
c’est pour cette raison qu’il est utile d’avoir 
une bonne connaissance, à toutes les échelles, 
de la topographie. Dans ce but, les cartes to-
pographiques éditées par l’Institut Géogra-
phique National (IGN) constituent un bon 
support. Afin de raisonner à l’échelle régio-
nale, nous avons utilisé les cartes en relief 
de « Annecy-Mont-Blanc » réalisées par l’IGN 
à deux échelles (planimétrique et altimé-
trique) : au 1 : 100 000 et au 1 : 50 000. Pour un 
travail géomorphologique précis, les feuilles 
au 1  :  25 000 et au 1 : 50 000 présentent une 
surcharge d’annotations (végétation, agglo-
mérations, voies de circulation et informa-
tions touristiques...). L’ensemble de ces objets 
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géographiques masque les courbes de niveau, 
ce qui ne permet pas une évaluation directe 
et rapide de la topographie. C’est pourquoi 
nous avons choisi d’utiliser des cartes to-
pographiques IGN au 1 : 10 000, et 1 : 20 000 
(fig. III. 22) d’impression plus ancienne (1952 
et 1960). On y retrouve l’ensemble des infor-
mations précitées : par exemple, le couvert 
végétal est représenté de manière plus ténue  
permettant une plus grande lisibilité de l’in-
formation orographique. Ces feuilles se sont 
révélées de précieux outils d’investigation :

- d’une part, elles offraient une grande lisi-
bilité pour la perception générale du relief et 
la précision des repérages altimétriques ;

- d’autre part, elles permettaient de croiser 
sans difficulté les données topographiques 
avec les prises de vues diverses. 

• Etude des photographies aériennes

Nous ne disposions que d’une couverture li-
mitée du terrain d’étude. Malgré tout, de nom-

breux clichés réalisés en haute définition de-
puis quelques sommets et belvédères remar-
quables ont été très utiles  pour repérer plus 
précisément  les formes d’érosion globales. 
Quelques photos de qualité ont permis alors 
un repérage très précis des formes et ont été 
d’une grande utilité pour l’établissement de la 
carte géomorphologique détaillée.
Dans la vallée de l’Arve, les photographies aé-
riennes, outil complémentaire mettant en évi-
dence les formes du relief, nous ont permis de 
repérer de vastes zones d’instabilité dans les 
versants (Déformations Profondes Gravitaires 
des Versants -DPGV-, écroulements, glisse-
ments de terrain, niches d’arrachements...).

• L'utilisation des cartes géologiques

La carte géologique est un outil indispensable 
non seulement pour acquérir une bonne 
connaissance de la géologie du secteur étudié, 
mais aussi pour guider les recherches sur le 
terrain. Notre vaste terrain d’investigation est 

Fig. III. 22 -  Détail d’une carte IGN au 1 : 20 000, relevés 1952 (vallée de Bionnassay, massif du Mont-
Blanc).
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couvert par les cartes géologiques du BRGM, 
feuilles au 1 : 50  000 (liste en annexe). 
Selon les principes de la cartographie géolo-
gique, les cartes ont comme objectif  majeur la 
représentation de  la géologie dite profonde. 
C’est pourquoi, par souci de lisibilité, les forma-
tions quaternaires ne sont pas toutes indiquées. 
Le choix des formations superficielles à carto-
graphier dépend donc beaucoup du contexte 
régional et des critères retenus par les auteurs. 
L’évolution des interprétations des formations 
quaternaires entre 1969 et 2000 sur la carte géo-
logique de Domène illustre bien le caractère sub-
jectif de cette démarche. II existe néanmoins une 
règle précise éditée dans les livrets guides pour 
l’établissement de la carte géologique (BRGM, 
1975) : « les formations superficielles ayant une 
extension suffisante pour être représentées à 
l’échelle du 50 000e et une épaisseur de 1 m envi-
ron ne peuvent être ignorées par le cartographe ».
D’une manière générale, les cartes géologiques 
sont des outils performants quand il s’agit 
d’orienter les recherches sur le terrain, par-
ticulièrement pour comprendre l’existence 
ou éliminer certaines formes d’origine struc-
turale, sources d’interprétations erronées. En 
revanche, dans le cadre d’un travail précis 
de cartographie des formations glaciaires, ces 
cartes demeurent essentiellement indicatives 
mais imprécises. 
C’est pourquoi, nous n’avons pas hésité à aller 
au-delà dans la précision des relevés géomor-
phologiques, notamment à travers l’utilisation 
des cartes topographiques à grande échelle.

4. 2- Choix d’une légende

L’ensemble du terrain d’étude a fait l’objet 
d’une cartographie géomorphologique dé-
taillée. Les levés ont été réalisés du 1 : 100 000 
et au 1 : 25 000 pour les régions de piémont, 
au 1 : 25 000 pour la vallée de l’Arve, puis 
au 1 : 10 000 dans la haute vallée de l’Arve        
(Chamonix), secteur propre aux extensions du 
Tardiglaciaire récent.
L’ensemble des indices géomorphologiques 
a été relevé. Un soin particulier a été apporté 
au repérage des formes glaciaires et juxta-gla-
ciaires, en particulier les complexes morai-
niques, y compris les cordons morainiques se-

condaires, parfois non identifiables à l’échelle 
des cartes topographiques au 1 : 25 000.
Pour le mode de cartographie, plusieurs mo-
dèles de légendes géomorphologiques sont  uti-
lisés en Europe (Allemagne, Espagne, France, 
Italie, Pays-Bas, Pologne, Suisse) ; certains ont 
d’ailleurs fait l’objet d’une étude comparée par 
l’Institut de Géographie de Reims (Guérémy et 
Marre, 1996). Les systèmes de la France et de 
l’Institut de Géographie de l’Université de Lau-
sanne (IGUL) ont retenu notre attention.
Le système français (1970) est le résultat 
d’une longue réflexion menée par une équipe 
de recherche du CNRS, la RCP 77, pour 
la publication d’une légende pour la carte 
géomorphologique de la France au 1/50 000 
(Joly et Tricard, 1972). En 1997, Joly a repris cette 
légende à laquelle il a apporté certaines correc-
tions. La légende de la RCP 77, revue par Joly, 
repose sur un ensemble de signes et de trames 
dessinés en couleur (fig. III. 23) ; la couleur re-
présente à la fois la structure et les systèmes 
morphogéniques. Ce système a l’avantage de 
présenter une analyse complète et détaillée du 
paysage, les auteurs prenant en compte l’en-
semble des phénomènes géomorphologiques, 
mais les superpositions sont alors très nom-
breuses et la lisibilité de la carte est très difficile.
Dans le cadre de notre travail, seule une par-
tie des processus morphogéniques a été repré-
sentée sur la carte géomorphologique. Dans ce 
sens, la légende de géomorphologie et le code 
couleur élaborés par l’IGUL (Schoeneich, 1993) 
répondent assez bien à nos attentes. Ce système 
conserve les processus morphogéniques de la 
RCP 77, ainsi que la distinction entre les sur-
faces d’érosion et d’accumulation par la cou-
leur de fond (fig. III. 24). En revanche, la géolo-
gie, les indications de pente et de forme de ver-
sant ne sont pas représentées. Par sa  clarté, cette 
légende géomorphologique apporte donc une 
meilleure lisibilité des cartes. Ainsi, dans l’ob-
jectif de rendre plus lisibles les documents et en 
raison des surfaces concernées par notre travail, 
nous avons choisi de ne représenter que les pro-
cessus glaciaires quaternaires et les principaux 
processus gravitaires. 
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Fig. III. 23 - Structure de la légende française de cartographie géomorphologique de la RCP 77 (Guérémy 
et Marre, 1996).

Fig. III. 24 - Structure de la légende 
géomorphologique de l’Institut de 
Géographie de l’Université de Lau-
sanne (Gueremy et Marre, 1996).

4. 3 - Figurés nouveaux 

Cependant, compte tenu de la probléma-
tique et de la nature du terrain, nous avons 
modifié quelques principes de cette légende 
géomorphologique : cinq types de processus 

morphogéniques (glaciaires, périglaciaires, 
orographiques, fluviatiles, gravitaires) ont été 
représentés pour une lecture rapide et facile 
des documents. Chacun des processus mor-
phogéniques est symbolisé par une couleur 
conventionnelle. De plus, nous avons choisi 
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de représenter la chronologie des processus 
morphogéniques sur la carte. D’après la lé-
gende de l’IGUL, «la liberté est laissée au 
cartographe pour distinguer des généra-
tions de formes par des nuances de cou-
leur», (Holzmann et Lambiel, 2001). Quant à 
F. Joly (1997), il préconise l’utilisation d’indices 
ou de trames. Nous avons choisi de faire la 
distinction chronologique des événements en 
faisant varier l’intensité de la couleur affectée 
à chaque processus; une teinte plus claire a été 
attribuée aux processus les plus récents et une 
teinte plus sombre aux processus les plus an-
ciens. 

C’est ainsi que les processus morphogéniques 
glaciaires identifiant les différents stades d’en-
glacement de l’Est lyonnais et de la basse Isère 
ont été subdivisés en plusieurs couleurs de 

même que les processus morphogéniques gla-
ciaires internes aux massifs subalpins .

L’option de représenter la géologie (struc-
ture, lithologie) ainsi que les processus anthro-
piques n’a pas été retenue. Une grande partie 
des superpositions est donc évitée, ce qui permet 
de ne pas surcharger la carte et de faire ressortir 
les formations superficielles d’origine glaciaire.
Notre étude porte principalement sur la re-
constitution des flux glaciaires. De ce fait, nous 
avons analysé la pétrographie des blocs erra-
tiques, ces blocs constituant des marqueurs 
précis des flux (fig. III. 25). Afin de rendre 
notre cartographie et l’interprétation de flux 
glaciaires qui en découle plus lisibles, nous 
avons choisi un figuré différent pour chaque 
lithologie constituant les blocs erratiques.  

Fig. III. 25 – Exemple de figurés nouveaux adaptés à notre problématique : « moraines internes » et dis-
tinction des blocs erratiques en fonction de leur pétrographie.
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5. Vers une connaissance des processus glaciaires actuels : 
la recherche d’analogues

L’interprétation des formations glaciogéniques 
héritées du dernier cycle glaciaire würmien 
est d’autant plus complexe que la dynamique 
morphogénique tardiglaciaire et holocène a 
été importante (dynamiques de versant).

L’ensemble des recherches menées sur le ter-
rain représente la base de la réflexion sans 
laquelle il est impossible de répondre à la 
problématique. Pourtant, si l’on souhaite ap-
préhender et comprendre la dynamique gla-
ciaire du Pléistocène récent dans les Alpes du 
nord et l’avant-pays alpin, ce travail de terrain 
n’est pas suffisant. D’où la nécessité de mieux 
connaître les processus qui ont participé à la 
mise en place des héritages géomorpholo-
giques présents sur le terrain. C’est le prin-
cipe de l’actualisme énoncé par Lyell (1834) : 
« l’étude des formes passées et leur comparaison 
avec les formes actuelles permet de déduire les pro-
cessus qui leur ont donné naissance ». Un détour 
par la connaissance de la dynamique actuelle 
des grands appareils que l’on ne trouve plus 
aujourd’hui qu’aux hautes latitudes comme 

celles de l’Alaska était indispensable. Pour 
tteindre cet objectif, nous nous sommes ap-
puyés sur le croisement de témoins géomor-
phologiques présents sur le terrain, permettant 
de reconstituer un paléo-glacier avec la dyna-
mique glaciaire actuelle tout en étant conscient 
des limites de cette méthode. En effet, ces ap-
pareils présentent des dimensions (fig. III. 26 
A-B) et des dynamiques proches de celles des 
glaciers du Rhône et de l’Isère au Pléistocène. 
Mais  aujourd’hui, la plupart de ces glaciers 
analogues sont en retrait. Il en résulte que leur 
surface topographique et leurs profils longitu-
dinaux ne sont pas représentatifs d’appareils 
en progression ou du moins en équilibre. 

L’observation des photographies prises d’avi-
on de ces grandes étendues de glace permet 
de découvrir l’extraordinaire complexité de la 
distribution des flux glaciaires et des édifices 
morainiques qui les accompagnent. Ces docu-
ments, s’apparentent à des outils complémen-
taires utiles pour reconstituer les différentes 
paléogéographies lors des maxima glaciaires.

Fig. III. 26 A – Recherche d’appareils gla-
ciaires analogues : l’exemple du glacier de 
Malaspina (Alaska, USA) (Photo NASA).
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Fig. III. 26 B – Recherche d’appareils glaciaires analogues : l’exemple du glacier Seward - Malaspina 
(carte topographique  Wrangell - Saint Elias National Park, Alaska, USA).
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6. 1 - Chronologie relative 

Stratigraphique

La superposition des dépôts d’origine gla-
ciaire permet de reconstituer une stratigra-
phie conduisant à une chronologie relative. En 
position proximale des fronts glaciaires, il est 
ainsi possible d’identifier des dépôts glaciogé-
niques superposés traduisant des récurrences 
de l’appareil glaciaire considéré.

Pédologique

Les recherches pédologiques menées sur les 
piémonts alpins ont permis de vérifier les sub-
divisions des dépôts glaciaires quaternaires 
fondées sur les relations géomorphologiques. 
Cette méthode utilisée par Mandier (1984)  
consiste à mesurer et à comparer les épais-
seurs des altérites entre les sols des terrasses 
fluvio-glaciaires du Pléistocène moyen et ré-
cent. Elle a abouti à un calage relatif des diffé-
rentes extensions du lobe de piémont lyonnais 
au Pléistocène.  

6. 2 – Chronologie absolue

La datation n’étant pas l’objectif de notre 
travail, nous n’aborderons que très succinc-
tement les différentes méthodes utilisées 
par les auteurs. 

Méthodes de datation 

• La tephrochronologie
Les niveaux de cendres volcaniques consti-
tuent le moyen de datation idéal dans les 
séquences quaternaires, dans la mesure où 
ils peuvent être considérés, à l’échelle géolo-
gique, comme instantanés et parfaitement syn-
chrones.

• Les datations radiométriques 14C
La datation par 14C représente sans aucun doute 
la méthode la plus fiable et indispensable pour le 

Quaternaire récent. Nous nous sommes référés à 
deux méthodes utilisés par les auteurs :
- le 14C conventionnel (par mesure de la radioac-
tivité) : cette technique nécessite des échantillons 
de grande taille (bois, tourbe…) ;  
- le 14C AMS (accélération mass spectrometry): 
cette technique permet la datation de très faibles 
quantités de matière organique fossile.

La calibration de l’échelle 14C
On sait maintenant que les âges «bruts» ob-
tenus par cette méthode peuvent largement 
modifier les âges réels, ou âges «calendaires». 
Des courbes de calibration ont été établies ces 
dernières décennies (publiées dans Stuiver et 
Kra, 1986 ;  Stuiver, Long et Kra, 1993). 
Les datations prises en compte dans notre tra-
vail ont été calibrées par les auteurs à l’aide du 
programme CALIB 3.0 (Stuiver et Reimer, 1993 
; Reimer et al., 2004), qui utilise les courbes de 
calibration officiellement reconnues et publiées 
dans les numéros spéciaux de la revue Radio-
carbon consacrés à la calibration (Stuiver et Kra, 
1986 ; Long et Kra, 1993). Plus récemment, le 
programme de calibration OX cal 10. 9 a été uti-
lisé (Schoeneich et al., 2010)

• Paléomagnétisme
Le champ magnétique terrestre dépend de la 
position relative par rapport au pôle magné-
tique. Il se définit par deux composantes: une 
composante horizontale, appelée «déclinaison» 
et représentant la déviation par rapport au nord 
géographique, et une composante verticale, 
appelée «inclinaison» pointant vers le sol dans 
l’hémisphère nord et vers l’espace dans l’hémis-
phère sud. Dans certains types de sédiments, en 
particulier les sédiments fins lacustres déposés 
par décantation, les particules sont orientés en 
fonction du champ magnétique terrestre. Au 
moment de la consolidation du sédiment, cette 
orientation est préservée. Ainsi, par la mesure 
de la rémanence magnétique naturelle du sédi-
ment, il est possible de reconstituer les courbes 
de variation de déclinaison et d’inclinaison, et 
les dater par rapport à des courbes de référence.

6. Méthodes de datation et limites des méthodes
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• Mesure des cosmogéniques produits in 
situ

Nous avons mentionné cette méthode de me-
sure des isotopes cosmogéniques produits in 
situ (Siame et al., 2001). La technique retenue 
permet de  quantifier la concentration iso-
topique (28Al, 36Cl, 10Be…) contenue dans les 
quartz. 
Cette méthode de mesure est expérimentée de-
puis quelques années comme un nouvel outil 
de datation en géomorphologie. Largement 
utilisée par les auteurs suisses, elle a été ap-
pliquée à la datation de blocs erratiques attri-
bués au dernier maximum glaciaire (Ivy-Ochs, 
1996), et aux stades Tardiglaciaires de la vallée 
de l’Arve (Coutterand et Nicoud, 2005). 

• Thermoluminescence
La datation par thermoluminescence a connu 
un essor considérable depuis sa mise au point 
dans les années 1950. Tout d’abord exclusi-
vement limitée à l’étude des céramiques, elle 
s’est ensuite étendue à d’autres objets comme 
les pierres brûlées (silex), les sédiments chauf-
fés. Depuis les années quatre-vingt, grâce aux 
techniques de stimulation optique (OSL), la 

datation par luminescence a été étendue aux 
sédiments (sables éoliens ou fluvio-glaciaires, 
loess…). Ces datations sont basées sur les pro-
priétés favorables du quartz et des feldspaths 
(minéraux les plus fréquents).

• Datation des spéléothèmes
La calcite conserve en mémoire les caractères 
isotopiques de l’eau de percolation et peut 
être ainsi utilisée comme élément de datation 
et comme indicateur de paléoclimat.  Le prin-
cipe de la datation 234U/230Th repose sur la dif-
férence de solubilité entre l’uranium soluble 
et le thorium très peu soluble dans les eaux 
naturelles. En théorie, au moment de sa préci-
pitation, la calcite (ou l’aragonite) formant les 
spéléothèmes ne contient pas de 230Th. Celui-ci 
s’accumule au cours du temps par désintégra-
tion de 234U. Le rapport de ces deux éléments 
est donc proportionnel à l’âge de la concrétion. 
De plus, les rapports isotopiques de l’oxygène 
(18O/16O) et du carbone (13C/12C) dans les sta-
lagmites donnent une indication sur les condi-
tions climatiques et la végétation contempo-
raine des eaux de précipitation qui ont percolé 
et donné naissance à la concrétion.

7. Méthodes de reconstitution des stades glaciaires

La ligne d’équilibre glaciaire (LEG) est définie 
comme la section du glacier qui enregistre le 
maximum de débit de glace en une année (Pa-
terson, 1994). Elle représente la limite entre la 
zone d’accumulation et la zone d’ablation : le 
bilan de masse y est nul. Parfois assimilée de 
manière réductrice à  la ligne de névé, cette va-
leur essentielle est étroitement liée aux condi-
tions climatiques (températures et précipita-
tions). De ce fait, l’altitude de la LEG  se révèle 
un paramètre capital pour les reconstitutions 
climatiques basées sur les stades glaciaires. 
Dans le but de connaitre l’altitude de la ligne 
d’équilibre glaciaire de stades anciens recons-
titués, plusieurs méthodes ont été utilisées, 
souvent désignées par des termes allemands 
qui trouvent leurs origines parmi les travaux 
des auteurs suisse-allemands et autrichiens.

7. 1 - Méthodes de détermination de la 
Ligne d’Equilibre Glaciaire (LEG)

La méthode des sommets

Elle doit ses origines à Jegerlehner (1902) qui 
s’est basé essentiellement sur la Gipfelmethode. 
Cette méthode consiste à inventorier : 

• d'une part, tous les sommets, pentes et val-
lons élevés libres de neige et de glace, et pou-
vant donc être considérés comme situés en-
dessous de la limite des neiges éternelles ; 

• d'autre part, les glaciers et névés de ca-
lotte et les petits névés permanents de basse 
altitude.
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Les deux séries de valeurs donnent une four-
chette d’altitudes entre lesquelles se situe ce qu’il 
appelle la ligne de névé climatique (klimatische 
Schneegrenze), à savoir une ligne de névé théo-
rique valable pour une surface plane exposée, et 
donc indépendante de l’orientation.
Cette méthode, est applicable à une situation 
actuelle où l’observation directe est possible. 
Elle ne peut être appliquée aux extensions pas-
sées. 

La méthode hypsométrique ou de partage 
des surfaces

La Flächenteilungsmethode se révèle la plus com-
munément utilisée. Initiée dès le XIXe siècle, 
cette méthode se fonde sur le postulat que le 
rapport de surface entre les zones d’ablation et 
d’accumulation d’un glacier reste constant, et 
que par conséquent, en appliquant ce rapport à 
une surface de glacier reconstituée, il est théori-
quement possible de positionner l’altitude de sa 
ligne d’équilibre. Cette corrélation s’exprime soit 
par le rapport surface d’accumulation/surface 
d’ablation (Sa/Se), soit par le rapport de la sur-
face d’accumulation sur la surface totale (AAR = 

Accumulation Area Ratio). Les premiers auteurs 
(Jegerlehner, 1902 ; Brückner, 1909 ; Nussbaum, 
1906) appliquaient  soit l’altitude médiane (mitt-
lere Hôhë), soit l’altitude partageant le glacier en 
deux parts de surface égale (Sa/se = 1/1, AAR 
= 0,50), soit un rapport de 3/1 (AAR = 0,75). Les 
altitudes obtenues sont directement dépendantes 
de l’orientation du glacier. Les reconstitutions pa-
léoclimatiques requièrent donc une comparaison 
entre une altitude de référence (Bezugsniveau), 
(en général le stade de 1850 du même glacier) et 
la valeur représentée par la différence d’altitude 
de la ligne de névé (Schneegrenzdepression ).

Ces dernières décennies, Kerschner (1976) et 
Gross et al. (1978) ont affiné et précisé la méthode 
et ont cherché à confirmer par des mesures sur 
de nombreux glaciers actuels qu’un rapport 
Sa/Se de 2/1 (AAR = 0.67) était beaucoup plus 
conforme à la réalité que l’altitude médiane uti-
lisée précédemment (fig. III. 27). Les auteurs ont 
aussi imposé comme valeur de référence «ac-
tuelle» le stade de 1850, dernier stade important 
du Petit Age Glaciaire où les glaciers pourraient 
être considérés à l’équilibre. De ce fait, et notam-
ment depuis les travaux de Maisch (1981), cette 

méthode et son rapport 2/1 ont 
servi de base à la plupart des 
corrélations de stades dans les 
Alpes suisses et autrichiennes, 
en particulier de tous les travaux 
de l’école zurichoise.
Selon Schoeneich (1998), cette 
méthode suppose la possibi-
lité de reconstruire géométri-
quement l’extension du gla-
cier au stade considéré. Elle 
suppose la présence d’édifices 
sédimentaires (constructions 
morainiques, terrasses de 

Fig. III. 27 - Reconstitution de la 
Ligne d’Equilibre Glaciaire (LEG) 
avec la méthode de l’Accumula-
tion Area Ratio (AAR = 0,67), 
(Maisch, 1981).
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kame…) permettant de délimiter les limites 
de l’extension. Elle ne peut s’appliquer qu’à 
des stades pendant lesquels le glacier se 
trouve en équilibre dynamique, c’est-à-dire 
à une période où le front reste stationnaire 
pendant un certain temps. De ce fait, le choix 
se porte sur des stades marqués par des mo-
raines importantes, suggérant un stationne-
ment durable de la langue glaciaire.

La méthode n’est pas exempte de défauts, 
le principal étant qu’elle ne tient nullement 
compte de la variabilité du rapport Sa/
Se dans la nature. Les mesures de bilan de 
masse montrent que ce rapport varie dans 
des proportions très importantes d’un glacier 
à l’autre : selon la continentalité du climat 
(Bader, 1990) et selon le profil longitudinal du 
glacier. L’influence du profil en long sur les 
variations de la Schneegrenzdepression  a été 
démontrée par Maisch (1992).

Une difficulté majeure peut se présenter 
lorsque la langue glaciaire est issue de la 
confluence de plusieurs zones d’accumula-
tion d’orientations différentes, ou, comme 
dans le cas de notre terrain d’étude, lorsque le 
glacier a totalement disparu. On doit, dans ce 
cas, se référer aux valeurs d’un glacier proche 
et de même orientation.
Malgré tout, cette méthode reste aujourd’hui 
la méthode de référence pour la corrélation 
des stades du Tardiglaciaire.

La  méthode  hypsométrique  modifiée

Keller (1988) a adapté la précédente méthode 
en intégrant la présence de hautes parois 
rocheuses  dominant  les glaciers dans les Alpes 
calcaires. Ces zones de parois  non englacées 
ne sont pas prises en compte dans la méthode 
classique de reconstitution des stades. Keller 
(1988) propose alors de calculer la ligne de 
névé en tenant compte de l’ensemble de la 
zone d’alimentation théorique comprenant les 
zones rocheuses (Schneegrenze mit Felsareal). 
Il obtient par ce biais des valeurs calculées 
en moyenne de 30 m supérieures à celles 
obtenues par la méthode classique (l’écart 
semble négligeable) et qui seraient, d’après 

lui, plus représentatives. Tout comme Keller 
(1988), nous avons choisi de tenir compte des 
zones rocheuses dans nos calculs de la zone 
d’alimentation théorique. 
Cependant, l’effet de l’encaissement peut in-
fluencer non seulement le transport éolien 
de la neige, mais aussi affecter tout particu-
lièrement l’ablation par effet d’ombre portée. 
Cette influence a été démontrée par Dorthe-
Monachon et Schoeneich (1993). Elle est très 
différente selon l’orientation. De plus, l’effet 
de l’encaissement ne saurait se résumer aux 
seules avalanches ; les parois rocheuses peu-
vent influencer la circulation atmosphérique 
et en conséquence, le volume des précipita-
tions. Il est donc préférable d’adopter une ap-
proche plus différenciée par rapport au pro-
blème de l’encaissement.

La méthode de l’altitude moyenne du bas-
sin versant

Beck (1926) a mis au point une autre méthode 
de calcul pour estimer la position de la ligne 
de névé théorique d’un bassin versant, consis-
tant à prendre l’altitude moyenne (AAR = 
0.50) du bassin versant topographique total 
tributaire de la position du front glaciaire. Le 
résultat ne se base pas sur la reconstitution 
de la géométrie du glacier. Il est interprété 
comme l’altitude de ligne de névé moyenne 
nécessaire pour qu’un glacier atteigne le point 
donné du talweg (kritische Schneegrenze). Plus 
récemment, Krayss (1981) et Keller (1988) ont 
établi une correspondance entre les valeurs 
obtenues classiquement avec un AAR de 0.67 
et des valeurs obtenues par cette méthode 
avec un «AAR» de 0.50 à 0.55 (fig.  III. 28). Ils 
proposent d’utiliser cette méthode  : (i) pour 
estimer l’altitude de la ligne de névé pour un 
stade dont le front est connu, mais dont l’ab-
sence de témoins latéraux ne permet pas une 
reconstitution fiable du glacier ; (ii) pour éva-
luer jusqu’où irait une langue glaciaire pour 
une altitude de ligne de névé donnée, (e.g.) 
dans le cas d’un bassin où les moraines-té-
moins manquent totalement.
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Fig. III. 28 - Reconstitution de la 
Ligne d’Equilibre Glaciaire (LEG) 
avec la méthode de l’altitude 
moyenne du bassin versant.

La méthode de la demi-dif-
férence d’altitude des fronts 
glaciaires

Mise au point par Zienert 
(1965), cette méthode est appe-
lée D/2. Elle prend en compte 
comme seul élément l’altitude 
du front de deux stades suc-
cessifs et suggère que la diffé-
rence d’altitude de la ligne de 
névé entre les deux stades est 
égale à la moitié de la diffé-
rence d’altitude au front.

Cette méthode n’apporte au-
cune information sur l’altitude de la ligne de 
névé, mais seulement la différence d’altitude 
entre les deux stades. Elle a pour avantage 
d’être applicable même à des stades spatia-
lement mal délimités. En effet, il suffit de 
connaître la position du front de deux stades 
successifs.

Maisch (1981) a montré que cette méthode 
donnait des valeurs souvent surestimées par 
rapport à la méthode classique (AAR) du rap-
port des surfaces. Si l’on additionne les diffé-
rences ainsi obtenues, les valeurs séparant des 
stades éloignés sont de ce fait difficilement 
utilisables. Cette méthode constitue un outil 
complémentaire pour comparer des stades 
successifs pour lesquels la surface du glacier 
n’a pu être reconstituée de façon fiable. Com-
plétant les méthodes évoquées plus haut, elle  
permet de  contrôler la cohérence des valeurs 
obtenues par la méthode du partage des sur-
faces sur des glaciers irréguliers.

La méthode Toe-to-headwall altitude ra-
tios (THAR)

Cette méthode mise au point par les auteurs 
anglo-saxons (mot  pour mot :  pointe – tête)
peut être interprétée par front du glacier / 
rimaye / Ratio (fig. III. 29). Cette approche 
de la ligne d’équilibre glaciaire suggère d’ap-
pliquer un ratio AAR de 0,60 (Oviatt, 1994 ; 
Shakun, 2003 ; Munroe et al., 2006 ; Zhang 
et al., 2009). La méthode a pour avantage un 
emploi aisé, mais elle ne peut être appliquée 
que sur un appareil simple à topographie ré-
gulière. De ce fait, les résultats se révèlent très 
aléatoires, notamment dans le cas des grands 
appareils alpins quaternaires.
  
La méthode de l’enracinement des moraines

La Moränenansatzmethode a été exposée par 
Lichtenecker (1938). Cette méthode stipule 
que les moraines superficielles et latérales ne 
peuvent se former que là où les lignes de flux 
de la glace se dirigent vers la surface, soit en 
dessous de la ligne d’équilibre. En effet, dans 
la zone d’accumulation, les débris tombant 
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Fig. III. 29 - La méthode Toe-to-headwall altitude ratios (THAR = 0,4) ou rapport d’altitude entre le front 
et la rimaye.

Fig.III. 30 - La méthode de l’enra-
cinement des moraines : Moräne-
nan-satzmethode (Lichtenecker, 
1938).

sur le glacier sont enfouis par la neige et 
progressivement intégrés dans le névé, puis 
dans la glace. Ce n’est que dans la zone 
d’ablation que, la glace fondant, les débris 
«remontent» dynamiquement à la surface et 
peuvent s’accumuler sur les bords du glacier. 
Le point d’enracinement des moraines 
latérales sur le substratum fournit une bonne 

approximation de l’altitude de la ligne de 
névé (fig.III. 30). Cependant, la méthode n’est 
applicable qu’à des glaciers à topographie 
régulière et les altitudes obtenues doivent être 
considérées comme des valeurs minimales. 
La méthode n’en constitue pas moins un bon 
moyen de contrôle des valeurs déterminées 
par la méthode hypsométrique (AAR).
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La méthode du gradient de bilan de masse

Récemment utilisée par Bader (1990), une autre 
méthode de calcul se base sur la détermination 
du gradient de bilan de masse. Elle s’appuie, 
comme la méthode de l’AAR, sur une recons-
titution géométrique du glacier. Elle prend en 
compte les volumes, pour calculer la perte de vo-
lume moyenne annuelle par tranche d’altitude 
entre deux stades. Cette perte de masse moyenne 
annuelle diminue avec l’altitude de la surface du 
glacier et ceci en fonction d’un gradient, désigné 
par gradient de bilan de masse. En extrapolant 
ce gradient, il est possible, théoriquement, de 
déterminer l’altitude à laquelle le bilan de masse 
est nul, soit la ligne d’équilibre glaciaire. 
La méthode se base sur une bonne reconstitu-
tion paléogéographique du glacier, dans les trois 
dimensions, de deux stades successifs. Elle sup-
pose aussi que la durée de la phase de régression 
soit connue, ce qui n’est pas le cas pour le Tardi-
glaciaire (Schoeneich, 1998). Bader (1990) a pro-
posé  arbitrairement une durée de 150 ans pour 
le retrait de la fin du stade d’Egesen.

7. 2 – Reconstitution de la surface topo-
graphique des appareils glaciaires

De récentes études menées par Beaudevin 
(2001) ont permis de reconstituer la surface des 
glaciers quaternaires dans les grandes vallées 
(Isère, Romanche, Durance...) en s’appuyant 
sur la position des fronts glaciaires. Afin de 
représenter graphiquement les profils en 
long, l’auteur s’est basé sur la présence de 
témoins morphologiques (moraines, roches 
moutonnées, épaulements glaciaires) qu’il a 
croisé avec des tracés théoriques de surface 

obtenus par une loi d’écoulement de la glace, 
la formule de Nye-Lliboutry (Lliboutry, 1975). 
Ainsi d’après cette loi exprimée ci-dessous, 
l’épaisseur moyenne de la glace est fonction de 
la distance au front (fig.III. 31) :
Y = √20 x   ou encore    Y = √23 x 
Les unités sont exprimées en mètres. Y repré-
sente l’épaisseur de glace au point de référence 
et x la distance du front depuis le point de réfé-
rence. 
Dans ses travaux, Beaudevin (2001) constate 
que cette formule s’applique correctement pour 
les vallées suffisamment larges, mais qu’elle se 
trouve en défaut lorsque ces dernières sont trop 
étroites. D’après ses calculs, quand la largeur de 
la vallée est inférieure à 3 ou 4 km, le profil lon-
gitudinal est beaucoup plus prononcé que celui 
suggéré par la formule.
Nous portons un intérêt à cette méthode que 
nous avons appliquée dans la vallée de l’Arve 
(Coutterand et Nicoud, 2005) en parallèle avec 
la cartographie des moraines latérales. Malgré 
quelques résultats vérifiés par la géomorpho-
logie, nous émettons quelques réserves ; elle ne 
peut être appliquée seule, mais uniquement  au  
titre de comparaison avec les reconstitutions 
paléogéographiques déduites des témoins géo-
morphologiques latéraux.

7. 3 – Le choix de notre démarche

Dans l’objectif de mener à terme la reconsti-
tution des flux glaciaires des Alpes nord-oc-
cidentales, nous disposions d’un grand choix 
de méthodes de travail. Notre choix s’est 
porté principalement sur des méthodes de ter-
rain incluant les analyses géomorphologiques 
et sédimentaires.

Fig. III. 31 – Profil théorique d’une calotte glaciaire à l’équilibre (Lliboutry, 1975).

Y = épaisseur de glace
X = distance du front
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Fig. III. 32 – Roches moutonnées au Grimselpass affectées de formes 
d’érosion  glaciaires caractéristiques (lithologie : granite).

Reconstitution paléogéographique en zone 
d’accumulation

Par définition, un glacier ne construit pas de 
moraines en  zone d’alimentation (Paterson, 
1994). La charge détritique est progressivement 
intégrée à la glace et ne réapparaît qu’en aval de 
la ligne d’équilibre glaciaire. La méthode utili-
sée dans les zones d’accumulation des bassins 
versants des grands appareils consiste uni-
quement à cartographier les formes d’érosion 
glaciaire. Elle permet ainsi de définir l’épais-
seur de glace maximale. Cette méthode a été 
appliquée récemment avec succès dans les 
Alpes suisses (Florineth et Schüchter, 1998 ; 
Kelly et al., 2004), puis dans le massif du Mont-
Blanc (Coutterand et Buoncristiani, 2006). La 
reconstitution de la surface d’englacement 
maximale permet de préciser 
la dynamique d’écoulement de 
la glace et la mise en place des 
diffluences. 

La cartographie de toutes les 
« trimlines » permet de réali-
ser une base de données de X 
points documentant la paléo-
surface glaciaire. Puis, à partir 
de cette base de données et en 
utilisant une méthode d’inter-
polation de type « krigeage », 
la paléo-surface est reconsti-
tuée et géoréférencée. Finale-
ment, à l’aide d’un traitement 
sous Système d’Information 
Géographique (IDRISI), un 
croisement entre la topogra-
phie actuelle (SRTM 90) et la 
paléo-surface würmienne a 
été mené afin d’obtenir une 
reconstitution paléogéogra-
phique du maximum d’engla-
cement würmien.

En zone d’accumulation, les 
formes d’érosion sur le subs-
trat permettent aussi d’in-

terpréter le sens de l’écoulement des flux de 
glace et de mettre en évidence d’éventuelles 
diffluences. Ainsi, les roches moutonnées pré-
sentent souvent des cavités caractéristiques : 
« crescentic gouges, crescentic fractures, lunate 
fracture ». Leur  morphologie indique le sens 
d’écoulement de la glace (fig. III. 32).

Reconstitution paléogéographique en zone 
d’ablation  

On constate à l’usage qu’il n’y a pas de mé-
thode idéale. Aucune n’étant applicable à 
chaque cas de figure, il sera nécessaire de re-
courir à l’une ou à l’autre. C’est ainsi que nous 
avons tenté de croiser plusieurs méthodes et 
de comparer les résultats obtenus.
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Cartographie des moraines

Les moraines ont été cartographiées avec pré-
cision, les éléments pouvant indiquer un stade 
glaciaire ont été pris en compte, quelles que 
soient leur tailles. C’est ainsi que la même im-
portance a été accordée (i) à une volumineuse 
moraine de plusieurs dizaines de mètres de 
hauteur ; (ii) à une crête de quelques mètres de 
hauteur, non identifiée sur les cartes topogra-
phiques. Les altitudes des terrasses ont égale-
ment été relevées, car elles témoignent de ni-
veaux latéraux du glacier au même titre qu’une 
moraine latérale. Tous ces éléments ont été 
mentionnés sur les cartes géomorphologiques 
et les croquis de terrain.

Numérotation des positions du front

Dans cette démarche, nous avons pris en compte 
les positions des fronts glaciaires (fig. III. 33).
Les positions des fronts glaciaires ont été définies 
sur la base des critères suivants : 

• par les moraines frontales (rarement conser-
vées) ; 

• par les moraines latéro-frontales (proches du 
front), permettant de déduir la position du front de 
l’appareil considéré. 

Reconstitution topographique

Pour chaque série de moraines, un secteur re-
présentatif aussi cohérent que possible a été 
sélectionné, tant pour les moraines latérales 
que frontales. 
La topographie de chaque stade étudié a été 
reconstituée au 1 : 50 000  avec une équidis-
tance de 100 à 50 m, selon les secteurs, en 
tenant compte autant que possible de la to-
pographie et du profil en long. La méthode 
classique consiste à dessiner des courbes de ni-
veau convexes dans la zone d’ablation suppo-
sée, entre les moraines latérales, et des courbes 
concaves dans la zone d’accumulation. Une at-
tention particulière a été apportée aux recons-
titutions en zone d’ablation. On constate en 
effet, que seules les marges latérales des gla-
ciers analogues présentent une dénivelée de 
quelques  20 à 30 m et que la surface du glacier 
est uniforme, à quelques mètres près.

Fig. III. 33 – Succession de fronts morainiques et interprétations (d’après Schoeneich, 1998).
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La  recherche  d’analogues

Pour s’assurer d’une reconstitution « glaciolo-
giquement » cohérente des appareils étudiés, 
des analogues actuels de morphologie et de 
dimension comparables on été recherchés. Il 
n’a évidemment pas été possible de trouver 
des analogues parfaits ; cependant, en Alas-
ka, les appareils actuels sont susceptibles, par 
leurs dimensions de fournir des informations 
de première importance dont on s’est inspiré 
pour le dessin des courbes de niveau, l’estima-
tion des pentes de surface du glacier, la perte 
d’altitude sur les verrous.

Reconstitutions des surfaces glaciaires

Dans le cadre de la reconstitution des stades du 
Tardiglaciaire de la vallée de l’Arve, nous avons 
travaillé sur des fonds de carte au 1 : 50 000, 1 : 
25 000 et 1 : 20 000.  La reconstitution de la paléo-
topographie du glacier pour un stade considéré 
est dessinée à partir des édifices morainiques 
observés sur le terrain. Puis, après avoir des-
siné les paléo-courbes de niveau d’une équidis-
tance de 50 ou 100  m, la surface du paléo-gla-
cier est reconstituée. Deux méthodes utilisant 
les courbes de niveau et les limites de chaque 
stade reconstitué ont été utilisées pour calculer 
les surfaces (fig. III. 34) : 

• La digitalisation des surfaces gla-
ciaires : le précédent document est alors scan-
né afin d’être utilisé avec le logiciel de Système 
d’Information Géographique (SIG) Mapinfo. Il 
s’agit alors de numériser chaque courbe de ni-
veau ainsi que les limites d’extension du paléo-
glacier matérialisées à l’aval par les délaissées 
morainiques. Les calculs morphométriques de 
surface de chacune des tranches d’altitudes ain-
si définies sont  réalisés par le logiciel de SIG. 
L’ensemble des données acquises dans Ma-
pinfo est ensuite introduit dans un tableur 
Excel. Les résultats sont représentés par un 
histogramme à deux axes (surfaces et surfaces 
cumulées) à partir duquel est déterminée l’alti-
tude de la ligne d’équilibre.

• Les surfaces ont été déterminées grâce 
à l’utilisation d’un planimètre.

 
Les limites du glacier ont pu dans de nom-

breux cas être dessinées d’après les moraines, 
pour la zone d’ablation. Pour la zone d’accu-
mulation et les portions de vallées dépourvues 
de moraines, les courbes de niveau ont été re-
constituées sur une largeur plus grande que 
celle de la vallée et les limites ont été obtenues 
par intersection de la surface du glacier avec la 
surface topographique, sur la base des cartes 
topographiques.

Calculs morphométriques de surface

Les calculs morphométriques d’altitude de la 
ligne de névé ont été établis soit :

• informatiquement à partir des surfaces 
digitalisées. 

• manuellement à partir de l’utilisation du 
planimètre.

On a utilisé le rapport 2 : 1 classique (AAR 
= 0,67), le seul qui permette une comparai-
son avec les travaux réalisés ailleurs dans 
les Alpes. D’autres rapports ont toutefois été 
calculés pour comparaison, avec des valeurs 
d’AAR de 0,62 et 0,72.
Trois méthodes ont été utilisées en parallèles :

• La méthode hypsométrique ou de partage 
des surfaces (méthode de l’AAR)

C’est la plus couramment utilisée par les 
chercheurs aujourd’hui (Dorthe-Monachon, 
1988 ; Schoeneich, 1998 ; Coutterand et Nicoud, 
2005). Le calcul a été réalisé avec la méthode 
classique, à partir des surfaces, par tranches 
d’altitude de 100 ou 50 m, à l’aide de la feuille 
de calcul Méthode 2/1.

• La méthode THAR (Toe-to-headwall 
altitude ratios) 
La méthode THAR, utilisée par différents  au-
teurs anglo-saxons a également été appliquée. 
Elle a permis de comparer les valeurs obtenues 
à la méthode  hypsométrique (AAR). 

• La méthode d’enracinement des moraines 
«Moränenansatzmethode»
L’altitude de départ des moraines a été relevée 
pour chaque position reconstituée et utilisée 
comme moyen de contrôle de la validité du 
calcul de la ligne de névé. La valeur observée 
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sédimentologie.

Fig. III. 34 – Méthodes de reconstitutions des surfaces glaciaires : méthode classique et méthode SIG 
(d’après Schoeneich, 1998). 
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était, dans bien des cas, sensiblement égale ou 
inférieure au résultat du calcul. Plus rarement, 
les moraines débutaient plus haut que la ligne 
de névé calculée par la méthode hypsomé-
trique (AAR).

Calcul de la dépression de la ligne d’équi-
libre glaciaire

- L’altitude de référence de 1850

Ce calcul considère la valeur de la LEG du 
maximum du Petit Age Glaciaire (par défi-
nition de 1850) comme valeur de référence 
(Gross et al., 1978). Considérant que les exten-
sions holocènes des glaciers alpins n’ont jamais 
dépassé l’extension maximale du PAG, c’est la 
valeur de la dépression de la ligne d’équilibre  
(DEP) par rapport à la référence de 1850 qui 
est considérée. La méthode implique au préa-
lable de connaître la valeur de la LEG du stade 
de 1850 ; le calcul est réalisé en reconstituant la 
morphologie du glacier, extrapolée de la car-
tographie des moraines latérales et frontales.  
En raison de  l’absence de glaciers holocènes 
dans de nombreux massifs étudiés, en particu-
lier les massifs subalpins,  il n’était pas pos-
sible de définir une altitude de référence «his-
torique» pour chaque glacier.
  
Trois solutions ont été retenues : 

• utiliser la valeur du plus proche glacier 
de même orientation ;

• utiliser la valeur du dernier stade du 

Tardiglacaire récent (que nous avons bien 
identifié dans les Aravis) et en déduire une va-
leur de la LEG de 1850, « fictive » ;

• se baser sur la méthode de l’enraci-
nement des moraines pour reconstituer le 
dernier stade du Tardiglaciaire et en ex-
trapoler l’altitude de la LEG « fictive » de 
1850.

Conclusion de la méthodologie

Cette présentation des différentes approches 
méthodologiques a pu sembler un peu fas-
tidieuse pour le lecteur. Il nous paraissait im-
portant de décrire les différents outils mis à 
notre disposition. La connaissance de ces mé-
thodes de travail nous a permis de porter le 
regard le plus objectif possible devant les ré-
sultats acquis.
Le recueil des archives glaciaires passe obliga-
toirement par une bonne connaissance du ter-
rain. Ce travail s’appuie donc, en majeure par-
tie, sur les relevés cartographiques des héritages 
géomorphologiques quaternaires et sur des 
outils de recherche associés à la géomorpho-
logie dite «classique». Les caractéristiques de 
notre terrain d’étude nous ont conduit vers 
d’autres approches méthodologiques qui intè-
grent des techniques liées aux études de géo-
morphologie glaciaire classique, tels les calculs 
morphométriques des surfaces glaciaires, la 
connaissance des processus glaciaires actuels, 
les analyses pétrographiques macroscopiques 
et microscopiques des dépôts glaciaires ou la 
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Pierre de la Mule du Diable dans 
le Bas Dauphiné (Artas, Isère).
Dessin de A. Falsan (Falsan et 
Chantre, 1879).

Planche hors-texte 8 : Quelques blocs erratiques remarquables.

Pierre du diable, Trept, Isère 
(Isle Crémieu). Dessin de A. 
Falsan (Falsan et Chantre, 
1879).

La Pierre à Bolet (650 m3), un des plus 
volumineux blocs erratiques du granite 
du Mont-Blanc sur le versant oriental du 
Mont Suchet (Jura suisse, 1 180 m). 
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1 - Approche globale du système glaciaire

Introduction

La présence, au Pléistocène récent, de glaciers 
de piémont coalescents s’étendant du Moyen 
Pays suisse jusque à la basse Isère a été reconnue 
dès le milieu du XIXe  siècle (Lory, 1860-1864, 
1871 ; Falsan et Chantre, 1879-1880 ; Favre, 
1884 ;  Du Paquier, 1885 ; Penck et Brückner, 
1909 ; Nussbaum, 1911). On admet traditionnel-
lement que le glacier du Rhône a produit deux 
lobes de glace pendant le dernier cycle glaciaire 
würmien : un «lobe suisse» débordant de la 
cuvette lémanique vers le nord et s’avançant 
jusqu’à Wangen (canton de Soleure) et un «lobe 
lyonnais» s’avançant jusqu’au complexe des 
«moraines internes» (CMI) de l’Est lyonnais. 
De même, la plupart des auteurs (Monjuvent, 
1978), attribuent au seul glacier de l’Isère la for-
mation du lobe de Moirans. Cette vision tradi-
tionnelle attribuant les différents lobes de pié-
mont à tel ou tel appareil doit être reconsidérée. 
Afin de répondre à la question posée (part des 
glaciers alpins contribuant à l’alimentation 

du lobe lyonnais), il convient d’adopter une 
vision globale du système glaciaire. En effet, 
la complexité du réseau glaciaire, en grande 
partie anastomosé tout au moins dans sa par-
tie amont, rend difficile l’identification des 
principaux flux et des bassins versants dont 
ils sont issus. Pour les reconstituer, nous nous 
sommes donc fixé plusieurs objectifs : 

• reconsidérer les hypothèses concernant 
l’alimentation des deux lobes de piémont at-
tribuée au glacier du Rhône : le lobe de Wan-
gen sur le plateau suisse et le lobe  lyonnais sur 
l’Est lyonnais ;  

• identifier les flux responsables de l’ali-
mentation du lobe de Moirans dans l’ombi-
lic éponyme et la langue glaciaire de la basse 
Isère ;

• déterminer l’origine des flux glaciaires 
qui ont emprunté les grandes cluses des mas-
sifs subalpins ;

• enfin identifier les flux glaciaires qui ont 
difflué dans les massifs subalpins.

A - La reconstitution de flux glaciaires  
au maximum würmien (WGM)

L’état des connaissances que nous avons voulu exhaustif souligne de nombreux problèmes et incohérences 
(cf. § II. 5), et dégage ainsi la problématique. Le travail présenté ici a pour objectif d’exposer les résultats 
acquis. 
Il s’articule autour des trois thématiques suivantes :
A. La reconstitution de flux glaciaires au maximum würmien (WGM) ;
B. Les modalités de la déglaciation des Alpes nord-occidentales ;
C. Le problème de la datation du dernier maximum glaciaire.

1 - Approche globale du système glaciaire

La reconstitution de l’englacement des Alpes 
nord- occidentales au cours de l’extension pa-
roxysmale du dernier cycle glaciaire (WGM) 
s’appuie  sur les témoins géomorphologiques 
et sur l’identification des traceurs qui nous 
permettent de distinguer les différentes aires 
d’alimentation glaciaire.
Afin d’atteindre cet objectif, nous avons utilisé 
une méthodologie qui permet de croiser les 
données et les résultats obtenus. Elle s’articule 
autour des quatre points suivants : 

• détermination de l’altitude de la ligne 
d’équilibre glaciaire (LEG) de la surface to-
tale du système glaciaire, afin de positionner 
en deux dimensions (spatiale et altitudinale) 
les surfaces des appareils glaciaires situées en 
zone d’accumulation et celles situées  en zone 
d’ablation ;

• identification et cartographie des témoins 
géomorphologiques intégrant à la fois l’altitude 
des moraines et la nature des dépôts glaciaires 
propres à chaque extension sur les piémonts ;
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• identification, dans la mesure où les uni-
tés lithologiques le permettent, des marqueurs 
pétrographiques propres aux bassins versants 
à l’origine des flux glaciaires ; 

• analyse de la fraction fine des dépôts gla-
ciaires dans le but de faire ressortir les propor-
tions de minéraux lourds caractérisant chaque 
bassin versant, source des flux glaciaires.

1. 1 - Reconstitution de la ligne d’équi-
libre glaciaire du système global

Un glacier peut être considéré comme un sys-
tème hydro-climatique ouvert. Sa dynamique 
propre intègre de nombreux paramètres : dis-
symétrie, rétroaction, inertie, rééquilibration, 
et des variations complexes du système clima-
tique global atmosphère-océans-glaciers, en-
gendrées par la contrainte énergétique astro-
nomique. Cette dernière peut être calculée et 
exprimée par la variation de la quantité d’in-
solation en fonction de la latitude et du temps. 
Modulée par le système climatique terrestre, 
elle est la cause première des disparités. 
La ligne d’équilibre glaciaire (LEG) représente 
la limite entre les zones d’accumulation et 
d’ablation. Elle représente la section du glacier 
qui enregistre le maximum de débit de glace 
en une année (Paterson, 1994) ;  le bilan de 
masse y est nul. Parfois assimilée de manière 
réductrice à  la ligne de névé, la LEG fluctue 
au cours du temps, en fonction des variations 
climatiques (précipitations et températures). 
L’altitude de la ligne d’équilibre détermine 
l’extension d’un appareil glaciaire. Sa situation 
proximale ou distale par rapport à un lobe de 
piémont à alimentation multiple, (i.e.) le lobe 
lyonnais, permet de mieux définir la contribu-
tion de tel ou tel bassin versant. 

Malgré tout, cette définition un peu simplifica-
trice ne tient pas compte du rapport entre ac-
cumulation et pertes. Il importe ici de préciser 
la notion de LEG.

1. 2 - Approche systémique des varia-
tions de l’altitude de la LEG

La naissance et la survie d’un glacier dépen-
dent principalement des facteurs climatiques 
suivants : (i) les précipitations solides ; (ii) les 
températures ; (iii) le vent ; (iv) le rayonne-
ment solaire ; (v) l’humidité de l’air ; (vi) la to-
pographie ; (vii) la  latitude ; (viii) et l’altitude.
La méthode la plus pertinente pour définir à 
une période donnée, l’état de santé, ou plus 
exactement l’état d’équilibre d’un glacier 
consiste à disposer d’une série de bilans de 
masse annuels. Le bilan de masse représente 
la différence entre l’accumulation des précipi-
tations (complété des apports éoliens et ava-
lanches) et les pertes par ablation (fonte), ex-
primée en volume équivalent en eau à la fin 
d’un cycle annuel d’accumulation et d’ablation 
et/ou vêlage, sur une année hydrologique. 
En théorie, dans le cadre de l’étude des paléo-
environnements glaciaires quaternaires, il se-
rait possible de modéliser les paléo-bilans de 
masse du système glaciaire étudié. Mais cette 
modélisation se trouve confrontée à trop d’in-
certitudes, ne serait-ce que les valeurs des pré-
cipitations ou des températures.
L’approche systémique du système hydro- 
climatique ouvert, figuré par un appareil gla-
ciaire (fig. 1. 1), incluant la topographie, la tem-
pérature, les précipitations et la durée de fonc-
tionnement du système, permet de contourner 
ce problème de données. 

Du rapport entre accumulation et pertes dé-
coule l’existence du glacier : deux cas extrêmes 
peuvent être envisagés :

1. 2 . 1 - Une forte alimentation 

C’est le cas des glaciers qui se développent en 
Patagonie, où les précipitations atteignent en-
viron 5 000 mm/an, ou au Gorner (2500 mm/
an) (Zryd, 2001) : on est en présence d’un ap-
pareil bien alimenté sous un climat arrosé, 
aux températures moyennes proches de 0°C 
(conditions de glaciers de type tempéré). Sa 
zone d’accumulation sera alors plus réduite et 
le rapport « Accumulation Area Ratio » (AAR) 
sera dans ce cas inférieur à 0,67. Cet appareil 
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sera soumis à une dynamique d’écoulement 
rapide. 

1. 2 . 2 - Des températures basses et des pré-
cipitations solides faibles 

Ce cas peut-être symbolisé par l’Antarctique, où 
l’accumulation est extrêmement faible, équiva-
lente à environ 20-30 mm/an d’eau au centre. 
L’ablation y est quasi nulle et seul le vêlage des 
icebergs assure l’évacuation de la glace. On est 
en présence d’un appareil glaciaire soumis à 
un climat très froid et à des précipitations très 
faibles (glaciers de type froid). Le glacier est 
entièrement situé en zone d’accumulation, et le 
rapport Accumulation Area Ratio sera dans ce 
cas bien supérieur à 0,67. Cette dynamique gla-
ciaire a été envisagée par Haeberli (1986) dans 
sa reconstitution du LGM des Alpes du Nord 
où il envisageait un type de glaciers peu mo-

biles, à faible dynamique d’écoulement.
Cette approche systémique montre qu’aucune 
méthode permettant de déterminer l’altitude 
de la LEG, n’apporte de solution acceptable si 
elle est appliquée isolément. Sans informations 
relatives aux paléo - bilans de masse, seul le 
croisement des méthodes de calcul et des don-
nées de terrain peut permettre de déterminer la 
paléo-ligne d’équilibre glaciaire. 
Ainsi, les données de terrain doivent intégrer 
plusieurs éléments déterminants destinés à 
préciser la paléogéographie du glacier : 

• les données géomorphologiques, incluant 
les constructions morainiques et les forma-
tions juxta-glaciaires ;

• une reconstitution paléogéographique 
précise, incluant la reconstitution topogra-
phique des surfaces glaciaires et les courbes de 
niveaux.

Fig. 1. 1  -   Schéma - approche systémique de la LEG : à droite de la figure, les différents paramètres in-
fluençant la remontée de la LEG. A gauche de la figure les paramètres favorisant l’abaissement de la LEG.
La durée de fonctionnement contraint les deux processus.
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1. 3 - Les méthodes d’approche et leurs 
applications au complexe glaciaire 
Rhône/Arve/Isère

Afin de déterminer l’altitude de la LEG et de 
réduire les marges d’erreur, trois méthodes 
différentes ont été utilisées et croisées :

1. 3. 1 - La méthode hypsométrique ou de 
partage des surfaces

La méthode de calcul de la LEG la plus couram-
ment utilisée est la « Flächenteilungsmethode ». 
Elle se fonde sur l’hypothèse que le rapport de 
surface entre les zones d’ablation et d’accumu-
lation d’un glacier en équilibre reste constant.  
Cette relation s’exprime soit par le rapport sur-
face d’accumulation/surface d’ablation (Sa/
Se), soit par le rapport de la surface d’accumu-
lation sur la surface totale (AAR = Accumulation 
Area Ratio).
Ainsi, en appliquant ce rapport à la surface 
glaciaire reconstituée, on peut déterminer l’al-
titude théorique de sa ligne d’équilibre. 
On considère alors qu’un rapport de 2/3 / 
1/3 (AAR = 0,67) est conforme à la moyenne 
observée (Kerschner, 1976 ; Gross et al., 1978) 
pendant une période de crue, voire de stabili-
sation des fronts. 
Cette méthode a été appliquée à la surface 
totale du complexe glaciaire Rhône/Arve/
Isère au WGM avec le rapport standard de 
0,67. A l’aide de l’utilisation d’un planimètre 
sur une carte au 1 : 200 000 du système gla-
ciaire, nous avons obtenu une superficie totale 
du complexe glaciaire de 25 900 km2. 
Les surfaces considérées, calculées par tranches 
altitudinales de 100 m, permettent de distin-
guer une zone d’accumulation de 17 200 km2 
et une zone d’ablation, de 8 700 km2  (fig. 1. 2).  
La répartition des surfaces suggère une valeur 
moyenne de la LEG comprise entre 1250 m et 
1300 m d’altitude. 

Dans cette hypothèse, la zone d’alimentation 
des lobes nord et sud du glacier du Rhône 
s’étend pratiquement jusqu’au Jura, une par-
tie du bassin lémanique étant alors située en 
zone d’accumulation (fig. 1. 3). Dans la val-

lée de l’Arve, la zone d’alimentation s’étend 
jusqu’à l’ombilic de Bonneville. Les bassins de 
l’Arve et du Giffre étant alors situés en zone 
d’accumulation. Dans le Grésivaudan, la zone 
d’accumulation s’étend jusqu’à la cluse de 
Chambéry. Enfin, la presque totalité du bassin 
de la Romanche se situe en zone d’accumula-
tion. Nous verrons par la suite les implications 
qui découlent de cette proposition de localisa-
tion géographique de la LEG.

Zone d’alimentation : Surfaces

Valais + Chablais + Sarine  7 800 km2

Arve + Giffre  2 000 km2

Beaufortin + Tarentaise  
+ Maurienne Nord  4 200 km2

Maurienne Sud + Belledonne  1 300 km2

Romanche  1 100 km2

 Jura  800 km2

S / Total alimentation 17 200 km2

Zone d’ablation Surfaces

   Glacier du Rhône, lobe suisse 2 400 km2

Glacier du Rhône, lobe genevois  
+ Chautagne 1 700 km2

Arve 1 000 km2

Glacier isérois Grenoble  
+ lobe de Moirans 1 200 km2

Glacier isérois Chambéry + 
Siérroz + lobe lyonnais 2 400 km2       

S / totale ablation 8 700 km2

S / Totale : 25 900 km2          

Surface ablation = 0,337                      AAR = ~ 0,663

Fig. 1. 2  -  Tableau de répartition  des surfaces avec 
AAR 0,67. Dans cette hypothèse la ligne d’équi-
libre est située à l’altitude de 1 250 ± 50 m. 
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1. 3. 2 – La méthode de l’enracinement des 
moraines

Dans le but de contrôler les valeurs obtenues 
par la méthode de l’AAR, cette méthode a été 
appliquée. La « Moränenansatzmethode » se base 
sur le fait que les moraines superficielles et 
latérales ne prennent naissance qu’en-dessous 
de la ligne d’équilibre glaciaire (Lichtenecker, 
1936). Bien que la méthode ne soit applicable 
qu’à des glaciers à topographie régulière, nous 
nous sommes appuyés sur nos observations 
de terrain et sur la cartographie des moraines 

latérales identifiées dans les grandes vallées. Il 
est alors possible de confronter notre première 
approche à celle issue de cette méthode. Les 
observations montrent que dans la vallée de 
l’Isère, les cordons morainiques du glacier 
isérois, versant Belledonne, ne dépassent pas 
1 290 m d’altitude (col du Barioz, plateau 
de Lavel). Dans la cuvette lémanique, les 
constructions morainiques les plus élevées 
atteignent 1230 m sur le versant occidental du 
massif des Voirons. D’une manière générale, 
les témoins sont rares, très dispersés et ne 
dépassent que très rarement 1300 m d’altitude. 

Fig. 1. 3 - Paléogéographie du WGM des Alpes nord-occidentales : localisation de la ligne d’équilibre 
glaciaire du système global et identification des zones d’alimentation du complexe glaciaire Rhône/Arve/
Isère.
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Moyenne front  273 m  Altitude moyenne 
des rimayes 2900 m

Valeur THAR  2900 – 273 2626
2626 x AAR 0, 60 = 1575 LEG

2900 - 1575 = 1325 m

Ces valeurs sont proches de la LEG calculée 
par la méthode de l’AAR.

Cependant, cette méthode interroge : en effet, 
les constructions morainiques les plus élevées 
ne pourraient-elles pas avoir été déposées 
en fin de période froide ? De plus, pendant 
la courte période « post maximum », durant 
laquelle la LEG commence à remonter en al-
titude, la surface topographique du glacier 
ne réagit pas de façon synchrone (temps de 
réponse des grands appareils) à la remontée 
altitudinale de la LEG. De ce fait, le glacier 
dépose sa charge détritique (cordons morai-
niques latéraux) dans une zone qui était située 
antérieurement en zone d’accumulation, no-
tamment durant la période où le glacier était 
à l’équilibre. 
Ainsi, les altitudes maximales atteintes par les 
moraines latérales fournissent une bonne ap-
proximation de l’altitude de la LEG, mais cette 
méthode ne constitue pas pour autant un vec-
teur rigoureux et fiable de contrôle des valeurs 
déterminées par calcul. 

1. 3. 3 – La méthode THAR (Toe-to-headwall 
altitude ratios) 

La méthode THAR, utilisée par les auteurs 
anglo-saxons (Oviatt, 1994 ; Shakun, 2003 ; 
Munroe et al., 2006 ; Zhang et al., 2009) a éga-
lement été appliquée. La valeur moyenne al-
titudinale des rimayes situées dans toutes les 
zones d’alimentation a ainsi pu être détermi-
née. Elle est de l’ordre de 2 900 m, avec une al-
titude moyenne des fronts située aux environs 
de 270 m, en tenant compte des fronts de la 
basse Isère (180 m), de l’Est lyonnais (200 m) et 
de Wangen (440 m).

Le tableau ci-dessous montre l’application de 
la méthode de calcul à notre système glaciaire.

Après application du ratio de 0, 60, on obtient 
une valeur LEG située à 1325 m. Cette préci-
sion, intrinsèque à la méthode de calcul peut 
paraître présomptueuse; elle n’en représente 
pas moins une valeur «contrôle» qui confirme 
le résultat obtenu par l’AAR 0,67. Cependant, 
il faut garder à l’esprit que cette méthode ne 
peut être appliquée, à elle seule, pour des lobes 
de piémont.

Conclusion sur le calcul de l’altitude de la 
LEG

Après avoir déterminé une position potentielle 
de la ligne d’équilibre glaciaire via le croise-
ment de trois différentes méthodes, une valeur 
moyenne de 1 300 ± 50 m peut-être avancée. 
Cette valeur doit tenir compte de la latitude 
des appareils glaciaires. Ainsi, la LEG du gla-
cier de la Romanche, le plus méridional de 
notre système, a pu se situer vers 1350 m, alors 
que celle du glacier du Rhône plus au Nord 
pouvait avoisiner 1 250 m. Les valeurs que 
nous avons obtenues sont supérieures à celles 
de 1 100 m avancées par Buoncristiani (1997) 
pour la calotte jurassienne au climat plus froid, 
et de 1000 m d’altitude proposé par Haeberli 
et Penz (1985) dans leur étude du glacier du 
Rhône et du lobe de Wangen au «LGM». 
En effet ces derniers avaient modélisé cet ap-
pareil et son extension sur le plateau suisse 
qu’ils considéraient synchrone du maximum 
de froid mondial, en tenant compte des pa-
léo températures et paléo précipitations du 
«LGM» (18 000 14C BP). Se basant alors sur un 
climat froid et sec, leur modélisation aboutis-
sait à une dynamique de glacier froid.
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2. 1 - Le lobe suisse (lobe de Wangen)

2. 1. 1 -  La paléogéographie 

Elle est bien cernée par les auteurs suisses. Au 
débouché de l’étroit couloir allant de Marti-
gny à l’actuel lac Léman, le glacier du Rhône 
s’étalait en une vaste nappe sur l’emplace-
ment du plateau suisse, venant buter contre 
le flanc oriental du Jura. Il donnait alors nais-
sance à deux gigantesques lobes de glace, le 
plus septentrional recouvrant l’emplacement 
des actuels lacs sub-jurassiens (lacs de Bienne 
et de Neuchâtel) et le cours de l’Aar. La lan-
gue glaciaire s’étendait alors jusque au NE de 
Soleure dans la région de Wangen/Aar où les 
moraines frontales sont bien dessinées et re-
groupées sous le «Stade de Wangen» (du Pas-
quier, 1892 ; Nussbaum, 1911 ; Jäckli, 1962 ; 
Jayet, 1966 ; Hantke, 1980).  L’autre lobe, d’une 
importance égale, envahissait la région léma-
nique et le cours du Rhône en aval du défilé 
de l’Ecluse. 
Les travaux anciens relatifs au lobe de Wangen 
ont été décris précédemment (cf. § II – 2. 1). 
Nous ne mentionnerons ici que les points re-
marquables : 
Penck et Brückner (1909) définissent un «gla-
cier helvétique» (helvetischer Gletscher, étu-
dié par Eduard Brückner), issu des glaciers 
du Rhône valaisan, de la Sarine et de l’Aar. La 
configuration du glacier alpin au maximum 
würmien dans la cuvette lémanique est bien 
reconnue grâce aux nombreux travaux des au-
teurs suisses. L’altitude maximale de 1240 m 
atteinte par la glace a été définie précisément 
(du Pasquier, 1892 ; Gagnebin, 1937; Jäckli, 
1962). A ce propos, une attention particulière 
sera accordée aux travaux de Louis du Pas-
quier (1892). S’appuyant sur l’altitude dé-
croissante des constructions morainiques et 
du matériel erratique présent sur le flanc du 
Jura, il restitue avec précision le profil lon-
gitudinal du glacier. De plus, il s’attache à 
préciser la lithologie des blocs erratiques et re-
connaît des roches du Valais, « les schistes chlo-
riteux, les arkésines, les gneiss d’Arolla » et bien 

sur des « protogines » du Mont-Blanc. D’une 
altitude maximale de 1 240 m au niveau du 
Mont-Tendre, la surface s’abaissait réguliè-
rement jusqu’aux moraines terminales de la 
région de Soleure (Jäckli, 1970) à une altitude 
voisine de 450 m (pente moyenne de 0,9 % ; du 
Pasquier, 1892), (fig. 2. 1). 

Les limites latérales gauches du lobe glaciaire 
au stade de Wangen sont matérialisées par des 
rides morainiques subparallèles qui couvrent 
le versant oriental du Jura. Elles sont associées 
à de nombreuses terrasses de kame (fig. 2. 2). 
Les contacts «glacier jurassien» et « glacier 
alpin » ont été reconstitués à partir des levés 
cartographiques et de la distinction entre till 
jurassien et till alpin (Aubert, 1965 ; Arn, 1984). 
De courtes langues glaciaires émissaires de la 
calotte  empruntaient alors les dépressions to-
pographiques de la chaîne orientale du Jura. 
La marge latérale droite du lobe glaciaire est 
soulignée par un till d’ablation dont les mo-
raines rarement construites, recouvrent un 
substratum molassique (Nussbaum, 1911). 

• Apport des nouvelles observations

Les  lacs d’obturation

Complétant le suivi des édifices morainiques, 
Du Pasquier (1893) a remarqué dans les syn-
clinaux jurassiens, la présence de lacs d’ob-
turation par le glacier du Rhône. Plus tard, 
Nussbaum (1916) conforte ces observations. 
Malheureusement ces données anciennes sont 
tombées dans l’oubli pendant près d’un siècle. 
Les auteurs suivants ne mentionneront plus 
ces phénomènes d’obturation. Même Jäckli 
(1962, 1970) semble ignorer ces éléments géo-
morphologiques au même titre que la présence 
d’une calotte jurassienne autochtone, alors déjà 
mise en évidence par D. Aubert (1965). 

On relèvera dans le Jura, les paléo-lacs du Val-
de-Travers et de Saint Ismier. 
Le glacier du Rhône a difflué dans le Val-de-
Travers, la langue glaciaire empruntant les 

2 - L’alimentation des lobes de piémont
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gorges de l’Areuse. Les moraines frontales 
sont peu abondantes et sont limitées aux 
Gorges de l’Areuse et à leur débouché sur 
la plaine de Noiraigue. Elles se présentent 
souvent sous l’aspect démantelé de traînées 
de blocs erratiques. Une crête morainique 
frontale rhodanienne obture la vallée en aval 
de Noiraigue. Elle atteint 940 m d’altitude et 
constituerait probablement un des premiers 
barrages contemporains du WGM (fig. 2. 3 

et fig. 2. 4). Quelques blocs erratiques reposent 
sur cette formation (810 m),  notamment un  bloc 
erratique de 2 m3  constitué de gabbros de l’Allalin 
provenant de la vallée de Saas   (Valais).  La présence 
d’alluvions à structures deltaïques identifiées 
à l’embouchure des ruisseaux alimentant 
Areuse (Val-de-Travers) et l’existence d’un 
remplissage lacustre puis palustre (50 à 150 m) 
entre Noiraigue et Fleurier, attestent de la 
présence de plusieurs lacs de barrages glacio-

Fig. 2. 1 -  Extrait de la carte de Jäckli (1962), (Eclogae Geol. Helv.), localisation du lobe de Wangen du 
glacier du Rhône. 
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Fig. 2. 4 -  Carte paléogéographique du lobe suisse 
et des lacs d’obturation, organisation des flux gla-
ciaires.
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Fig. 2. 3 -  Carte de synthèse des formations qua-
ternaires du Seeland et localisation des blocs er-
ratiques de granite, conglomérats permo-carboni-
fères et de gabbros de l’Allalin. 
(1) - Situation d’un  prélèvement des minéraux 
lourds Rhône, (Gasser et Nabholz, 1969). 
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morainiques de niveaux décroissants (Du 
Pasquier, 1893).
Le même scénario s’est déroulé dans le val de 
Saint-Ismier. Ce synclinal était alors barré par 
une langue diffluente du glacier du Rhône, 
déterminant un lac de cote 700 m. On doit à 
Nussbaum (1916) la seule cartographie de ce 
lac d’obturation qui est représenté sur la carte 
paléogéographique du lobe de Wangen.

2. 1. 2 -  L’alimentation du lobe suisse

Au-delà du flux principal issu du Valais, il y 
a lieu de s’interroger sur la part à attribuer 
aux glaciers affluents. A l’ouest, une contri-
bution des appareils jurassiens par des émis-
saires issus de la calotte peut-être envisagée. 
Les contacts «glaciers jurassiens» et «glaciers 
alpins» ont pu être reconstitués à partir des 
levés cartographiques et la distinction entre 
till jurassien et till alpin (Aubert, 1965 ; Arn, 
1984). On relève que l’alimentation du gla-
cier du Rhône par les glaces jurassiennes est 
directement dépendante de la topographie 
de la chaîne jurassienne. En effet, de courtes 
langues glaciaires jurassiennes empruntaient 
les dépressions topographiques de la chaîne 
orientale du Jura. Les sommets les plus éle-
vés étaient partiellement découverts et émer-
geaient en nunatak (Campy et Arn, 1988). Les 
émissaires évacuateurs de la calotte s’écou-
laient principalement par trois dépressions 
vers le plateau suisse : 

• la dépression de Montricher ;
• la dépression de Romainmôtier ;
• puis la cluse de Vallorbe.

Cependant, la contribution de la calotte juras-
sienne à l’alimentation du glacier du Rhône 
doit être relativisée. En effet, elle serait limi-
tée à des contacts glaces alpines/glaces juras-
siennes car les dépôts glaciaires du versant 
oriental du Jura sont constitués principale-
ment de matériel alpin.
À l’est,  la contribution des glaciers de la Sarine 
et de l’Aar semble négligeable (Du Pasquier, 
1885 ; Nussbaum, 1911 ; Ledermann, 1978 ; 
Kelly et al., 2004). On peut alors considérer que 
la surface du bassin d’alimentation (400 km2) 

du glacier de la Sarine était très modeste par 
rapport à celle du glacier du Rhône. D’après 
Schoeneich (2002), si ses glaces contribuaient 
à alimenter le flanc droit du glacier du Rhône, 
elles ne devaient guère dépasser la région 
fribourgeoise. De même, le glacier de l’Aar 
n’aurait qu’à peine conflué avec le glacier 
du Rhône, sans contribuer directement à 
l’alimentation du lobe terminal de Wangen. 
Cette hypothèse s’appuie sur les données 
pétrographiques des moraines latéro-
frontales orientales du lobe de piémont, qui 
présentent du matériel erratique provenant 
du Valais (gabbros de l’Allalin et gneiss de la 
nappe de la Dent Blanche ; Nussbaum, 1911 ; 
Ledermann, 1978 ; Ivy-Ochs, 1996, 2004 ; Kelly 
et al., 2004). 

2. 1. 3 -  La complexité des flux : un pro-
blème de dynamique glaciaire

D’après les différents travaux, le flux princi-
pal s’écoulait vers le nord, sur une distance de 
100 km et était canalisé par les anticlinaux ju-
rassiens. De cette extension, il reste une abon-
dante couverture détritique (ablation till) sur le 
versant oriental du Jura, sous forme d’accumu-
lations et d’alignements de blocs erratiques.  
La pétrographie des blocs confirme la prove-
nance depuis le Valais. Toutes les unités li-
thologiques  sont représentées (Du Pasquier, 
1892 ; Nussbaum, 1911 ; Ledermann, 1978 ; 
Spring, 2003 ; Burkhard et Spring, 2004), de-
puis le domaine le plus interne (austro alpin) 
jusqu’au  domaine le plus externe (nappes du 
Chablais) :

• gabbros de l’Allalin, provenant de la vallée 
de Saas, en rive gauche du glacier du Rhône ;

• conglomérats permo-carbonifères prove-
nant du massif des Aiguilles Rouges et de la 
Dent de Morcles, rive gauche et rive droite du 
glacier ;

• granites hercyniens du Mont–Blanc (la 
« protogine» des auteurs anciens), très abon-
dants.  Hormis l’origine du massif du Mont-
Blanc, ces granites peuvent aussi provenir de 
la partie centrale du massif de l’Aar. En ef-
fet, ces deux massifs alimentent le glacier du 
Rhône en Valais. Le massif de l’Aar alimente 
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les flux de la rive droite du glacier du Rhône 
et le massif du Mont-Blanc les flux de la rive 
gauche.

Ayant pour objectif d’identifier les différents 
types de granites et surtout de différencier les 
granites de l’Aar des granites du Mont-Blanc, 
Spring (2003), puis Burkhard et Spring (2004) 
ont étudié sur le versant S-E du Jura, entre So-
leure et Genève, les accumulations de blocs er-
ratiques. Ceux-ci présentent des faciès grani-
tiques très divers. Cette étude des échantillons 
de granites inclut la texture macroscopique, 
la structure et la couleur, complétées d’ana-
lyses géochimiques. Des analyses multiples 
basées sur des données XRF confirment les 
observations macroscopiques effectuées pré-
alablement avec plusieurs marqueurs. Une 
seule variété de  granite du Mont-Blanc à 
gros grain (leuco granite central) est aisément 
identifiable. Les granites gris à grain fin du 
Mont-Blanc sont indifférenciables des autres 
granites. Cependant, selon Burkhard, certains 
faciès pourraient être rattachés au massif de 
l’Aar dont les blocs erratiques sont beaucoup 
moins abondants que les granites du Mont-
Blanc ; ils ne représentent que 20 %, au plus, 
de l’ensemble des blocs erratiques de granite.

La répartition géographique des blocs erra-
tiques sur la périphérie du lobe de Wangen 
(granites du Mont-Blanc, granites de l’Aar, 
gabbros de l’Allalin) peut surprendre. En effet, 
ces marqueurs de bassins versants bien identi-
fiés sont indifféremment présents sur les mo-
raines latérales est et ouest du lobe de piémont, 
ce qui soulève le problème de la mise en place 
du matériel erratique. Ce constat suggère une 
dynamique d’écoulement glaciaire extrême-
ment complexe dans laquelle il faut faire inter-
venir des vitesses différentielles des flux gla-
ciaires. L’observation de la zone d’ablation du 
glacier d’Athabasca au Canada (Raymond, 
1971), du  glacier Susitna en Alaska et du lobe 
de piémont du glacier du Malaspina (Post 
et La Chapelle, 2000) peut apporter des élé-
ments de réponse 

La dynamique d’écoulement des flux gla-
ciaires au débouché du couloir glaciaire Mar-

tigny – bassin lémanique a généré des pertur-
bations de l’écoulement des flux qui peuvent 
être liés à quatre facteurs : (i) la compression 
de flux entre Martigny et le Chablais, (ii) la dé-
compression des glaces au débouché dans la 
cuvette lémanique, (iii) des vitesses différentes 
entre les flux issus des appareils de la rive 
droite et ceux issus de la rive gauche (sud), (iv) 
voire des chevauchements et cisaillements de 
flux dans le défilé verrou de Saint-Maurice. 
En effet, des mouvements de cisaillement 
et de grande mobilité de la glace liés aux 
contraintes topographiques pourraient être 
envisagés par l’asymétrie des dépôts gla-
ciaires de certaines vallées. Dans les Pré-
alpes fribourgeoises, au pied du Moléson, 
le soubassement de la vallée de l’Albeuve 
est composé en rive droite de flysch du 
Gurnigel, et en rive gauche de calcaires de 
la nappe des Préalpes Médianes. Suite à des 
mouvements cisaillants, ce  sont des  moraines 
constituées principalement de flysch du 
Gurnigel, qui se sont déposées sur la rive 
gauche. D’autres asymétries dans les accu-
mulations des dépôts peuvent être consta-
tées dans la basse vallée de la Broye, dans la 
moyenne vallée de l’Aar et dans celle de la 
Gürbe (Pugin, 1989).

Les mécanismes permettant de tels « zigzags »                                                                   
de moraines médianes, pourraient être, selon 
Burkhard (Burkhard et Spring, 2004), initiale-
ment induits par le changement de direction 
à  90° du glacier à Martigny et par des vitesses 
plus rapides de courants latéraux, voire de 
surges, tels que les flux issus du massif du 
Mont–Blanc (source des granites du Mont-
Blanc), du Mattertall et du Saastal, (source des 
gabbros de l’Allalin). Force est de constater 
que ces flux proviennent des principales zones 
d’accumulation (icedôme) du bassin du Rhône 
(Kelly et al., 2004 ; Coutterand et Buoncristiani, 
2006). Dans ces régions, l’altitude atteinte par 
les « icefields » (3 100 m sur Zermatt, 2 700 m 
sur le val Ferret et la vallée du Trient) suggère 
que les accrétions de glace étaient générées par 
l’influence de régimes dépressionnaires ve-
nant du sud (Florineth et Schlüchter, 1998). De 
ce fait, les bassins versants de la rive gauche 
du glacier du Rhône généraient un important 
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débit de glace, d’où des vitesses d’écoulement 
plus rapides que les flux de la rive droite. Au 
débouché dans la cuvette lémanique, les vi-
tesses des différents flux de glace n’étaient pas 
uniformes. Ainsi, ces vitesses différentielles 
(surges non exclus), ont généré la formation 
de moraines médianes «bouclées» (moraines 
loops), comparables à celles du  glacier Susit-
na en Alaska, (Post et La Chapelle, 2000). De 
ce fait, les moraines médianes du glacier du 
Rhône ont du être fortement déformées dès 
leurs racines en plis isoclinaux (isoclinal folds) 
sur toute la  zone médiane et distale du lobe 
de piémont, phénomène comparable au gla-

cier Malaspina (Post et La Chapelle, 2000), (fig. 
2. 5).

L’alimentation en glace du lobe de Wangen 
soulève la question suivante : pourquoi la 
glace valaisanne se serait-elle écoulée majori-
tairement vers le nord alors que l’écoulement 
naturel, selon la topographie, devrait s’établir 
en toute logique vers le S-W ; c’est-à-dire par 
la vallée du Rhône ? 
Plusieurs hypothèses d’ordre topographique 
peuvent être ici avancées pour tenter d’appor-
ter des éléments de réponse :

• la   reconstitution   paléogéographique 

Fig. 2. 5 - Représentation schématique du glacier du Rhône au WGM. Les directions des principaux flux 
sont indiquées pour le courant principal (vallée du Rhône, flèche épaisse) et pour les quatre glaciers tribu-
taires. Au sud, les flux du Vispertall et du nord du massif du Mont-Blanc (Burkhard et Spring, 2004). Les 
schémas des glaciers de Malaspina et Susitna (Alaskan range) proviennent de Post et La Chapelle (2000).
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montre qu’au débouché de l’étroit couloir 
Martigny – Léman, le glacier du Rhône venait 
en contact avec les anticlinaux du Jura selon 
un angle très ouvert d’environ 110°, orien-
té S/S-W / N/N-E. Cet axe favorisait alors 
l’écoulement de la masse de glace principale 
vers Wangen. 

• Après avoir traversé le Chablais, l’écou-
lement de la masse principale de glace était 
contraint par un faisceau de sillons, orientés 
plein nord, qui incisent le substratum molas-
sique. Certains de ces sillons sont aujourd’hui 
des vallées mortes ; d’autres drainent un ré-
seau hydrographique tributaire du Léman : 
vallée de la Broye et de la Veveyse. Malgré 
tout, la dépression surcreusée du Léman ca-
nalisait vers le S-W un important volume de 
glace. On constate que les deux seuils bas qui 
limitent le bassin lémanique au nord et au sud, 
se situent tous deux aux environs de 600 – 700 
m d’altitude. Le bassin lémanique devait donc 
se remplir de glace avant de déborder simulta-
nément par ces deux seuils, c’est-à-dire :
- au sud, via les cols du Mont de Sion (750 m, si 
l’on fait abstraction de l’étroite cluse du Rhône 
de Bellegarde) ;
- au nord, via le môle du Mormont (600 m, 
si l’on fait abstraction des étroites gorges du 
Milieu du Monde et d’Entreroches). 

Le bassin lémanique devait nécessairement se 
«remplir» jusqu’à ces altitudes, avant de dé-
border d’abord le Mormont, plus proche de la 
source et plus bas que le Mont de Sion.

Conclusion sur le lobe de Wangen

La reconstitution paléogéographique du lobe 
de Wangen intègre de nouveaux éléments et 
notamment l’existence de paléo-lacs d’obtura-
tion par le glacier du Rhône, déjà mentionnés 
par les auteurs anciens.  
L’examen de la littérature et les observations 
de terrain soulignent que le lobe de Wangen 
était principalement alimenté par la glace is-
sue du Valais. Cette interprétation s’appuie 
sur des données pétrographiques. La réparti-
tion des dépôts sur le piémont permet d’en-
visager une dynamique glaciaire complexe, 
liée à des vitesses différentielles de flux. En-

fin, une faible contribution à l’alimentation du 
lobe suisse peut être attribuée à la calotte ju-
rassienne qui émettait quelques émissaires en 
direction du glacier du Rhône.

2. 2 - Le lobe lyonnais

Comme nous l’avons évoqué précédemment, la 
vision traditionnelle du glacier du Rhône dont 
le lobe méridional, d’extension démesurée, 
aurait atteint le complexe des «moraines 
internes» (CMI) de l’Est lyonnais (Penck et        
Brückner, 1909) est  traditionnellement admise. 
Cette vision soulève un problème majeur : celui 
de l’alimentation du lobe de piémont lyonnais. 
Un détour par le bassin de Constance et le bassin 
rhénan s’impose. En effet, si l’on compare les 
complexes glaciaires rhodanien et rhénan, on 
constate que pour un bassin d’accumulation 
d’étendue et d’altitude sensiblement égales, 
les lobes de piémont du glacier du Rhône 
auraient été au moins deux fois plus étendus 
que celui du glacier du Rhin. Cela est 
d’autant plus étonnant que l’orientation du 
bassin du Rhin au N-E est dans l’ensemble 
plus favorable à l’accumulation glaciaire 
(Schoeneich, 2002). Cette comparaison souligne 
la disproportion entre la zone d’accumulation 
et la zone d’ablation figurée par les deux lobes 
de piémont du glacier du Rhône.
Ce chapitre va s’attacher à déterminer la part 
prépondérante des appareils glaciaires qui ont 
contribué à l’alimentation du lobe lyonnais. 
Une reconstitution paléogéographique précise 
s’impose en préalable. 

2. 2. 1 -  La paléogéographie 

La reconstitution paléogéographique s’appuie 
sur le complexe des moraines frontales de 
Grenay-Lagnieu,  dit «complexe des moraines in-
ternes» (CMI), (fig. 2. 6).
Le CMI montre une continuité topographique 
de près de 65 km : depuis la vallée de Liers au 
sud, en bordure de la Bièvre, jusqu’au nord à 
Ambérieu (exception faite des trouées d’éro-
sion du Rhône et de l’Ain). C’est un ensemble 
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Fig. 2. 6 -  Carte de synthèse des formations 
quaternaires de l’est lyonnais d’après Mandier 
(1984), Monjuvent (1988), complétée. 
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de collines morainiques d’extension, de mor-
phologie et d’altitude variables du sud au nord. 
Mandier (1984) distinguait trois, voire quatre 
phases pouvant correspondre à plusieurs pé-
riodes de stationnement principal suivies de 
phases régressives. Du point de vue paléogéo-
graphique, c’est la phase d’avancée maximale 
ancienne qui nous intéresse ici (stade A).

La phase d’avancée maximale du glacier wür-
mien

Elle est matérialisée par l’avancée extrême des 
lignes de moraines frontales vers l’ouest ou 
par le caractère perché des plus hauts niveaux 
des terrasses fluvio-glaciaires.

Dès 1905, Penck et Bruckner avaient remar-
qué que des moraines récentes dépassaient 
par places les vallums internes. C’est notam-
ment le cas de la colline de Béligneux, qui se 
compose de  moraines récentes peu altérées, 
surmontées d’une formation deltaïque, à 265 
m, déposée dans un lac de barrage glaciaire 
s’étendant vers le nord jusqu’au plateau de la 
Dombes. Les traces de cette avancée maximale 
(stade A), dont les témoins s’étendent vers 
l’ouest, au-delà des arcs morainiques frontaux 
de Grenay à Lagnieu (stade B), ont été analy-
sées en détail par Mandier (1984), (fig. 2. 6).

Au pied de la Dombes, entre Montluel à l’ouest 
et Meximieux à l’est, s’étendent des formations 
morainiques et fluvio-glaciaires. Mandier y 
distingue :

• la plate-forme de Béligneux, à alluvions 
fluvio-glaciaires à sol épais de 1,2 m, témoi-
gnant d’une avancée glaciaire würmienne vers 
l’ouest au moins jusqu’à Dagneux (moraine de 
fond des Pommars) ;

• et la région de Béligneux à Meximieux, 
située en contrebas de la plate-forme de Bé-
ligneux et constituée d’alluvions fluvio-gla-
ciaires se chargeant de galets striés avec une 
couverture de moraine de fond.
Enfin, entre Lagnieu et la costière de la Dombes, 
l’avancée glaciaire aurait été divisée en deux 
lobes par la cloison du bois de Leyment, l’un 
à l’ouest et l’autre à l’est. Ils s’avancent tous 
deux assez loin vers le nord au point de se réu-

nir au niveau des buttes morainiques du bois 
de Servette (283 et 289 m) dont l’orientation en 
V évoque cette dynamique de confluence. Une 
terrasse de haut niveau (270 m) aurait alors 
été mise en place tant par les eaux du lobe gla-
ciaire lui-même que par celles de l’Albarine. 
Dans les Terres Froides, les traces de moraines 
d’un maximum d’extension würmien (stade 
A) ont été reconnues en tête des petits couloirs 
de Diemoz, de Combe Rousse et de Charan-
tonnay.Ces reliques morainiques du stade A 
sont largement oblitérées par l’expansion des 
stades postérieurs. Les limites des stades A 
et suivants sont très proches et parallèles. Ce 
complexe ne dépasse pas 2 km de large vers le 
Grand Lemps, à l’est, pour atteindre 5 km vers 
Saint-Jean-de-Bournay (fig. 2. 7).

En résumé, la plupart des auteurs sont una-
nimes pour reconnaître, qu’au-delà du com-
plexe des moraines frontales de Grenay-La-
gnieu, existent les traces d’une avancée plus 
lointaine d’un glacier würmien, stade A ou 
stade de Béligneux (Mandier, 1984). A par-
tir de ces données, les différents auteurs ont 
adopté une paléogéographie des fronts cohé-
rente. Elle reste en revanche très imprécise à 
l’apex du lobe lyonnais et notamment au ni-
veau des contacts du glacier avec le Jura mé-
ridional. Afin de reconstituer une paléogéo-
graphie cohérente du «glacier du Rhône» nous 
nous sommes intéressés aux témoinx géomor-
phologiques situé entre l’apex du lobe de pié-
mont et le bassin lémanique.

Le problème des reconstitutions paléogéogra-
phiques au niveau du Jura méridional

Comme nous l’avons évoqué précédemment 
(cf. § 2. 1. 1), si la paléogéographie du glacier 
du Rhône en contact avec le Jura est bien pré-
cisée dans le bassin lémanique, il n’en est plus 
de même au sud. En effet, si l’on s’attarde 
sur la carte paléogéographique proposée par 
Campy (Campy et Arn, 1990) (fig. 2. 8), on re-
lève plusieurs incohérences. L’altitude du gla-
cier du Rhône en contact avec la retombée sud 
du Grand Colombier atteint 600 – 650 m, puis 
atteint l’altitude de 250 m au front, matériali-
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Fig. 2. 7 -  Carte géomorphologique des formations quaternaires dans les Terres froides (Mandier, 1984).

sée par la terrasse de Beligneux et ce sur une 
distance de 55 km. Cela représente une déni-
velée de 350 m pour un profil de 0,65 %, va-
leur qui semble très faible pour un glacier en 
équilibre. Cette reconstitution interpelle et la 
difficulté consiste ici à concilier un glacier du 
Rhône stationnant à l’altitude de 600 - 650 m 
dans le bassin de Belley et son débouché sur le 
piémont avec un glacier, qui ne peut être ori-
ginaire que de Savoie (Isère, Arc) et atteignant 
une altitude de 1100 ± 50 m (Gidon, 2002) en 
contact avec le Mont du Chat et la Montagne 
de la Charvaz. De plus, le glacier du Rhône 
dans son extension sur le piémont est censé 
entrer en contact avec le chaînon jurassien vers 
950 – 870 m d’altitude, comme en témoignent 
les moraines d’Innimond et de Cerin (Kerien 
et al., 1990 ; Richard et Rufaldi, 1999), pour 
ensuite recouvrir le plateau de Crémieu. Ces 
incohérences altitudinales posent problème 

et soulèvent la question récurrente : sommes-
nous, dans ce secteur,  en présence d’un ou de 
plusieurs appareils glaciaires ?

2. 2. 2  - Les apports de nouvelles obser-
vations sur le CMI

2. 2. 2. 1 - Le Jura méridional et le bassin de Belley

Le vaste secteur compris entre le vallum de 
Lagnieu, le Jura méridional, la cluse des Hô-
pitaux et le Valromey a peu été étudié dans sa 
globalité. Dans le cadre de notre travail, il est 
essentiel de s’attarder sur cette région, recher-
chant systématiquement les témoins géomor-
phologiques du glacier würmien. La retombée 
méridionale du Jura, située entre le vallum 
de Lagneux et le bassin de Belley, montre des 
formations morainiques bien préservées, qui 
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Fig. 2. 8 -  Carte du glacier du 
Rhône et de la calotte juras-
sienne (Campy et Arn, 1990).

peuvent être des témoins géomorphologiques 
hérités du WGM. 
Entre le lac de Cerin (780 m) et l’anticlinal du 
Molard Dedon (1 100 m), plusieurs complexes 
morainiques latéraux correspondant aux dif-
férentes phases d’avancées maximales et de 
retrait du glacier würmien ont pu être obser-
vés. Certaines de ces formations figurent sur la 
carte géologique de Belley (Kerrien et al., 1990). 

On distingue ainsi du nord au sud :
• sur les hauteurs du village de Lompnaz 

(en direction du village d’Ordonnaz), le till 
d’ablation est présent jusqu’à une altitude 
d’environ 860 m. Dans ce secteur, des épier-
rements liés à l’activité agro-pastorale sécu-

laire recèlent des blocs er-
ratiques d’origine alpine. 
Nous avons cartographié 
les blocs erratiques les 
plus  volumineux (> 2 m3) 
et nous porterons une at-
tention particulière à la 
pétrographie de ces der-
niers ;

• à 4 km au S-E, la gout-
tière synclinale de Cerin 
est occupée par une tour-
bière (étudiée par Rufaldi 
(1998), ainsi que par le lac 
éponyme (780 m). Leur 
présence est liée à diverses 
phases d’obturation du 
synclinal par la glace du 
lobe lyonnais. Les mo-
raines latérales et frontales 
sont remarquablement 
conservées : elles sont in-
terprétées comme contem-
poraines d’un stade de re-
trait du glacier (Kerrien et 
al., 1990) ; 

• en amont, le plateau 
qui supporte le village d’Innimond montre 
un remarquable complexe morainique fron-
tal issu du débordement du glacier sur le pla-
teau. Trois arcs morainiques frontaux, concen-
triques et étagés ont pu être reconnus entre les 
altitudes de 950 et 880 m. Le matériel alpin y est 
très abondant et les blocs erratiques volumi-
neux ont fait l’objet d’une étude approfondie. 
Dans le prolongement de l’arc morainique su-
périeur (950 m), à 1,5 km au N-E, le fond d’un 
petit synclinal est occupé par une moraine de 
fond et la présence de sources conforte l’exis-
tence de cette formation étanche. Une petite 
crête morainique affleure entre 900 et 890 m 
d’altitude (fig. 2. 9). 

Dans le secteur de la cluse des Hôpitaux nous 
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avons identifié plusieurs complexes morai-
niques, notamment sur les plateaux calcaires 
jurassiens. Ces derniers sont liés à la présence 
de la langue glaciaire des Hôpitaux qui a pro-
fondément pénétré le Jura méridional (Lignier, 
2001 ; Ligné et Desmet, 2002) :

• à l’ouest de la cluse des Hôpitaux, sur 
le plateau au niveau du village d’Ordonnaz 
(850 m), plusieurs rides morainiques entre 860 
et 800 m d’altitude témoignent de l’extension 
du glacier würmien. Au N-W, en direction du 
village d’Arandaz, (montagne d’Arandaz), le 
till d’ablation est abondant ainsi que les blocs 
erratiques ; plusieurs rides morainiques sont 
étagées entre 800 et 750 m d’altitude.

• à l’est de la cluse des Hôpitaux, entre 
les villages d’Armix et de Prémillieu, le ver-
sant septentrional de la « Grande Montagne 
de Virieu » est recouvert de tills alpins jusqu’à 
950 m. On remarque au S-E de Prémilieu, plu-
sieurs cordons morainiques, certains recoupés 
par la départementale 103, entre 850 et 900 m 
d’altitude. 

L’étroit synclinal occupé par le village de Thé-
zillieu recèle des témoins géomorphologiques 
dans un état exceptionnel de préservation. Ils 
sont matérialisés par un véritable amphithéâtre 
morainique qui se décompose de l’amont vers 
l’aval :

• en un cordon morainique externe, latéral 
puis frontal, recoupé par la route départemen-
tale qui relie Prémillieu à Thézillieu (850 m). 
Une coupe dans la formation a été rafraîchie 
puis échantillonnée dans l’objectif d’analyser 
la fraction fine. Cette formation dessine un arc 
morainique frontal qui ferme au nord le vallon 
de Thézillieu à l’altitude de 820 m, au lieu dit 
le Genevray. Cette construction morainique 
est doublée à l’est par un chenal marginal em-
prunté par les eaux de fonte qui s’écoulaient 
vers le nord, tributaires de l’Albarine ;

• en retrait du précédent, on distingue 
deux arcs morainiques, tous deux respon-
sables d’obturations glacio-lacustres dont il ne 
subsiste aujourd’hui que deux zones maréca-
geuses fermées par les cordons morainiques 
précités (respectivement à 830 m et 820 m d’al-
titude).

Cette étude géomorphologique nous permet 
d’attribuer les complexes morainiques su-
périeurs d’Innimond (950 m), de Lompnaz 
(860  m), d’Ordonnaz (850 m), de Thézillieu 
(900 m) et de Prémillieu (850 m) aux maxima 
d’englacement du dernier cycle glaciaire, res-
ponsables de la mise en place du CMI. 

Dans le Valromey, le glacier alpin a remonté 
à contre-pente cette vaste dépression . Les té-
moins géomorphologiques relatifs aux limites 
du glacier alpin sont rares. Malgré tout, nous 
avons pu identifier quelques formations mo-
rainiques latérales et latéro-frontales :

• au S-E du village d’Hotonnes, ce sont 
trois rides morainiques aux altitudes décrois-
santes de 750, 730 et 725 m (Songieux) dont 
l’une retient une zone marécageuse aménagée 
aujourd’hui en étang ; 

• au village d’Hotonnes même, le till 
d’ablation est abondant. Le replat en contre-
bas du village (720 m) peut être interprété 
comme une moraine latéro frontale du glacier 
alpin diffluent. Une coupe anthropique nous 
a permis de confirmer cette hypothèse. Le till 
d’ablation repose sur une moraine de fond ar-
gileuse. La diamicte très riche en matériel cris-
tallin a été échantillonnée dans le but d’analy-
ser les minéraux lourds. Plus à l’est, au village 
de Ruffieu (720 m), la même morphologie peut 
être observée (fig. 2. 10).

Il existe des blocs erratiques alpins plus au 
nord du Valromey, jusqu’à 1080 m d’altitude. 
Falsan et Chantres (1879) avaient identifié au 
Plan d’Hotonnes des blocs de poudingue de 
Vallorcine que nous avons retrouvés. Nous 
pensons que ces blocs ont été déposés par le 
glacier du Rhône au cours d’une glaciation 
plus ancienne (Riss, l.s., MIS 6, 8, 10 ?) et sug-
gérons qu’ils ont été apportés par un courant 
glaciaire s’écoulant depuis le nord. En effet, 
le glacier du Rhône a largement difflué par la 
cluse de Nantua et sur le plateau du Retord 
(Bravard, 1970 ; Campy, 1992) au cours du 
Pléistocène moyen. 
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Fig. 2. 9 -  Carte géomorphologique 
des formations quaternaires du jura 
méridional, localisation des blocs er-
ratiques étudiés et des prélèvements 
de till (analyse des minéraux lourds).
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Fig. 2. 10 -  Carte géomorphologique des formations quaternaires du Valromey et localisation du prélève-
ment de till (analyse des minéraux lourds).
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2. 2. 2. 2 - Le versant occidental du Mont du Chat

Le versant oriental du Mont du Chat est, par sa 
pente prononcée, peu propice à la conservation 
des formations superficielles. En revanche le 
versant occidental présente une relative bonne 
préservation des édifices détritiques glaciaires. 
Ces formations ont été cartographiées sur 
la carte géologique « Chambéry » (Gidon P., 
1969) mais leurs localisations se révèlent en-
core imprécises. Ces volumineuses construc-
tions morainiques existent à l’est du village de 
Vacheresse. Une longue crête morainique par-
court le versant occidental du Mont du Chat 
sur une distance de 2 km entre les altitudes 
de 1054 m au sud et 1090 m au nord. Édifice 
quasi parfait, il est accompagné de son chenal 
marginal. Ce site est identifié localement sous 
le toponyme évocateur de «Replat» (fig. 2. 11 
et Fig. 2. 12). A l’extrémité sud, la construc-
tion (moraine et chenal marginal) est littéra-
lement tronquée, affectée par la solifluxion et 
le tassement en masse. En contrebas, à la cote 
900 m, un alignement de replats d’origine mo-
rainique dans lesquels quelques coupes natu-
relles permettent d’identifier un till d’ablation. 
Ces dernières formations sont affectées par 
des tassements en masse, les altitudes relevées 
ne correspondent pas à celle de leur mise en 
place. La cartographie des constructions mo-
rainiques du versant occidental du Mont du 
Chat constitue un jalon essentiel dans notre 
reconstitution paléogéographique du lobe 
lyonnais. Enfin, l’étude et la cartographie des 
dépôts glaciaires effectuées dans l’ensellement 
du col de l’Epine - col du Crucifix suggèrent 
que la diffluence a atteint une altitude proche 
de 1200 m.

2. 2. 2. 3 - Implications paléogéographiques

La cartographie des formations quaternaires 
qui intègre les moraines frontales et latéro-
frontales du Valromey, le complexe morai-
nique frontal du synclinal de Thézillieu et les 
moraines latérales de la cluse des Hôpitaux 
est, du point de vue altitudinal, en continuité 
avec celles du Jura méridional. Ces formations 
appartiennent aux mêmes phases d’extension 

maximale du glacier alpin. La cartographie 
des constructions morainiques nous permet 
donc de reconstituer la paléogéographie du 
glacier würmien alpin, en contact avec le sud 
du Jura. On peut avancer que les glaces rem-
plissaient le bassin de Belley jusqu’à 1000 m 
d’altitude favorisant alors l’écoulement de 
langues diffluentes dans les vallées et syncli-
naux du Jura méridional. La cluse des Hôpi-
taux a été envahie par une langue glaciaire 
diffluente, dont l’épaisseur de 500 m à l’entrée 
orientale de la cluse a permis au glacier de dé-
border sur les plateaux au sud et au nord de 
la cluse. Le profil de la langue glaciaire nous 
est suggéré par les altitudes décroissantes des  
cordons morainiques latéraux. A partir du 
moment où la langue glaciaire a été confinée 
entre les escarpements calcaires (en contrebas 
du village d’Hostias), les témoins géomorpho-
logiques n’ont pas été préservés. Le front de 
cette langue n’est pas connu. Mais par analo-
gie, ce profil peut être reconstitué grâce aux 
langues glaciaires actuelles (Beaudevin, 2001) 
de topographie similaire (largeur environ 700 
m). La moyenne établie sur cinq glaciers al-
pins donne une pente de 10 à 15%. Appliquant 
cette valeur pour une épaisseur d’environ 300 
m, on obtient une extension proche de 3 km, 
permettant à la langue glaciaire des Hôpitaux 
d’atteindre la confluence avec l’Albarine.
Au nord, le glacier alpin à largement pénétré 
le Valromey, s’écoulant à contre pente en di-
rection des villages d’Hotonnes et de Ruffieu 
comme en témoignent les replats d’origine 
morainique. 

Enfin, à l’apex du lobe de piémont, les mo-
raines supérieures du versant occidental du 
Mont du Chat permettent de reconstituer la 
paléogéographie du lobe lyonnais : le glacier 
würmien atteignait une altitude comprise 
entre 1 100 et 1 200 m en contact avec la chaîne 
de l’Epine, puis 950 m d’altitude 25 km au 
N-W (moraines supérieures d’Innimond), en-
fin, 200 m d’altitude au front de la Valbonne 
à proximité de Belligneux, 35 km à l’ouest des 
moraines d’Innimond. Ces valeurs détermi-
nent un profil longitudinal du lobe lyonnais 
de 1,66 % (fig. 2. 13 et fig. 2. 14).
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Fig. 2. 11 - Carte géomorphologique des formations quaternaires du versant occidental du Mont du Chat.
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Fig. 2. 12 -  Profil du Mont du Chat et des formations quaternaires du versant occidental. 

En conséquence, un profil du lobe lyonnais 
peut être établi : 

• la distance entre le col de l’Epine– Belli-
gneu (la Valbonne) est de 60 km

• l’altitude de la glace sur le col de l’Epine 
est de 1200 m

• l’altitude du front glaciaire de la Val-
bonne est de 200 m
Sur une dénivelée de 1000 m le profil corres-
pond à une pente de 1,66 %
(Exprimé en m 1000 / 60 000 = 
0,015 x 100 = 1,66 %)

Comparaison avec un lobe de piémont analogue

Dans le but de vérifier la cohérence de cette 
hypothèse, une comparaison avec un appa-
reil glaciaire actuel parait nécessaire (principe 
de l’actualisme). Mandier (2003) avait fait de 
même en comparant le glacier isérois au gla-
cier Columbia (Alaska) et le lobe du Malaspina 
au lobe lyonnais. Nous avons également com-
paré le profil du lobe de piémont du Malaspi-
na (Alaskan range), de dimensions analogues, 
avec le profil déduit des témoins géomorpho-
logiques du lobe lyonnais. On remarque une 
grande similitude des profils qui rend cohé-

rente notre reconstitution.

Glacier Seward - Malaspina

Distance entre le verrou 
Wrangell St Elias 

et le golfe d’Alaska 
35 km

Altitude de la glace  
au verrou : 
Dénivelée  

620 / 35 000 = 0,01771 100

 620 m  
620 m
1,77 %

2. 2. 3 -  L’alimentation du lobe lyonnais

Sur la base d’études pétrographiques précises 
des blocs erratiques, des spectres pétrogra-
phiques des dépôts glaciaires et d’une analyse 
des traces d’érosion glaciaire, Lory (1860-1864), 
puis Falsan et Chantre (1879-1880) ont cherché à 
déterminer les directions des flux et les secteurs 
d’origine des divers dépôts glaciaires. Ils identi-
fièrent une origine des glaces dans les bassins 
versants de l’Arve, de l’Isère et de l’Arc qu’ils 
définirent sous le terme de «glacier delphino-sa-
voisien».
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Fig. 2. 14 - Reconstitution paléogéographique du 
lobe lyonnais au WGM (stade A de Mandier, 1984) 
complétée.
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C’est à ce «glacier delphino-savoisien», qui avait 
occupé la cluse de Chambéry et difflué par des-
sus la montagne de l’Epine, que les auteurs ont 
attribué une grande part des dépôts glaciaires 
de la région lyonnaise.

Falsan et Chantre (1879-1880) établirent ainsi 
une carte détaillée montrant à la fois l’origine 
des dépôts et les flux de glace reconstitués (cf. 
§ II – 2. 1). Cette carte suggère que l’essentiel 
de la glace du lobe lyonnais provient des Alpes 
françaises du nord, et que les glaces issues du 
bassin lémanique n’ont constitué qu’un flux 
étroit en rive droite du glacier de l’Arve.
Plus tard, Penck et Brückner (1909) ont subdi-
visé le complexe glaciaire rhodanien en deux 
parties :

• un «glacier helvétique» (helvetischer Glets-
cher, étudié par Eduard Brückner), formé par 
les glaciers du Rhône valaisan, de la Sarine et 
de l’Aar,

• et un «glacier rhodanien» (rhodanischer 
Gletscher, étudié par Albrecht Penck), formé par 
les glaciers du Rhône, de l’Arve, de l’Isère et de 
l’Arc (cf. § II – 2. 1).

C’est en ces termes que les auteurs décrivirent 
le réseau glaciaire précité :
Le réseau glaciaire de la vallée de l’Isère, extrait 
de Penck A., Brückner E. (1909). Die Alpen im 
Eiszeitalter. Leipzig (traduction de l’édition origi-
nale par P. Schoeneich). 

« Le glacier rhodanien »

« Dans les masses formidables de glace, qui 
remplissaient pendant l’Age glaciaire l’espace entre 
les Alpes et le Jura français et qui s’étalaient sous forme 
d’un réseau dense par dessus les contreforts Sud de 
ce dernier, les différentes composantes n’étaient plus 
clairement séparées : la glace de la vallée du Rhône 
formait avec celle de l’Arve et de l’Isère un tout, que 
nous appellerons Glacier rhodanien, comme pendant 
au Glacier helvétique. La limite entre les deux n’est 
naturellement pas une limite franche; mais comme 
le Mont du Vuache, avec ses 1 111 m d’altitude, 
forme à l’W de Genève une séparation remarquable 
de l’avant-pays alpin, tant du point de vue 
géologique que géomorphologique, il séparait aussi 

dans l’ensemble les masses glaciaires helvétiques et 
rhodaniennes. Il était toutefois lui-même recouvert 
par la glace ; celle-ci avait une culmination au NE 
dans le voisinage du Chasseron et elle déposait 
encore aux environs de la Pointe de Sorgier, sur le 
flanc de la chaîne du Reculet, des blocs erratiques 
à 1 200 m d’altitude. Mais le bord et le lit de cette 
glace deviennent différents. Au NE, c’est la première 
chaîne du Jura qui barrait le glacier helvétique, au 
SW c’est la deuxième chaîne qui prend le rôle de 
barrage. Si au NE l’espace entre Alpes et Jura est 
un paysage couvert de collines, il est traversé au 
SW par de nombreuses chaînes qui tendent du Jura 
vers les Alpes, et même si elles étaient enfouies sous 
les glaces, celles-ci en étaient divisées en courants 
organisés comme un réseau. Charles Lory avait déjà 
éprouvé le besoin de donner un nom à ce réseau. 
Il parle d’un glacier delphino-savoyard. Falsan et 
Chantre utilisent toutefois ce nom sur leurs cartes 
dans un sens beaucoup plus restrictif pour la seule 
partie médiane du glacier rhodanien; nous éviterons 
la confusion en utilisant ce nouveau nom ».

«Le flanc des Alpes»

« Plus encore que le grand glacier helvétique, le gla-
cier rhodanien fait penser par son développement au 
glacier de l’Inn: comme celui-ci est barré par les Alpes 
calcaires septentrionales, il est barré par le Jura. Mais 
son système glaciaire est encore plus compliqué; car 
il reçoit des Alpes non de simples affluents, mais un 
véritable réseau de glaciers. Les vallées transversales 
descendant de la chaîne principale - la Tarentaise 
empruntée par le cours supérieur de l’Isère, la Mau-
rienne traversée par l’Arc, ainsi que la vallée du Drac 
-débouchent dans la vallée longitudinale de l’Isère. 
Celle-ci est quant à elle la partie terminale du grand 
alignement de vallées que nous avons pu suivre de-
puis le coude du Rhône à Martigny par le Col des 
Montets (1 445 m) dans la Vallée de Chamonix et de 
là par dessus le Col de Demi Quartier dans l’Arly 
et jusqu’à l’Isère. Comme la vallée longitudinale de 
l’Inn, celle de l’Isère est ouverte sur le système subal-
pin par plusieurs passages: le seuil bas (500 m) de 
Faverges nous mène dans le Val d’Annecy; à côté, 
le Col de Tamié (908 m) offre un passage plus court; 
par le Col du Frêne (956 m) nous parvenons dans 
la vallée du Chéran ; la « Cluse» de Chambéry (309 
m) relie le fond de la vallée de l’Isère avec celui de la 
Combe de Savoie, la grande vallée longitudinale entre 
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les deux chaînes du Jura, qui abrite le lac du Bourget 
et qui est traversée plus au N par le Rhône, entre 
Bellegarde et Culoz. La dernière ouverture conduit 
l’Isère de la partie inférieure de sa vallée, le Grési-
vaudan, à travers les massifs calcaires subalpins sur 
la bordure du massif ».

«Le réseau glaciaire de la vallée de l’Isère»

« Toutes les ouvertures précitées étaient englacées; 
une masse glaciaire coalescente s’étendait de la val-
lée du Rhône vers Martigny jusqu’au coude de l’Isère 
vers Grenoble; elle était drainée non seulement dans 
la direction des cours d’eau actuels, Rhône, Arve et 
Isère, mais s’écoulait aussi de la vallée longitudinale 
de l’Isère vers la région d’Annecy, dans la vallée du 
Chéran et la Combe de Savoie ».

La confusion qui existe actuellement quant à 
l’attribution des dépôts glaciaires de la région 
lyonnaise est due aux trois facteurs suivants 
(Schoeneich, 2002 ; Coutterand et al., 2009) :
• le poids de l'hydrographie : dans l’attribu-
tion des noms de glaciers, la configuration du 
réseau hydrographique actuel a primé sur les 
considérations glaciologiques. On a ainsi attri-
bué au glacier du Rhône les dépôts de la région 
lyonnaise, drainée par le cours du Rhône, et au 
glacier de l’Isère ceux du lobe de Moirans, dans 
l’actuelle basse vallée de l’Isère. Or, les écoule-
ments de glace du Quaternaire empruntaient 
souvent d’autres cheminements que ceux des 
rivières actuelles ;

• le poids des mots : Penck et Brückner 
(1909), tout en reprenant les interprétations 
de Lory (1860-1864), puis de Falsan et Chantre 
(1879-1880), renomment le lobe lyonnais «rho-
danischer Gletscher» ; plus tard, le texte original 
de Penck et Brückner sera traduit par «glacier 
du Rhône» au lieu de «glacier rhodanien». 
Ainsi, c’est par glissement sémantique et au fil 
des traductions qu’on est passé d’un «rhodanis-
cher Gletscher» bien défini chez Penck et Brüc-
kner à un «glacier du Rhône» à l’origine des in-
terprétations erronées actuelles ; 

• le poids des frontières nationales et linguis-
tiques : tant les auteurs suisses que français ont 
eu l’habitude de ne considérer qu’une partie du 
réseau glaciaire, ce qui a favorisé l’émergence et 
la persistance d’une vision erronée des flux de 

glace. Le fait que les auteurs suisses aient sur-
tout publié en allemand et les auteurs français 
en français a renforcé ce clivage.

Ces trois facteurs ont finalement primé sur les 
données pétrographiques certes anciennes mais 
sans équivoque et sur des considérations glacio-
logiques pourtant évidentes lorsque l’on prend 
en compte la totalité du système glaciaire. Mal-
gré les travaux bien étayés de ces précurseurs, le 
terme de « glacier du Rhône » s’est imposé dans 
la littérature et dans l’esprit des chercheurs pour 
l’ensemble du complexe glaciaire.

En effet, il semble peu crédible que les gla-
ciers savoyards n’aient connu qu’un dévelop-
pement limité au sillon subalpin, alors que 
leur voisin est censé déborder à la fois sur le 
Moyen-Pays suisse et la région lyonnaise. 
Mandier (2003) réexamine la part à attribuer 
au glacier du Rhône (s.s.). Il écrit notamment : 
« il nous paraît essentiel de mettre fin à un malen-
tendu concernant l’appellation glacier de piémont du 
Rhône. Analysé à  partir de l’aval, le glacier würmien 
de piémont ne pouvait qu’être qualifié de rhodanien 
sans pour autant que cela signifie une alimentation 
principale à partir du glacier du Valais ». De fait, 
il envisage une alimentation du lobe lyon-
nais par les glaciers du Rhône, de l’Arve et de 
l’Isère pendant la phase d’extension maximale 
(stade A). Puis, durant le stade D, seules les 
glaces iséroises, complétées par les apports du 
glacier de l’Arve, dont l’importance relative 
reste à estimer, auraient contribué à l’alimen-
tation du lobe lyonnais. 

À l’examen de la littérature, il est intéressant de 
noter que le complexe glaciaire rhodanien est 
rarement représenté dans son ensemble (Schoe-
neich, 2002) :

• les quaternaristes suisses ne représentent 
en général que le lobe suisse et limitent leurs 
cartes à la région genevoise. Cependant, la carte 
paléogéographique de Paul Beck (1926) fait fi-
gure d’exception. C’est une des rares à repré-
senter le complexe glaciaire rhodanien dans 
son ensemble (fig. 2. 15). La représentation clas-
sique est celle proposée par Jäckli (1962, 1970). 
Lorsqu’ils représentent les flux de glace, ils in-
diquent un flux principal qui s’incurve vers le 
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nord depuis la cuvette lémanique et négligent 
l’écoulement par Genève, qui est pourtant censé 
alimenter le lobe lyonnais (Frei, 1912, fig. 2. 16 ; 
Kasser, 1980 ; Haeberli et Penz, 1985, fig. 2. 17 ; 
Haeberli, 1991). Cette représentation des flux de 
glace est d’ailleurs étayée par des données pé-
trographiques de blocs erratiques. 

• les quaternaristes français (Mandier, 1984 ; 
Monjuvent et al., 1984 ; Campy, 1985 ; Buoncris-
tiani et Campy, 2002) ne représentent que le lobe 
lyonnais et font débuter le glacier du Rhône 
dans le bassin lémanique (fig. 2. 18). Comme 
le souligne Schoeneich (2002), lorsqu’ils repré-
sentent les flux de glace, « ils indiquent un flux 
principal rhodanien venant de Genève et occultent 
totalement la contribution des glaciers transversaux 
ayant occupé les cluses d’Annecy et de Chambéry, 
ils considèrent que les glaciers savoyards ne jouant 
qu’un rôle limité, n’auraient guère débordé du sillon 
du Grésivaudan ». L’examen de la littérature 
montre qu’aucun auteur n’a représenté le com-
plexe glaciaire «rhodanien» dans son ensemble.
	
Ces différentes cartes tronquées occultent com-
plètement les surfaces d’accumulation gla-
ciaires que supposerait l’alimentation des deux 
lobes par le seul glacier du Rhône. Mais sur-
tout, ces représentations partielles suggèrent 
une énorme extension de cet appareil, la zone 
d’ablation paraissant  largement dispropor-
tionnée par rapport à la zone d’accumulation. 
Le rapport, Accumulation / Area / Ratio 

(AAR) montrerait dans ce cas une zone d’abla-
tion plus vaste que sa zone d’accumulation, 
rapport totalement incompatible avec celui 
d’un glacier à l’état d’équilibre. 

2. 2. 3. 1 -  La position de ligne d’équilibre gla-
ciaire

Les différents calculs de la LEG appliqués au 
système glaciaire Rhône – Arve – Isère, don-
nent une altitude comprise entre 1250 m et  
1350 m.
À l’examen de l’appareil isérois qui occupe 
le Grésivaudan, on ne peut que constater la 
proximité de la zone d’alimentation, la LEG 
étant située à l’entrée de la cluse de Chambéry, 
soit à une distance de 70 km du complexe des 
moraines internes de Grenay (stade A). Cette 
situation suggère un débit de glace considé-
rable par la cluse de Chambéry, qui alimen-
tait les diffluences du val de Couz, du seuil de 
l’Epine et du col du Chat. 
En revanche, la reconstitution montre que la 
LEG du glacier du Rhône devait se situer au 
centre de la cuvette lémanique, avec une zone 
d’alimentation du glacier distante de plus de 
150 km du complexe des moraines frontales 
du stade A. Au simple examen de ce para-
mètre, il ressort qu’une telle distance du front 
est incompatible avec une alimentation du lobe 
lyonnais par la seule glace valaisanne  (fig. 1. 3, 
cf. § A. 1. 2).    
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Fig. 2. 17 - Représentation par 
des auteurs suisses du seul lobe 
de Wangen du glacier du Rhône 
(Haeberli et Penz, 1985), colorisée.

Fig.2. 18 - Représentation des flux et du seul lobe 
lyonnais par des auteurs français : 
figure gauche (Campy, 1985) ; 
figure droite (Buoncristiani et Campy, 2002).
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2. 2. 3. 2 -  Les données pétrographiques

En regard de la similitude des unités struc-
turales (Alpes internes et Alpes externes pré-
sentes en Valais, en Tarentaise et en Mau-
rienne), les données pétrographiques publiées 
(Barféty et al.,1977 ; Debelmas et al.,1989, Mar-
thaler, 1998) et la seule analyse pétrographique 
macroscopique des matériaux erratiques issus 
des différents bassins ne permettaient pas de 
trancher sur l’origine des flux glaciaires.

Afin d’aller plus loin dans l’analyse, une étude 
microscopique associée à l’examen macros-
copique des blocs erratiques identifiés sur le 
piémont a été menée. Une trentaine d’échan-
tillons a été prélevée sur des blocs erratiques 
et analysée. Les analyses pétrographiques ont 
permis de distinguer les marqueurs suivants :

1.	 les brèches polygéniques et les grès 
grossiers et conglomératiques du flysch 
du domaine valaisan (ex zone des 
brèches de Tarentaise) ;

2.	 les conglomérats à galets taraudés de la 
molasse burdigalienne ou « conglomé-
rat de Bourdeau » (commune de Bour-
deau, versant oriental de la montagne 
de l’Epine) ;

3.	 les brèches et poudingues à ciment 
rouge de la molasse oligocène, « marbre 
de Vimines « ou brèche de Vimines (sur 
les versants oriental et occidental de la 
montagne de l’Epine) ; 

4.	 les conglomérats polygéniques du 
Houiller (zone houillère ou briançon-
nais externe des vallées de la Mau-
rienne et de Tarentaise) ;

5.	 les granites du rameau interne des mas-
sifs cristallins externes, en particulier 
ceux de la Lauzière et de Saint Colom-
ban-des-Villards ;

6.	 les gabbros à gros grains des ophio-
lites liguro-piémontaises et valaisannes 
(bassins versants de la Tarentaise et de 
la Maurienne) ;

7.	 les orthogneiss du massif du Grand Pa-
radis appartenant aux unités piémon-
taises (s.s.) et  affleurant notamment  
dans la haute vallée de l’Arc (au village 

de l’Ecot et au glacier des Sources de 
l’Arc).

1 – Les brèches polygéniques, les grés 
grossiers et conglomératiques du flysch 

du domaine valaisan. 

Une attention particulière a été portée à ce mar-
queur, car il constitue un des principaux vec-
teurs pétrographiques pour l’étude des blocs 
erratiques.

A -  Répartition des blocs erratiques
et description

C’est véritablement par « convois » que les 
faciès détritiques grossiers du flysch du do-
maine valaisan ont été transportés par l’écou-
lement des glaciers sur l’Est lyonnais et sur 
l’avant-pays savoyard. 

Vingt six blocs erratiques ont été observés   (fig. 
2. 19 ; cf. annexe, liste). Ils présentent tous des 
caractéristiques similaires : faciès détritiques 
polygéniques riches en clastes de socle cristal-
lin, de quartzites blancs, de dolomies grises, 
jaunes ou noires et de calcaires marmorisés 
bleu à noir. La forte hétérométrie des galets 
témoigne d’une absence totale de tri. Ainsi, la 
matrice appartient à la partie la plus fine is-
sue de la désagrégation des divers éléments 
constitutifs. De telles caractéristiques rappel-

Fi
g.

 2
. 1

9 
(c

i-c
on

tr
e)

 –
 L

oc
al

isa
tio

n 
et

 li
th

ol
o-

gi
e d

es
 b

lo
cs

 er
ra

tiq
ue

s é
tu

di
és

 su
r l

e p
iém

on
t 

ly
on

na
is 

(li
st

e e
n 

an
ne

xe
). 

Si
tu

at
io

n 
de

s s
ite

s 
pr

éle
vé

s p
ou

r a
na

ly
se

s d
es

 m
in

ér
au

x 
lo

ur
ds

 :
 1

 - 
A

rv
e, 

Re
ig

ni
er

 ; 
2 

- R
hô

ne
, B

al
lo

n 
La

n-
cr

an
s ;

 3
 - 

Rh
ôn

e S
ey

ss
el 

(V
iv

ia
n 

et
 R

ic
q)

 ; 
4 

-  
H

ot
on

ne
s ;

 5
 –

 T
hé

zi
lli

eu
 ; 

 6
 - 

Ru
m

ill
y 

(V
i-

vi
an

  e
t R

ic
q)

 ; 
7 

- V
al

 d
u 

Bo
ur

ge
t (

N
ic

ou
d,

 
M

ac
ai

re
) ;

 8
 -

 V
al

 d
u 

Bo
ur

ge
t 

(V
iv

ia
n 

et
 

Ri
cq

) ;
 9

 - 
Ba

ng
e 

(H
ob

léa
) ;

 1
0 

- G
ro

tte
 S

ou
s 

Sa
ng

les
 ; 

11
 - 

In
ni

m
on

d 
;  

12
 –

 L
ag

ni
eu

 ; 
13

 - 
Sa

in
te

 Ju
lie

 ; 
14

 - 
G

re
na

y 
; 1

5 
- L

es
 E

ch
ell

es
 ; 

16
 - 

Is
èr

e C
ha

lle
s-

les
-E

au
x 

(V
iv

ia
n 

et
 R

ic
q)

 ; 
17

 -
 I

sè
re

 M
on

tm
éli

an
. S

ta
de

s 
de

 r
et

ra
it 

du
 

pi
ém

on
t 

ly
on

na
is 

: 1
8 

- 
 M

or
a 

; 1
9 

- 
Lh

ui
s ;

 
20

 - 
A

rt
em

ar
e. 



219

2 - Alimentation des lobes de piémont



220

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

Fig. 2. 20 – La « pierre du Bon Dieu» près de Trept,  dessin de A. Falsan (Falsan et Chantre, 1879).

lent sans ambiguïté les faciès observés au ni-
veau des flyschs des zones valaisannes et ul-
tra-dauphinoises (vallées de l’Isère et de l’Arc) 
ou bien au niveau de la série de la Nappe de 
la Brèche en Chablais (vallées des Dranses et 
du Giffre). 

Parmi les blocs erratiques étudiés, certains ont 
été décrits par Falsan et Chantre, (1879-1880) 
sous l’appellation de « brèche triasique ». Nous 
citerons entre autres, « la Pierre du Bon Dieu »  
(Fig. 2. 20) à proximité de Trept en Isère.
Sur les vingt six blocs erratiques cartographiés, 
cinq répartis entre le plateau de Crémieu et le 
Jura méridional, ont été échantillonnés et ana-
lysés. Deux d’entre eux présentant des carac-
tères lithologiques propres aux vingt six blocs 
retenus sont ici développés.

Trept
Bloc erratique de 50 m3 présent sur le plateau 
de Crémieu (fig. 2. 21 A) : il correspond à une 
brèche polygénique hétérométrique dont les 
éléments figurés sont représentés par des do-
lomies grises et jaunes, des calcaires sombres 
et des éléments cristallins du socle antétria-
sique. La «phase de liaison» est une matrice 
présentant des éléments anguleux issus prin-
cipalement de la désagrégation des séries tria-
siques du Trias basal moyen (fig. 2. 22). L’en-
semble présente un étirement général et une 
orientation très marqués.

Innimond 
Il s’agit également d’un bloc de brèche poly-
génique hétérométrique de 5 m3 environ, situé 
sur la moraine supérieure d’Innimond (950 m) 
(fig. 2. 21 B). Les éléments figurés sont repré-
sentés par des calcaires noirs et des dolomies 
grises ; de nombreux éléments sont localement 
broyés. La «phase de liaison» est une matrice à 
éléments anguleux, tous les grains sont orien-
tés. Tout comme le bloc précédent, il présente 
aussi un étirement et une orientation très mar-
qués (fig. 2. 23). Par ailleurs, les minéraux néo-
formés (quartz, calcite) sont abondants.

Le caractère brèchique des éléments constitu-
tifs et le métamorphisme affectant cette litho-
logie est reconnu. De ce fait, une provenance 
des unités du flysch valaisan est proposée.

B - Localisation des affleurements sources

• Affleurements du flysch valaisan en Taren-
taise et Beaufortin 

Les niveaux lithologiques présentent des ca-
ractères très distincts et dont la plupart peu-
vent se suivre sur des distances considérables, 
depuis la Savoie (Cheval Noir) à la région sim-
plonique en Suisse. 
Les unités affleurent entre la moyenne Taren-
taise et le Beaufortin et couvrent une super-
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Fig. 2. 22 - Détail 
macroscopique de la 
«pierre du Diable» : 
brèches polygéniques 
et hétérométriques du 
flysch valaisan. 

Fig. 2. 23 – Observation 
macroscopique des conglo-
mérats du flysch valai-
san. L’étirement des galets 
est clairement observable 
(flèche blanche).

Fig. 2. 21 – (A) La «pierre du Diable» (plateau de 
Crémieu, Trept, bloc erratique de flysch valaisan.

Fig. 2. 21 – (B) Un bloc erratique des moraines su-
périeures d’Innimond (950 m), flysch valaisan.
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ficie de plus de 155 km2 qui se répartit entre 
la Pointe de Lechaud (vallée des Glaciers) au 
N-E, l’Aiguille du Grand Fond (2889 m), la 
Pierra Menta (2714 m) (fig. 2. 24)  au N-W et 
la Pointe du Grand Nielard (2544  m) au S-W 
de Moûtiers.
Les faciès se répartissent en deux unités tec-
toniques distinctes qui se définissent d’ouest 
en est : (i) l’unité de Moûtiers, la plus externe, 
se développe de la frontière franco-italienne 
jusqu’à Moutiers au front des unités pen-
niques, (ii) l’unité du Roignais-Versoyen, en 
position interne, se développe de Aime (Savoie) 
jusqu’en Suisse. Des variations de faciès sont 
perceptibles (Antoine, 1971), pour l’ensemble 
de la formation, entre les unités de Moûtiers et 
du Roignais-Versoyen (fig. 2. 25).

- L'unité de Moûtiers (fig.I. 2. 25)

Le faciès le plus fréquent est une brèche po-
lygénique et hétérométrique. L’observation 

macroscopique révèle un ciment de calcaire 
gris-bleu à noir prenant souvent une patine gris 
clair comparable à celle du calcaire liasique. 
Il s’agit en fait d’une matrice composée des 
clastes les plus fins (Fudral, 1973). L’épaisseur 
des bancs (stratification souvent très fruste) est 
décimétrique à métrique. Les éléments,  va-
riés,  représentent  tous les  termes  du  proche  
substratum  de  la formation : grès houillers, 
quartzites phylliteux du Permo-Trias, quart-
zites blancs et verts du Trias inférieur, tous les 
types de dolomies et calcaires du Trias moyen, 
dolomies et brèches dolomitiques du Trias su-
périeur, calcaires liasiques et infraliasiques, 
calcaires oolitiques à milioles du Dogger. Des 
éléments appartenant au socle cristallin (gra-
nites, microgranites, micaschistes) se rencon-
trent parfois dans cette unité.

- L’unité du Roignais-Versoyen (fig. 2. 25)

Le faciès le plus répandu est celui d’une al-
ternance monotone de lits décimétriques de 

Fig. 2. 24 –La Pierra Menta (2714 m), sommet emblématique du Beaufortin appartenant à l’unité de 
Moûtiers.
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Fig. 2. 25 – Carte de localisation des flyschs des zones valaisannes (unités de Moûtiers et du Roignais-
Versoyen) et ultra-dauphinoises.  
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Fig. 2. 26 – Colonne stratigraphique du flysch valaisan, synthèse des données existantes et localisation des 
niveaux grossiers (Fudral, 1998).

calcaires sableux, calcschistes, schistes phyl-
liteux noirs, gris ou argentés, dont l’épaisseur 
(difficile à chiffrer avec précision en raison de 
la déformation tectonique) paraît comprise 
entre 600 et 900 m (Debelmas et al., 1989). Il 
s’agit donc de la formation la plus épaisse 
de la séquence du  « flysch » de Tarentaise 
(fig. 2. 26). 
Cette formation de brèches et de microbrèches, 
consiste en un ensemble fortement détritique 
où prédominent les conglomérats. De nom-
breuses variations de faciès affectent la propor-
tion, la nature du ciment calcaire et la dimen-
sion des éléments.
Des éléments appartenant au socle cristallin 
sont parfois observés, mais ils sont plus rares 
que dans l’unité de Moûtiers.

C - Description des faciès et métamorphisme

Une attention toute particulière a été portée 
sur les déformations et le métamorphisme 

qui affectent ces unités. En effet, les faciès 
brèchiques sont nombreux dans les bassins du 
haut Rhône, du Chablais, de l’Isère et de l’Arc, 
et c’est principalement l’intensité, ou l’absence 
du métamorphisme qui se révèle un critère 
discriminant pour confirmer leur provenance.
L’examen macroscopique des échantillons per-
met de mettre en évidence les déformations et 
le métamorphisme qui affectent le flysch  va-
laisan. 
Trois phases de déformations et de plis asso-
ciés ont affecté la totalité du domaine valaisan 
(Lancelot, 1979). La première, très pénétra-
tive, génère des plis isoclinaux synschisteux. 
Le chloritoïde apparaît aux dépens de la car-
pholite. Cette première phase s’inscrit dans 
un champ P/T ainsi déterminé :
P ~ 12 k bar et 400 < T° < 450°C  (Goffé et Bous-
quet, 1997 ; Fügenschuh, 1999) succédant à un 
pic P 17 – 18 k bar et T° ~ 350°. La deuxième 
phase, tout aussi pénétrative, génère aussi 
des plis isoclinaux parfois spectaculaires. Les 
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Fig. 2. 27 -  Détail d’une lame mince du flysch valaisan :
Le fond est essentiellement  constitué de clastes carbonatés (calcaires et dolomies) et de fragments siliceux 
recristallisés. De petites baguettes phylliteuses orientées S-W - N-E sont repérables dans le matériel sili-
ceux (flèches blanches). Elles mettent en évidence l’étirement généralisé des divers éléments de l’échan-
tillon. On note par ailleurs la néoformation de cristaux de dolomite et d’albite (cercle blanc). 

structures de la troisième phase tout aussi  
synschisteuses s’inscrivent néanmoins dans 
un champ P/T moins élevé P < 5 k bar et  T° < 
350°C. Ceci se traduit par une recristallisation 
générale de la calcite et du quartz et le dévelop-
pement des phyllites variées de néoformation 
(séricite, phengite, chlorites diverses, stilpno-
mélane), (fig. 2. 27). Etirement et recristallisa-
tions métamorphiques intenses caractérisent 
donc l’évolution structurale de ce domaine.

• Affleurements du domaine dit ultra-dauphi-
nois (fig. 2. 25)

On rattache à ce domaine les flyschs gréso-
schisteux, dit « flysch des Aiguilles d’Arves ». 
L’évolution structurale est beaucoup moins 
intense (Ceriani, 2001) ; elle s’est développée 
dans un champ P/T beaucoup plus bas. C’est 
une différence majeure comparée à la série 
précédente. 

• Affleurements de la série de la  Nappe de la 
Brèche du Chablais (fig. 2. 28)

Elle comprend : 
• une Brèche inférieure : il s’agit d’une 

brèche polygénique hétérométrique non 
orientée. Les éléments figurés sont principa-
lement composés de dolomies grises, beiges 
et jaunes, et de calcaires sombres présentant 
un très faible émoussé. La phase de liaison est 
identique à la Nappe de la Brèche supérieure. 
C’est une matrice composée des clastes les 
plus fins.

• une Brèche Supérieure : tout comme la 
nappe de la brèche inférieure, il s’agit d’une 
brèche polygénique hétérométrique non 
orientée mais très fracturée à filonnets de cal-
cite. Les éléments figurés sont composés prin-
cipalement de calcaires sombres et de dolo-
mies beiges ainsi que de plus rares éléments 
du socle, vert foncé. La phase de liaison est 
une matrice composée des clastes les plus fins. 
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Description des faciès et métamorphisme

En Chablais, l’évolution de la paragenèse des 
minéraux argileux et de la cristallinité de l’illite, 
dans des roches du Trias moyen, du Malm et du 
Crétacé sup -Tertiaire, montre une augmenta-
tion progressive de l’intensité métamorphique 
depuis la diagenèse au front des Préalpes Mé-
dianes plastiques, jusqu’à l’épizone à l’arrière 
des Préalpes Médianes rigides (Mosar, 1988 a). 
Le métamorphisme qui affecte la Nappe de la 
Brèche n’existe que sur le dos des Médianes 
rigides et se situe dans l’anchizone à sa base 
et dans la diagenèse au sommet. La Nappe su-

périeure, dans l’ensemble des Préalpes, ne dé-
passe pas la diagenèse profonde. On observe 
un gradient métamorphique horizontal du 
front des Préalpes Médianes vers l’arrière en 
passant de la diagenèse à l’épizone  (fig. 2. 29 
et fig. 2. 30).

La comparaison entre le flysch valaisan, d’une 
part, le flysch ultra-dauphinois et la Nappe de 
la Brèche du Chablais d’autre part, est sans 
équivoque. Elle démontre l’intensité du mé-
tamorphisme qui affecte le flysch valaisan en 
opposition avec le flysch ultra-dauphinois et 
la Nappe de la Brèche du Chablais : ces der-

Fig.2. 28 – Carte de localisation de la série de la Nappe de la Brèche du Chablais.
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niers ne présentent qu’un très faible métamor-
phisme et ne montrent pas de tels étirements. 

Conclusion sur les blocs erratiques de brèches 
polygéniques

En regard de l’abondance des blocs erratiques 
composés de faciès détritiques grossiers du 
flysch valaisan, répartis entre la Tarentaise et 

le piémont lyonnais, on peut éliminer tout ap-
port par le glacier du Rhône depuis le Valais 
(Suisse). En effet, malgré la présence de cette 
unité en Valais, la surface des affleurements de 
flysch valaisan (Pierre Avoi, Sion et Val Ferret) 
ne dépasse pas 10 km2, soit seulement 7 % de 
la surface concernée en Tarentaise-Beaufortin. 
De plus, il est démontré que les flux issus du 
Valais (Cf. § A. 2. 1) se sont écoulés vers le lobe 

Fig. 2. 29 - Détail d’un 
bloc erratique de la Nappe 
de la Brèche inférieure du 
Chablais : les éléments 
figurés sont représentés 
par des calcaires sombres 
et des dolomies grises ou 
jaunes.

Fig. 2. 30 - Détail d’une lame 
mince d’un échantillon de la Nappe de 
la Brèche inférieure : la lame montre un 
ensemble de  clastes carbonatés et sili-
ceux et également de grains beaucoup 
plus fins, pour l’essentiel de même 
nature. Ils ne présentent pas d’orien-
tation préférentielle (flèches blanches). 
Les clastes calcaires W révèlent des 
vestiges fossiles (algues calcaires) non 
orientés. 
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Fig. 2. 31 - Carte de localisation de la molasse burdigalienne ou conglomérat de Bourdeau et des brèches 
et poudingues à ciment rouge de la molasse oligocène ou brèche de Vimines.

de Wangen du glacier du Rhône. 
Par ailleurs, les critères qui caractérisent 
les blocs erratiques étudiés sur le pié-
mont lyonnais sont les déformations et le 
métamorphisme de haute pression. Ain-
si, sur la base des analyses comparatives 
on peut écarter toute provenance d’élé-
ments issus du Chablais. 
Enfin, l’abondance des blocs erratiques 
de flysch valaisan et surtout la répar-
tition en faisceau depuis la Tarentaise 
constituent le principal traceur pour les 
flux isérois.      

2 - les conglomérats à galets taraudés 
de la molasse burdigalienne 
ou conglomérat de Bourdeau

A -  Répartition des blocs erratiques 
et description

Les blocs erratiques constitués de conglo-
mérat de Bourdeau abondent sur le ver-
sant occidental de la montagne de l’Epine, 
dans le bassin de Novalaise, sur les flancs 
du Mont Tournier ainsi que dans la ré-
gion de Morestel (fig. 2. 19). 

B - Localisation des affleurements sources
(fig. 2. 31)

Les affleurements de ce conglomérat 
s’étendent sur le bord oriental de la 
montagne de l’Epine, depuis Bourdeau 
au nord, en bordure du lac du Bourget, 
jusqu’à l’ouest de Chambéry. Souvent 
discrets, ils sont la plupart du temps révé-
lés par les talus des routes. A Bourdeau, 
il affleure sur une épaisseur maximale 
d’une cinquantaine de mètres en bordure 
de la  route longeant le lac du Bourget 
(Gidon et al., 1969).

Les affleurements montrent une réparti-
tion particulière de la taille des galets : de 
plusieurs dizaines de centimètres au nord 
pour arriver au gravier au sud. 
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Fig. 2. 32 – Section polie d’un échantillon de 
conglomérat de Bourdeau (Morestel), les flèches 
blanches indiquent les perforations qui affectent de 
nombreux galets calcaires  © D. Tritenne.

Depuis la partie amont du Nant du Villard, en 
passant par le Molassier (commune de Saint-
Sulpice), jusqu’au lieu-dit « Les Ecorchuts » 
(la Motte-Servolex) la formation affleure en 
une bande dont l’épaisseur varie de 3 à 10 m. 
Plus au sud, au lieu-dit «Les Simonds»,la for-
mation n’a plus qu’une épaisseur de 2 à 3 m. 
Les galets sont de petite taille et on observe 
dans la matrice verdâtre azoïque, à côté du 
quartz et de la glauconite, des grains verts et 
rouges de radiolarite. 

Cependant, de nombreux affleurements de 
molasse burdigalienne doivent être mention-
nés, notamment  dans le bassin de Belley. Ci-
tons, en particulier, plusieurs affleurements 
localisés au nord de l’agglomération de Belley 
où le conglomérat à gros blocs grossièrement 
arrondis et perforés, repose sur la surface ir-
régulière des calcaires urgoniens.  Puis, à 
Saint-Martin-de-Bavel, un petit affleurement 
montre  à la base un conglomérat à galets cal-
caires perforés de trous de pholades. Malgré 
tout, les affleurements du bassin de Belley ne 
peuvent être à l’origine des blocs erratiques 
localisés au col de l’Epine.

C - Description des faciès et métamorphisme

Le conglomérat de base du Burdigalien a été 
introduit dans la littérature sous le terme de 
«Conglomérat de Bourdeau» par Paul Gidon 
(1969). 

Il s’agit plus précisément d’un poudingue (La-
miraux, 1977) dont les éléments sont les pro-
duits de l’érosion de paléo-reliefs locaux. Les  
galets ont été roulés, jusqu’à leur arrondisse-
ment par les torrents puis accumulés sur un 
rivage. Les galets du conglomérat sont princi-
palement composés de calcaires jaunes et gris 
(88%). On remarque aussi quelques silex séno-
niens bruns ou rouges (4%) ) et de rares éclats 
de quartz filonien (3%).

La matrice est un grès à ciment calcaire,  
glauconieux (glauconite 3 à 4%), c’est-à-dire de 
la molasse qui a été datée du Burdigalien. Le 
ciment peut contenir des fossiles. Mais les par-

ticularités remarquables de ce poudingue sont 
les perforations qui affectent uniquement les 
galets calcaires (fig. 2. 32). Des organismes ma-
rins lithophages (pholades) sont responsables 
de ce taraudage plus ou moins profond et plus 
ou moins fréquent.

3 - Les brèches et poudingues à ciment rouge 
de la molasse oligocène, 

« marbre de Vimines ou brèche de Vimines »

A -  Répartition des blocs erratiques et des-
cription

Cette lithologie est représentée parmi 
quelques rares blocs erratiques entre Morestel 
et la montagne de l’Epine. On observe aussi 
quelques blocs erratiques dans le bassin de 
Novalaise, sur la chaîne du Mont Tournier, 
notamment au col de la Latte (volumineux 
bloc signalé par Falsan et Chantre, 1879), sur 
la commune de Grésin et enfin à proximité de 
Morestel (le Bachelin) (fig. 2. 19).
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Fig. 2. 33 - Section polie d’un échantillon de brèche de Vimines : les divers clastes de la brèche sont en-
tourés de zones de croissance colorées (flèches blanches), vraisemblablement liées à l’activité d’organismes 
alguaires en milieu aquatique peu profond.

B - Localisation des affleurements sources 
(fig. 2. 31)

Les affleurements de cette formation conti-
nentale lacustre suivent le flanc oriental de 
la montagne de l’Épine de façon discontinue 
(Gidon, 1969). L’affleurement de Vimines, au 
lieu-dit bien nommé « Pierre Rouge » (600 m), 
est le plus important, avec une épaisseur d’en-
viron 50 m. Sur le versant occidental de la 
Montagne de l’Epine, un autre affleurement 
de faciès identique a été découvert récemment 
(Guyomard, 2002) au lieu dit «les Allemands» 
(566 m).

C - Description des faciès 

Les éléments calcaires composant cette brèche 
font partie de la molasse aquitanienne. Leur 
forme, plus ou moins arrondie, indique un 
transport fluviatile (galets roulés) ; leur forme 
subanguleuse, plus fréquente, montre qu’ils 
n’ont pas subi d’usure liée à un long transport. 

Ces éléments présentent souvent des auréoles 
de recristallisation rougeâtres, au point par-
fois que le galet ne subsiste plus que sous une 
forme fantôme (fig. 2. 33).
Un ciment calcaire lie ces morceaux de roches, 
déposé par les eaux de ruissellement char-
gées en carbonate de calcium, et dont les hy-
droxydes de fer sont à l’origine de la teinte 
rouge de la brèche. Il existe une variété jaune, 
mais assez rare (Rival et Tritenne,  2006). 

Conclusion sur les blocs erratiques de conglo-
mérat de Bourdeau et de brèches de Vimines

La répartition des blocs erratiques de conglo-
mérat de Bourdeau et de brèches de Vimines 
depuis la cluse de Chambéry et depuis le ver-
sant occidental de la Montagne de l’Epine ac-
crédite nos résultats obtenus à partir de l’étude 
de la répartition des blocs erratiques de flysch 
valaisan. Elle confirme surtout la présence 
d’une puissante diffluence par l’ensellement 
des cols du Crucifix et de l’Epine.
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Fig. 2. 34 – Carte de localisation des conglomérats 
permo-carbonifères en Maurienne.

Fig. 2. 35 - Détail macroscopique d’un bloc erratique de conglomérat permo-carbonifère.

4 - Les conglomérats permo-carbonifères

A -  Répartition des blocs erratiques et des-
cription

La présence de rares blocs erratiques de conglo-
mérats permo-carbonifères sur le piémont est 
confirmée grâce à l’identification d’un volumi-
neux bloc erratique de 3 m3 au col de l’Épine 
(Guyomard, 2002). Un autre élément de même 
lithologie, moins volumineux, a été identifié 
sur le plateau de Crémieu (Trept), (fig.2. 19).

B - Localisation des affleurements sources
(Fig. 2. 34)  

Plusieurs affleurements de cette unité peuvent 
être à l’origine des blocs erratiques : dans le 
val d’Arly (à l’est de Flumet) et en Maurienne 
(Barféty et al., 1977) où elle affleure au nord 
de Saint-Michel-de-Maurienne. Ces faciès se 
développent surtout à partir de l’arête des 
Encombres - rocher du Péronnet, col et Pointe 
des Encombres.
La provenance du val d’Arly doit être élimi-
née. En effet, la reconstitution des flux gla-
ciaires qui ont emprunté les grandes cluses 
(cf. § A. 4) démontre clairement une alimenta-
tion de la cluse d’Annecy par les glaciers de la 
Tarentaise et du Beaufortin. Cette dynamique 
a alors détourné les glaces de la vallée de l’Ar-
ly vers la cluse d’Annecy.
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Fig. 2. 36 – Carte de localisation des gneiss du Grand Paradis en haute Maurienne.

C - Description des faciès

Cette formation est essentiellement détritique. 
Il s’agit de conglomérats très durs de nuance 
grise plus ou moins foncée à galets de taille 
variée de granites, de schistes cristallins, de 
quartzites verts, gris ou rouge violacé, à ga-
lets de quartz blanc ou rosé à magnétite et 
paillettes de séricite (fig. 2. 35).

5 - Les gneiss du Grand Paradis

A -  Répartition des blocs erratiques
et description

Quelques blocs erratiques de gneiss du Grand 
Paradis ont été identifiés sur le piémont 

lyonnais : dans la moraine frontale qui ferme 
le petit vallon de Lhuis (Jura méridional), 
sur la retombée méridionnale du Jura, au 
nord de Virieu-le-Grand, ainsi qu’au sein des 
formations morainiques de l’Albanais, sur le 
flanc oriental du Mont Clergeon (fig. 2. 19).

B - Localisation des affleurements sources 
(fig. 2. 36)

Les blocs erratiques sont issus d’unités affleu-
rantes situées dans la Haute-Maurienne, dans 
la région des sources de l’Arc. Les affleure-
ments forment une partie des interfluves si-
tués entre la Levanna Occidentale (3 593 m), au 
nord, le glacier des Evettes au sud et le village 
de l’Ecot.
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Fig. 2. 37 -  Détail macros-
copique d’un bloc erratique 
d’orthogneiss à texture por-
phyroclastique ± œillé du 
Grand Paradis: l’examen 
montre la foliation très mar-
quée (flèche blanche), des 
clastes de feldspath potas-
sique (cercle blanc) et des 
minéraux sombres dont la 
biotite chloritisée est le com-
posant essentiel. 

C - Description des faciès

Les études pétrographiques permettent de dis-
tinguer deux faciès parmi les orthogneiss du 
massif du Grand Paradis : 

• des orthogneiss œillés, de teinte gris bleu-
té, à grain souvent grossier ;

• et des leucogneiss de teinte gris clair, beige 
pâle, rosâtre ou  bleue, leucocrates à hololeu-
cocrates, à grains fins (Deville, 1989 ; Deville 
et al., 1991).
Les orthogneiss œillés, «orthogneiss du Grand 
Paradis» des auteurs, correspondent aux blocs 
erratiques étudiés. Les orthogneiss œillés de 
teinte gris bleuté, à grain souvent grossier et 
à biotite, sont issus d’un ancien batholite for-
mant l’essentiel du massif du Grand Paradis. 
Tous les intermédiaires existent entre des fa-
ciès intensément déformés, rubanés, à folia-
tion mylonitique très marquée, et des faciès 
peu déformés où est encore perceptible la 
texture grenue du granite originel. Le faciès 
moyen correspond à un gneiss à texture por-
phyroclastique, avec des yeux en amande plus 
ou moins aplatis dans le sens de la foliation 
(fig. 2. 37).

Conclusion sur les blocs erratiques de gneiss 
du Grand Paradis

La localisation de blocs erratiques constitués 
de gneiss du Grand Paradis est primordiale 
dans la reconstitution des flux glaciaires. En 
effet, ces blocs erratiques n’ont pu être appor-
tés que par le glacier de l’Arc. Ils constituent la 
preuve d’une diffluence d’une partie du bas-
sin de la Maurienne par la cluse de Chambéry. 

6 - Métagabbros magnésiens, à gros grains 

A - Répartition des blocs erratiques et descrip-
tion

Nous avons identifié quelques blocs erratiques 
de métagabbros à proximité du lac de La Thuile 
(740 m), sur la commune de Curienne, sur le 
plateau de Pragondran (650 m et 800 m) et sur 
la  montagne de Cessens (680 m), (fig. 2. 19).

B - Localisation des affleurements sources 
(fig. 2. 38)
Les métagabbros magnésiens à gros grains 
(« euphotide » des auteurs anciens) affleurent, la 
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Fig. 2. 38 – Carte de localisation des affleurements de gabbros et métagabbros dans le massif de la Vanoise.

plupart du temps, en lien avec des pérido-
tites serpentinisées. En Tarentaise et en Mau-
rienne, comparés aux unités représentées par 
le flysch valaisan, les affleurements présentent 
des surfaces très limitées. 
Ils sont bien localisés dans trois secteurs géo-
graphiques (du plus externe au plus interne) : 

• le massif de Bellecôte, où d’importants af-
fleurements de gabbros massifs sont présents ;

• au nord du Mont Pourri, où les pentes 
nord du mont Turia montrent d’importants 
affleurements gabbroïques dont les unités pré-
sentent une  épaisseur de 100 à 200 m (Debel-
mas et al., 1991) ;

• au sud de la station de Tignes, à l’est de 
la pointe du Grand Pré sous forme de petits 

affleurements (Deville et al., 1991).

C - Description des faciès 

L’observation macroscopique des échantillons 
met en évidence la teinte verte bleutée claire, 
liée à la présence de porphyroblastes noirs 
d’actinote, d’amphiboles verte, de chorite et 
d’épidote (fig. 2. 39). 

La seule relique minérale magmatique des 
métagabbros magnésiens est le clinopy-
roxène. Ce dernier, remplacé pour partie par 
la hornblende brune, vraisemblablement au 
cours d’épisodes d’altération et/ou de méta-
morphisme moyen intra-océanique, conduit 
à l’omphacite ou bien à un assemblage d’am-
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Fig. 2. 39 -  Détail macroscopique d’un bloc erra-
tique de gabbros : l’examen montre des pyroxènes 
résiduels orientés dans un fond à grain fin difficile-
ment identifiable macroscopiquement.

Fig. 2. 40 - Détail d’une lame mince de métagab-
bros : la lame montre bien le litage métamorphique 
ainsi que le remplacement des pyroxènes par des 
assemblages à amphiboles, chlorite et talc (cercle 
blanc).

phiboles bleues et vertes au cours du méta-
morphisme alpin  HP-BT. Les sites des plagio-
clases sont occultés par l’association zoïsite, 
+ amphiboles, ± chlorite, ± grenat et chori-
toïde. L’assemblage amphiboles, ± chlorite, 
± talc semble s’être développé aux dépens 
des olivines et/ou des orthopyroxènes Ces 
minéraux de haute pression sont la plupart 
du temps rétromorphosés en un assemblage 
d’albite, d’amphibole verte et de chlorite 
(fig. 2. 40).
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Conclusion sur les blocs erratiques de gabbros 
et de métagabbros

La présence des blocs erratiques de métagab-
bros et le métamorphisme qui affecte ces uni-
tés (démontré par la présence de minéraux 
néoformés), constituent un excellent traceur 
des flux. Ils soulignent la provenance des flux 
glaciaires issus de la zone interne des bassins 
de Tarentaise et de Maurienne.

7 - Les granites des massifs cristallins ex-
ternes de la Lauzière et de Saint Colomban 

La présence d’une grande quantité de blocs 
erratiques de granite, répartis sur l’Est lyon-
nais, a été mise en évidence par de nombreux 
travaux (Lory, 1860-1864, 1871 ; Falsan et 
Chantre, 1879-1880 ; Favre, 1884). Les massifs 
cristallins externes sont susceptibles de fournir 
ce matériel, à l’exemple du granite du Mont-
Blanc, «protogine» des auteurs anciens (Von 
Raumer, 1993), des granites de Beaufort et de 
Belledonne. La difficulté majeure réside dans 
la reconnaissance de ces différents faciès afin 
d’en déterminer l’origine. 

A -  Répartition des blocs erratiques et des-
cription

De nombreux blocs erratiques de granite ont 
retenu notre attention sur les moraines in-
ternes de l’Est lyonnais (CMI), ainsi que sur les 
moraines latérales du lobe de piémont dans le 
Jura méridional (fig. 2. 19) :

• initialement sur le piémont, notre at-
tention s’est attachée aux rides morainiques 
des stades A, B, et C, à Lagnieu, Charveyron,  
Sainte Julie et Grenay ;

• sur les flancs du Jura, sur les moraines la-
térales de Lompnas (850 m) et sur le complexe 
morainique d’Innimond (880 - 950 m) ;

• dans le bassin des Echelles et de Saint-
Laurent-du-Pont.
Globalement, on distingue une variété de gra-
nites à grain fin présentant des minéraux peu 
altérés, qui les différencient nettement du gra-
nite du Mont–Blanc. Malgré l’anthropisation 

du site, plusieurs blocs sont visibles à la sur-
face des moraines de Lagneu – Charveyron 
(till d’ablation) puis de Sainte Julie. En outre, 
le matériel d’origine alpine à blocs de granite 
est fortement représenté dans les épierrements 
qui bordent les chemins.

B - Description des faciès et localisation des 
affleurements sources (fig. 2. 41)

Nos analyses ont d’abord porté sur la struc-
ture macroscopique des échantillons puis sur 
l’examen microscopique de lames minces. Par-
mi les lames minces réalisées, nous décrirons 
les échantillons les plus remarquables. 
Sur les moraines de Lagneu – Charveyron et 
de Sainte Julie  trois blocs erratiques ont été 
échantillonnés :

1.	 Granite à grain fin,  fortement chloriti-
sé ayant subi un faible métamorphisme 
(faciès préhnite-pumpellyite), on re-
marque la présence d’épidote et d’alla-
nite. L’origine de ces faciès est à recher-
cher dans le massif de la Lauzière.

2.	 Granite à grain fin, à muscovites abon-
dantes, à biotite totalement chloritisée 
présentant une forte similitude avec le  
granite des Sept Laux.

3.	 Granite à grain grossier, à biotite, pla-
gioclase abondant et séricitisé, pré-
sence de sphène ; ce faciès suggère une 
origine du massif de Lauzière interne 
ou du Saint Colomban.

Les moraines latérales du Jura méridional 
présentent également du matériel d’origine 
alpine, et ce en  abondance. Les granites sont 
bien représentés. Plusieurs blocs erratiques 
ont été étudiés sur les moraines supérieures 
(till d’ablation) de Lompnas (830 m), puis d’In-
nimond (880 – 950 m) :

1.	 Granite altéré à biotite chloritisée carac-
térisé par la présence d’allanite, d’épi-
dote et de sphène ; ce faciès présente 
une grande similitude avec le granite 
de Saint Colomban.

2.	 Granite à grain fin à muscovites abon-
dantes, à biotite totalement chloritisée
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Fig. 2. 41 - Carte de localisation des 
affleurements de granites à grain fin 
et à grain moyen (Lauzière - Belle-
donne, Saint Colomban, Sept Laux)
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Fig. 2. 42 – Détails macroscopiques de deux faciès : (1) granite du Mont-Blanc : granite porphyrique 
orienté à plagioclases altérés, riche en biotite alpine (biotite verte) ;(2) granite à grain fin non porphyrique, 
isotrope et pauvre en biotite (Lauzière - Belledonne).  

et présentant un faible métamorphisme  
(préhnite- pumpellyite) ; ce faciès sug-
gère une origine des Sept Laux.

Enfin, nous avons étudié plusieurs blocs erra-
tiques granitoïdes dans le bassin des Echelles 
et de Saint Laurent-du-Pont :

1.	 Granite  à grains fins à biotite chlo-
ritisée caractérisé par la présence de 
sphène, ce faciès présente une grande 
similitude avec le granite de Saint Co-
lomban.

Les observations macroscopiques et microsco-
piques des échantillons permettent d’exclure 
une éventuelle origine du massif du Mont-
Blanc dont les faciès soulignent leur caractère 
altéré (fig. 2. 42 – 1 et 2)

Conclusion sur les blocs erratiques de granite

Plusieurs faciès peuvent être identifiés. Ils 
comprennent : (i) des granites à grain fin fai-
blement altérés, fortement chloritisés et pré-
sentant un faible métamorphisme (faciès préh-
nite- pumpellyite), et (ii) des granites à grain 
moyen riches en feldspath potassique à biotite 
et à chlorite abondantes. L’origine doit être 
recherchée dans les massifs du Beaufortin et 
de la Lauzière-Belledonne (granites des Sept 

Laux et du Saint Colomban ; Debon et Lem-
met, 1999). Les observations macroscopiques 
permettent de discriminer les granites du 
Mont-Blanc des granites à grain fin peu altérés 
des massifs de Lauzière-Belledonne, des Sept 
Laux et du Saint Colomban ; ces derniers étant 
très abondants.
Suite à nos travaux, force est de constater la 
rareté des blocs erratiques de granite du Mont-
Blanc sur le piémont lyonnais. En revanche au 
N-E de la cluse des Hôpitaux et du synclinal 
de Thézillieu, les blocs erratiques de granite du 
Mont-Blanc sont plus fréquents (Valromey). 
Leur présence dans ce secteur suggère une in-
fluence des glaciers de l’Arve et/ou du Rhône.

Conclusion générale sur les analyses pétro-
graphiques

L’étude basée sur l’analyse pétrographique 
macroscopique et microscopique des blocs er-
ratiques apporte des éléments déterminants 
pour la reconstitution des flux glaciaires ayant 
alimenté le lobe de piémont lyonnais. 
Sept marqueurs fiables ont permis d’identifier 
les bassins versants sources : (i) les brèches 
polygéniques du flysch du domaine valaisan, 
les conglomérats polygéniques du Houiller, 
les granites du rameau interne des massifs 
cristallins externes et les gabbros à gros grains 
des ophiolites démontrent clairement la prove-
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nance des bassins versants de la Tarentaise et 
du Beaufortin ; (ii) les orthogneiss du massif 
du Grand Paradis et les conglomérats polygé-
niques du Houiller démontrent la provenance 
du bassin versant de la Maurienne ; (iii) les 
brèche de Vimines de la molasse oligocène 
et le conglomérat de Bourdeau de la molasse 
burdigalienne démontrent  la transgression de 
la chaîne de l’Epine par le col éponyme et le col 
du Chat par les flux de glace s’écoulant dans 
la cluse de Chambéry. Grâce à ces sept mar-
queurs, il apparaît que la totalité du volume 
de glace du lobe de piémont lyonnais prove-
nait de zones d’alimentation constituées par 
les bassins du Beaufortin, de la Tarentaise et 
d’une partie de la Maurienne.

A la suite de ces analyses pétrographiques, 
une reconstitution schématique des affleure-

ments et du trajet des blocs erratiques étudiés 
est proposée sur la carte topographique sim-
plifiée (fig. 2. 43).

2. 2. 3. 3 - L’apport des minéraux lourds

Les sédiments sableux détritiques d’origine 
glaciaire sont composés de quartz qui en 
constitue la majeure partie, puis de feldspaths, 
carbonates, micas, en proportions variables, 
et enfin de minéraux rares (minéraux lourds, 
«denses», c’est-à-dire de densité > 2,9). Leur  
pourcentage par rapport à l’ensemble d’une 
fraction sableuse peut varier entre 0,05 et 3 % 
(Duplaix, 1958). Ces proportions sont habi-
tuelles sauf pour certains concentrés naturels 
tels que les sables de plages, où les minéraux 
lourds peuvent être abondants.

Fig. 2. 43  -  Carte topographique de reconstitution des affleurements et du trajet des blocs erratiques.
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Fig. 2. 44 - Echelle d’al-
tération des minéraux 
lourds   (Bustamante 
Santa Cruz, 1976).

La rareté des minéraux lourds et leur diversité 
donnent la possibilité de caractériser un sédi-
ment, soit par l’association minéralogique (for-
mée de 2 à 4 espèces minérales les plus abon-
dantes), soit par un minéral indicateur (mi-
néral peu fréquent et souvent peu abondant). 
Cette caractérisation s’effectue par comptage 
des grains sur une lame en comportant  200 à 
300.
Dans la zone étudiée, cette méthode avait déjà 
été expérimentée (Vivian et Ricq, 1966, 1969 ; 
Gasser et Nabholz, 1969 ; Delannoy, 1981 ; 
Hobléa, 1999). Nous avons eu recours à cette 
méthode afin d’identifier l’origine des dépôts 
quaternaires du CMI sur l’Est lyonnais. 

Au cours de ce travail, les accumulations gla-
ciaires d’origine glaciogénique ont été plus 
particulièrement étudiées. L’étroite collabo-
ration avec Monique Beiner dont nous avons 
appliqué la méthodologie (Beiner, 2009)  a per-
mis, après identification des minéraux lourds, 
d’effectuer les comptages indispensables pour 
déterminer les proportions et ainsi leurs prove-
nances. Nous référant aux travaux antérieurs, 
puis à nos analyses, nous avons identifié, dans 

un premier temps, les marqueurs des princi-
paux flux (Arve, Rhône, Isère). Dans un second 
temps, nous avons analysé 16 échantillons ré-
partis sur le piémont lyonnais interne au CMI 
(fig. 2. 19).

• Le problème de la résistance des minéraux 
lourds

La plupart des dépôts échantillonnés corres-
pondent à des apports détritiques originaires 
des bassins versants souvent distants. Une 
altération chimique et un fractionnement mé-
canique jusqu’à l’écrasement des minéraux 
pendant leur transfert doivent être envisagés, 
modifiant, de ce fait, les proportions des miné-
raux lourds.
C’est ce que propose Bustamante Santa Cruz 
(1976), (fig. 2. 44) qui, à partir d’attaques 
chimiques en laboratoire, a établi une nou-
velle échelle d’altération des minéraux lourds 
(Ces derniers provenaient de sables alluviaux 
du bassin de la Meuse ardennaise). L’auteur a 
ainsi défini quatre groupes distincts, au sein 
desquels la densité, la forme et la résistance à 
l’altération sont comparables. Appliquée aux 
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sédiments du lobe lyonnais, cette méthode a 
fourni des résultats qui montrent que les dé-
pôts les plus distaux semblent appauvris en 
hornblende et peut-être glaucophane, grenat 
et épidote. 

• Distribution des minéraux lourds selon les 
bassins versants

Les échantillons propres aux trois bassins ver-
sants sont issus des formations glaciogéniques 
(moraines) et fluvioglaciaires proximales.

Les dépôts du bassin du glacier du Rhône 
(fig. 2. 45) sont caractérisés par l’association 
épidote-grenat–glaucophane. Si ce dernier 
minéral est peu représenté, sa présence a mal-
gré tout son importance, comme nous le ver-
rons plus loin. La hornblende verte est repré-
sentée mais en plus faible proportion que 
dans le bassin versant de l’Isère. La glau-
cophane est présente, tant dans les tills du 
lobe de Wangen (Gasser et Nabholz, 1969) 
que du lobe de Genève (Vivian et Ricq, 1966). 
Les analyses des dépôts de Seyssel (Vivian et 
Ricq, 1966) sont très proches de nos résultats 
d’analyse des échantillons de Ballon Lancrans, 
à la sortie de la cuvette lémanique. Celles-ci 

démontrent l’origine intra-alpine des dépôts 
glaciaires. Les glaciers ont traversé, après le 
Léman, les terrains secondaires et tertiaires 
du Genevois et des régions plus méridionales. 
Or le Secondaire et le début du Tertiaire sont, 
d’après Vatan (in Vivian et Ricq, 1966), carac-
térisés par les minéraux de la zone du méta-
morphisme général provenant des chaînes 
hercyniennes érodées au Crétacé supérieur et à 
l’Eocène, ainsi que par des minéraux résistants 
(tourmaline et zircon) présentant un faciès de 
grains très usés et roulés. La faible proportion 
de minéraux caractéristiques des zones in-
ternes des Alpes (en particulier la faible teneur 
en hornblende verte) peut être interprétée se-
lon deux schémas : (i) soit les surfaces des af-
fleurements des amphibolites sont restreintes 
en Valais comparées aux bassins versants de 
Tarentaise et de Maurienne ; (ii) soit l’écoule-
ment de glaces du Valais a principalement été 
drainé par le lobe de Wangen.

Les dépôts du bassin de l’Arve sont caracté-
risés par la grande abondance du grenat, par 
la forte proportion de l’épidote, et une horn-
blende très peu représentée. Nos prélèvements 
révèlent l’absence de glaucophane.
D’après Vivian et Ricq (1966), les dépôts de 

Minéraux

Sites / auteurs
Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. 

Zir.
Stt. 

Dist.
Sph..

Rt Div.

Arve, Reignier (ce 
travail) 33% 47% 0 8%  5%  2% 5%

Arve,  Rumilly 
(Vivian  et Ricq) 21% 67% 1% 2% 5% 3% 1%

Rhône, Wangen 
(Gasser et Nabholz) 44% 25% 1% 18% 7% 0 0 5%

Rhône, Ballon 
Lancrans (ce travail) 25 % 49% 2% 16 % 2% 3% 3%

Rhône Seyssel (Vivian  
et Ricq) 37 % 37 % 2 % 2 % 15 % 5 % 2%

Isère Montmélian
(ce travail) 25% 13% 5% 44% 10% 1% 2%

Isère Challes-les-Eaux
(Vivian et Ricq) 25% 18% 8% 35% 7% 3% 2% 2%

Isère divers 
(Hobléa) 25% 19% 7% 39% 5% 2% 3%

Fig. 2. 45 -  Cortèges des 
minéraux lourds des mo-
raines würmiennes selon 
les bassins versants (Vi-
vian et Ricq, 1966 ; Gasser 
et Nabholz, 1969 ; Hobléa, 
1999, ce travail).  
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Fig. 2. 46 – Vue au microscope 
d’un prisme de glaucophane sur 
une lame mince de roche. La cou-
leur bleu lavande est originale et 
ne peut être confondue avec un 
autre minéral, surtout si l’on vé-
rifie le pléochroïsme du grain en 
lumière naturelle.

Rumilly seraient représentatifs du bassin de 
l’Arve, mais cette interprétation est invali-
dée par la présence de la glaucophane qui ac-
crédite notre hypothèse de l’origine iséroise des 
sédiments de l’Albanais.   (fig. 2. 45).

Les dépôts de la vallée de l’Isère (fig. 2. 45) 
sont marqués par une prédominance de 
minéraux alpins fragiles : hornblende verte 
(de 39 à 44 %) et présence de la glaucophane 
(de 5 à 8%). La présence de ces amphiboles 
monocliniques prouve une origine intra-
alpine (zone interne). Le grenat et l’épidote 
sont moyennement représentés (13 à 28%). La 
glaucophane (fig. 2. 46) est un marqueur du 
métamorphisme de haute pression et basses 
températures (HP – BT). Elle est abondante 
dans les schistes bleus, les schistes lustrés ainsi 
que dans les éclogites. Sa seule présence, même 
en très faible proportion est déterminante car 
elle implique une origine des dépôts depuis la 
zone briançonnaise interne, située à l’est d’une 
ligne Modane-Bourg-St-Maurice, selon Gilles 
Ménard (communication orale). 

Conclusion sur la caractérisation des miné-
raux lourds des bassins versants sources 

En ce qui concerne les dépôts rhodaniens et 
isérois, les comptages que nous avons effec-
tués, confirment les proportions déterminées 
par Vivian et Ricq (1966) et Hobléa (1999).
Dans le bassin de l’Isère, c’est principalement 
la présence de la glaucophane, caractéristique 

du métamorphisme alpin, impliquant une ori-
gine de la zone briançonnaise interne, qui est 
déterminante dans l’identification des flux isé-
rois. Elle est associée à la hornblende verte abon-
dante, issue des massifs cristallins externes. La 
caractérisation des minéraux lourds démontre 
l’opposition remarquable entre trois types de 
dépôts, caractéristiques de trois bassins gla-
ciaires bien individualisés.

• Analyses des échantillons, du piémont 
lyonnais

Les échantillons analysés sont présentés ci-
dessous, après identification et comptage. Les 
proportions déterminées donnent lieu à des 
interprétations qui seront discutées ci après. 

Grotte des Echelles
La fraction fine analysée provient de matériel 
fluvioglaciaire endokarstique mis en place 
par des écoulements de forte compétence à 
la base de la langue glaciaire diffluente qui 
s’écoulait dans le val de Couz en direction 
du bassin des Echelles. Malgré la quantité 
importante de minéraux altérés (~ 50%) et 
opaques, on peut mettre en évidence la très 
forte proportion de la hornblende (65%) dans 
les minéraux sains. Le grenat et l’épidote sont 
moyennement représentés. Malgré une faible 
proportion (1%), la présence de la glauco-
phane associée à la hornblende traduit sans 
ambiguïté le caractère isérois des dépôts.



243

2 - Alimentation des lobes de piémont

Cluse des Hôpitaux : grotte Sous les Sangles
La fraction fine analysée provient de matériel 
morainique mis en place par la marge latérale 
ouest de la langue diffluente des Hôpitaux 
(Lignier et Desmet, 2002). Le glacier a «in-
jecté» dans le karst des dépôts morainiques 
à éléments carbonatés et endogènes que nous 
avons échantillonnés puis analysés (fig. 2. 47 
A et B).  
Beaucoup de minéraux sont altérés et opaques 
(~ 50%). Malgré tout, l’identification des mi-
néraux a permis des comptages qui mettent 
en évidence l’importance des minéraux résis-
tants (tourmaline, zircon) et l’abondance de 
l’épidote. 
Avec les nombreux galets d’amphibolites pré-

sents dans la cavité, on aurait pu s’attendre à 
rencontrer plus de grains de hornblende dans 
nos comptages. Or, ce minéral a subi l’altéra-
tion du milieu et n’atteint que 10% du cortège 
minéralogique.
Enfin, la présence de la glaucophane dé-
montre une origine de la zone interne des dé-
pôts.

Sainte Julie
La fraction fine analysée provient de maté-
riel fluvioglaciaire mis en place au front des 
moraines du stade B (CMI). Les comptages 
révèlent une association grenat – épidote - 
hornblende et la présence de glaucophane 
(fig. 2. 48).  

Fig. 2. 47 A- Processus de la mise en place du matériel morainique dans la grotte Sous les Sangles (d’après 
Lignier, 2002).

Fig. 2. 47 B- Matériel 
morainique à éléments 
alpins injecté dans la 
grotte Sous les Sangles.
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Moraine de Grenay
La fraction fine analysée provient d’un cordon 
morainique frontal (ablation till) attribué au 
stade B du CMI. L’abondance des minéraux 
altérés et opaques a rendu les observations dif-
ficiles. De nombreux minéraux transparents, 
dont les caractéristiques cristallographiques 
s’apparentent aux amphiboles, ne peuvent 
être identifiés avec certitude. Les comptages 
mettent en évidence l’abondance de grenat 
(42 %) et d’épidote (37 %), la hornblende verte 
étant faiblement représentée (12%). Malgré 
tout, l’origine interne des dépôts est suggérée 
par la présence de la glaucophane (fig. 2. 48).

Moraine d’Innimond
La fraction fine analysée provient d’un cordon 
morainique frontal (ablation till) attribué au 
glacier würmien dont la langue glaciaire, en 
contact avec le Jura méridional, diffluait sur le 
plateau calcaire d’Innimond. 
L’identification des minéraux a permis des 
comptages qui mettent en évidence l’impor-
tance relative des minéraux résistants (tour-

maline, zircon, 16%) ainsi que  grenat (22%) 
et épidote (16%). On notera l’abondance de la 
hornblende (38 %) ainsi que la présence de la 
glaucophane, minéral qui suggère l’origine in-
terne des dépôts (fig. 2. 48).

Moraine de Thézillieu  
La fraction fine analysée provient d’une accu-
mulation morainique latéro-frontale (ablation 
till) mise en place par une diffluence du glacier 
dans le synclinal de Thézillieu. La hornblende 
(22%), le grenat (27%) et l’épidote (14%) sont 
bien représentés. L’abondance de la glauco-
phane (8%) confirme les données pétrogra-
phiques et démontre sans ambiguïté une pro-
venance de la zone interne (fig. 2. 48).
 
Moraine d’Hotonnes
La fraction fine analysée provient d’une accu-
mulation morainique latéro-frontale (ablation 
till) mise en place par une diffluence du glacier 
alpin qui a envahi à contre-pente le Valromey. 
Cette analyse n’est pas discriminante. L’ab-
sence de la glaucophane suggérerait une pro-

Minéraux

Site / auteurs
Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. Zir. Stt. Dist. Sph..Rt Div.

Les Echelles 14% 10% 1% 65%  0  4% 2% 4%

Sous Sangles 29 % 12% 4% 10 % 23% 17%  4% 1%

Sainte Julie 25% 32% 1% 26% 11% 3% 1% 1%

Lagnieu 17% 54 3% 8% 7% 8% 3%

Grenay 37% 42% 4% 12% 3% 2% 0

Innimond 16% 22% 1% 38% 16% 4% 3%

Thézillieu 14 % 27 % 8% 22 % 17% 7% 2% 3%

Hotonnes 28 % 20 % - 25 % 18% 2% 2% 5%

 Moras 41% 28% 1% 12% 12% 4% 2%
Val du Bourget 

(Nicoud & 
Macaire)

présence abondante chlorite

Val du Bourget 
(Vivian & Ricq) 12% 11% 10% 48% 10% 3% 2% 4%

Fig. 2. 48 - Cortèges des minéraux lourds des moraines würmiennes échantillonnées sur le CMI (Vivian 
et Ricq, 1966 ; ce travail).
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venance du bassin de l’Arve, malgré la faible 
proportion du grenat. Cette hypothèse serait 
alors confirmée par la présence de granites du 
Mont-Blanc. Malgré tout, la hornblende atteint 
une proportion de 25 %, incompatible avec 
une origine du bassin de l’Arve. De ce fait, 
l’hypothèse d’un flux glaciaire issu du bassin 
du Rhône n’est pas à exclure, le caractère ubi-
quiste des granites du Mont-Blanc étant avéré 
pour ces deux bassins (fig.2. 48).

Conclusion sur les minéraux lourds

Les analyses de la fraction fine des dépôts 
d’origine glaciogénique et paraglaciaire répar-
tis sur la périphérie du lobe lyonnais confor-
tent les conclusions issues des  analyses pétro-
graphiques des blocs erratiques. Les résultats 
des analyses des minéraux lourds démontrent, 
en grande majorité, l’origine intra alpine des 
dépôts. Cette conclusion s’appuie principale-
ment sur la présence de la glaucophane dans 
la plupart des échantillons analysés. 
Du nord au sud, depuis le synclinal de Thé-
zillieu jusqu’aux moraines internes de Grenay, 
l’abondance de la hornblende associée à la 
présence de la glaucophane traduit une forte 
influence des bassins de Tarentaise et/ou de  
Maurienne.
Toutefois, l’origine iséroise semble atténuée 
pour les comptages effectués sur différents 
échantillons distaux comme ceux de Lagnieu 
et de Grenay. L’hypothèse, a priori, que la 
fraction sableuse contiendrait assez d’élé-
ments montrant qu’elle provient des mêmes 
régions alpines que les différents flux de 
glace, n’a pu être vérifiée. En effet, l’analyse 
des minéraux lourds des échantillons de 
Lagnieu et de Grenay pourrait impliquer, 
en partie, l’influence de la composante du 

substratum molassique immédiat, comme 
l’avaient suggéré Gasser et Nabholz (1969) 
dans leurs travaux sur les terrasses fluvio-
glaciaires du plateau suisse.  

Conclusion générale sur l’alimentation du 
lobe lyonnais

L’appellation initiée par Falsan et Chantre 
(1879-1880), de «glacier delphino-savoisien»,  
revêt ici une pleine signification. 
L’analyse ici menée suggère que la totali-
té des glaces du lobe de piémont lyonnais 
provenait des zones d’accumulation de la 
partie interne des Alpes du nord françaises 
(sens géographique) : sud du massif du 
Mont-Blanc, Beaufortin, Tarentaise et une 
partie de la Maurienne (fig. 2. 49 A-B et fig. 
2. 50).

Ce postulat s’appuie principalement sur les 
éléments suivants :

- la reconstitution de la ligne d’équilibre 
glaciaire du système Rhône–Arve–Isère, es-
timée à 1300 ± 50 m qui démontre la proxi-
mité de la zone d’alimentation iséroise par 
rapport au lobe lyonnais,
- les résultats des analyses pétrographiques 
des blocs erratiques, confirmés par les déter-
minations des minéraux lourds contenus 
dans la fraction fine des dépôts glaciaires.
In fine, notre travail démontre que le gla-
cier du Rhône valaisan n’a pas contribué à 
l’alimentation du lobe lyonnais au cours du 
dernier cycle glaciaire. Il conviendrait donc 
d’abandonner l’appellation de « glacier du 
Rhône » (s.s.) pour désigner le lobe de piémont 
lyonnais. Nous proposons désormais d’adop-
ter l’appellation de « lobe lyonnais ».



246

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

Fig. 2. 49 A – Cette carte montre la contribution des différents bassins versants dans l’alimentation du lobe 
lyonnais. Les zones d’accumulations sont distinguées par des couleurs plus foncées des zones d’ablation.

Fig. 2. 49 B – Lobe de piémont du glacier du Malaspina (Alaska), analogue actuel du lobe lyonnais au 
WGM. La largeur du lobe atteint ici 30 km.



247

2 - Alimentation des lobes de piémontIV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

Fig. 2. 50 - Reconstitution des flux sur l’est 
lyonnais basée sur pétrographie des blocs erra-
tiques et sur les analyses des minéraux lourds. 
Cette carte suggère que la totalité du volume 
de glace du lobe de piémont lyonnais provient 
des zones d’alimentation constituées par les 
bassins de l’Arve, du Beaufortin, de la Taren-
taise et d’une partie de la Maurienne.





249

2 - Alimentation des lobes de piémont

2. 3 - Le lobe de Moirans en basse Isère

2. 3. 1 -  La paléogéographie 

• Dans l’ombilic de Grenoble

Dans le Grésivaudan, les témoins morainiques 
sont rares. Malgré tout, sur les versants de 
Belledonne, à l’est du col du Barioz, les accu-
mulations morainiques du plateau du Laval 
(1 300 m) témoignent du maximum würmien 
du glacier isérois. En effet, on identifie deux 
rides morainiques parallèles aux altitudes res-
pectives de 1 280 et 1 300 . 

Dans l’ombilic de Grenoble, de nombreux té-
moins géomorphologiques nous permettent 
de reconstituer la paléogéographie du glacier 
isérois. Nous ne décrirons que les principaux 
témoins (fig. 2. 51) :

• en rive droite, ils sont représentés par 
la moraine du Baure (1190 m), Gidon (1994, 
2002),  et plus en aval, au N-E du Mont Saint 
Eynard, par la moraine des Pillonnières (1 075 
m) qui témoigne de la  pénétration du glacier 
alpin dans le val  du Sappey-en-Chartreuse. 
Enfin, au N-W de la cluse de Voreppe, les cor-
dons morainiques de Mont Saint-Martin (960 
m). 

• en rive gauche, sous Chamrousse, on dé-
couvre le complexe morainique des Seiglières 
le long de Belledonne, témoin de l’altitude at-
teinte par le glacier isérois (Gignoux et Moret, 
1952 ; Monjuvent, 1978). La moraine latérale 
du Marais aux Seiglières peut être suivie sur 
2 km  (1 150 m au Nord et 1 110 m d’altitude 
au Sud). 
Ainsi, en corrélant les altitudes des construc-
tions morainiques entre l’ombilic de Grenoble 
et le Touvet, nous sommes en mesure de re-
constituer le profil longitudinal du paléo-gla-
cier isérois dans cette portion du Grésivaudan. 
Une distance de 25 km sépare  la moraine du 
Marais (1 150 m) des moraines du plateau du 
Laval (1 300 m) pour une dénivelée de 150 m 
soit une pente de 0,6 %. Cette valeur très faible 
est en accord avec le profil proposé par Gidon 
(2002) ; elle est vraisemblablement liée à la lar-
geur du Grésivaudan. En effet, les glaciers très 
larges présentent des profils peu accentués 

(Beaudevin, 2001). Le profil du glacier isérois 
peut être comparé avec le profil longitudinal 
du glacier Columbia (0,8 %) en Alaska, présen-
tant des dimensions analogues.
En rive gauche de la cluse de Voreppe, après 
sa confluence avec le glacier de la Romanche, 
puis les diffluences dans les basses vallées du 
Drac et de la Gresse, le glacier a abandonné les 
accumulations du plateau des Guillets (nord 
du Vercors, Saint-Nizier-du-Moucherotte), in-
terprétées comme les moraines du maximum 
würmien (Monjuvent, 1978) (fig. 2. 52).
La première ride morainique (ou moraine la-
térale) appartenant au maximum würmien est 
celle de la Chaussère qui comporte une double 
crête portant le hameau éponyme (1 094 m). 
Les eaux de fusion ont façonné deux che-
naux radiaux, puis marginaux qui, réunis un 
peu en aval ont façonné la remarquable gorge 
morte du Pas-du-Curé (commune d’Engins 
; Gignoux et Moret, 1952). Monjuvent l’a dé-
signé par « stade de la Chaussère » (fig. 2. 52). 
D’autres crêtes se tiennent un peu en retrait, 
partant des Michelons et suivies par la route 
de Rochetière. Des émissaires de cet épisode 
ont façonné de petites brèches actuellement 
sèches dans le plateau calcaire. En retrait, le 
stade des Guillets, est bien matérialisé par 
une première moraine, longé à l’aval par un 
chenal qui aboutit à la combe de Lavaresse. 
La seconde, la plus développée, s’étend du ci-
metière militaire jusqu’au Mollard, appuyée 
sur la  crête sénonienne qui forme le sommet 
du plateau. Plusieurs coupes sont visibles et 
montrent un till d’ablation à gros blocs cris-
tallins.  Nous avons analysé la fraction fine de 
la matrice. A son extrémité nord, la moraine 
contourne le sommet du plateau au hameau 
des Roux où quatre chenaux radiaux issus de 
la moraine des Guillets ont creusé des vallées 
mortes dans le calcaire sénonien du plateau.
Un quatrième stade est encore visible, le stade 
de Charvet ou du Mollard-Gargot, composé 
de deux rides morainiques qui s’orientent au 
S-E à l’extrémité du plateau (une seule subsis-
tant dans la vallée du Furon), longées par leurs 
chenaux marginaux respectifs. Parallèlement 
à ces stades, le glacier alpin a abandonné des 
moraines à éléments alpins, à l’entrée du val 
de Lans. Les moraines d’Engins (950 m) témoi-
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gneraient d’un stade de retrait du glacier alpin 
dans les gorges du Furon (Delannoy, 1981).  La 
morphologie glaciaire du plateau des Guillets 
permet ainsi de distinguer un stade paroxys-
mal que nous avons reconstitué sur la carte 
paléogéographique (fig. 2. 61), suivi de trois 
stades de retraits successifs. 
Enfin, plus en aval, en rive gauche de la cluse 
de Voreppe, le glacier würmien a largement 
difflué sur le plateau de Montaud, abandon-
nant un puissant complexe morainique (750 
– 825 m). La diffluence franchissait le plateau 
sur une largeur de l’ordre de 1 000 m et rejoi-
gnait le glacier de l’Isère après que celui-ci ait 
contourné la Dent de Moirans.

• Dans l’ombilic de Moirans et la basse Isère, 
la position des fronts

Tous les auteurs s’accordent pour corréler la 
terrasse de St-Marcellin aux moraines latéro-
frontales du Château de Cumane (Gigout, 
1969). Ainsi, Mandier (1984) confirme cette 

hypothèse et corrèle la terrasse du maximum 
würmien de St-Marcellin à la moraine du 
Villard (410 m) au nord de Notre-Dame-de-
l’Osier (fig. 2. 51). De plus, comme l’ont soute-
nu Veyret (1936) et Bravard (1963), la terrasse 
fluvioglaciaire de St-Marcellin se raccorde à 
l’est de Vinay aux moraines latéro-frontales de 
Revollière (384 m) et du Ganté (388 m). Aucun 
auteur n’a identifié de témoins de cette phase 
en rive gauche car le glacier s’appuyait contre 
l’escarpement calcaire du Vercors.
 La vallée morte de Bièvre-Valloire  relie, sur 
près de 55 km, la cluse de Voreppe à la vallée 
du Rhône. Elle est constituée d’une série de 
terrasses emboîtées à l’aval (Valloire) et d’un 
complexe morainique et de terrasses à l’amont 
(Bièvre-Liers).
Ce dispositif a toujours attiré l’attention des 
auteurs. Mandier (1984) propose de corré-
ler le lambeau de la terrasse de Chanas-Les 
Prêtes (158 à 160 m d’altitude) au maximum 
du Würm. Il est légèrement plus élevé que la 
vaste terrasse de St-Rambert et se trouve dans 

Fig. 2. 52 - Complexe morainique du plateau des Guillets et localisation du prélèvement (analyse des 
minéraux lourds).
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Fig. 2. 51 - Carte géomorphologique des forma-
tions quaternaires de la basse Isère et de l’ombilic 
de Grenoble.
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la même position relative que le niveau des 
Burettes qu’il associe au maximum du Würm 
ancien. 
S’appuyant sur des arguments pédologiques 
(sol assez évolué sur une épaisseur totale de 
1,2 m), Mandier propose de corréler cette ter-
rasse avec celle du stade de Béligneux (stade 
A). A son tour, Gidon (1992) considère que la 
moraine de Mi-Plaine (Gros Molard) repré-
sente un des témoins du stade d’extension 
maximale du glacier wurmien isérois qu’il 
met en parallèle avec le stade A de Béligneux. 
Malgré tout, la faible puissance de la ride mo-
rainique frontale interroge : elle doit être rap-
portée à une durée de stationnement brève. 
Ce schéma est identique tout au long du front 
würmien des glaciers alpins.

2. 3. 2 - L’alimentation du lobe de Moi-
rans

Au XIXe siècle, s’appuyant sur les reconnais-
sances pétrographiques des blocs erratiques et 
des spectres pétrographiques des dépôts gla-
ciaires, Lory (diverses publications), puis Falsan 
et Chantre (1879-1880) cherchèrent à détermi-
ner les zones d’origine des divers dépôts gla-
ciaires qui ont atteint l’ombilic de Moirans. Ils at-
tribuaient ainsi une partie de l’amphithéâtre mo-
rainique de Moirans au glacier de la Romanche 
(présence de roches caractéristiques de l’Oisans) 
et suggéraient que le glacier de la Romanche 
avait occupé la partie sud du lobe de Moirans 
et le lobe de la basse Isère (Schoeneich, 2002). 

Extrait de Falsan et Chantre (1879-1880). 

« Beaucroissant (350m) — La boue glaciaire se pré-
sente sur ce point presque sans mélange sur une 
épaisseur de 7 à 8 m ; les galets qu’elle renferme 
appartiennent pour la plupart au glacier de l’Isère. 
Pourtant, quelques diorites, qui paraissent propres 
à l’Oisans, semblent montrer que là a eu lieu la 
jonction des deux glaciers et le mélange de leurs 
matériaux. En effet, tandis que les roches que nous 
croyons provenir de l’Oisans, se trouvent, comme à 
Rives et à Renage, dans les bas fonds plus ou moins 
dénudés, on trouve sur les hauteurs des grès carbo-
nifériens, des brèches triasiques et des protogines 

cubant 2 et 3 m. Ces blocs sont dans le village en 
nombre considérable, toutes les maisons en sont 
construites ainsi que le château qui domine cette 
localité. C’est là un des points extrêmes qu’a atteint 
au Sud le glacier de l’Isère » (Falsan et Chantre, 
1879-1880).
C’est ainsi qu’est posé le problème de l’ali-
mentation du lobe de Moirans : Isère, Arc, Ro-
manche ? Afin de lever la contradiction entre 
les hypothèses avancées par les auteurs préci-
tés, nous avons, dans un premier temps, déter-
miné la position de la LEG du glacier de la Ro-
manche, déduisant ainsi la surface de sa zone 
d’alimentation. Puis, dans un second temps, 
nous avons analysé des blocs erratiques de 
la rive gauche de la cluse de Voreppe, afin 
d’identifier des marqueurs pétrographiques 
potentiels du bassin versant de la Romanche. 
Enfin une analyse de la fraction fine des dé-
pôts glaciogéniques du plateau des Guillets a 
été réalisée. 

2. 3. 2. 1 -  La ligne d’équilibre glaciaire du 
glacier de la Romanche 

Le travail réalisé sur la paléo surface du sys-
tème glaciaire Rhône / Arve / Isère a permis 
de déterminer une valeur moyenne de l’alti-
tude de la LEG de 1 300 ± 50 m (i.e.). 
Connaissant l’altitude de la surface topogra-
phique de la langue glaciaire entre son dé-
bouché dans l’ombilic de Vizille et l’ombilic 
du Bourg d’Oisans, et connaissant la valeur 
moyenne du système glaciaire global, il est 
possible de positionner la ligne d’équilibre 
avec une incertitude d’environ 50 m pour le 
bassin versant le plus méridional de la zone 
étudiée. Nous connaissons l’altitude de la sur-
face du glacier (1 300 m) face à la diffluence de 
Luitel (Séchilienne) (Monjuvent, 1978). De ce 
fait, il est possible de situer la ligne d’équilibre 
à 1350 ± 50 m dans le couloir de Livet-Gavet 
un peu en amont de la diffluence précitée.
Ainsi, en appliquant le ratio de 0,67 (Kerschner, 
1976 ; Gross et al., 1978), la planimètrie de 
la carte au 1 : 200 000 de la paléo-surface 
glaciaire donne une superficie totale du bassin 
d’alimentation du glacier de la Romanche de 
1 100 ± 50 km2. 
Par ce biais, la surface théorique de la zone 
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d’ablation peut-être reconstituée. Elle attein-
drait une surface de 550 km2. Cette valeur per-
met d’envisager une extension débordant de 
la cluse de Voreppe, alimentant une partie du 
lobe de Moirans et probablement le lobe de la 
basse Isère. 
L’examen des surfaces considérées suggère 
que trois bassins versants ont contribué à l’ali-
mentation du lobe de Moirans :

• une partie du bassin de la Maurienne 
(1000 km2) en raison de la diffluence d’une 
partie de ce bassin par la cluse de Chambéry. 
Elle a été déterminée sur la base des analyses 
pétrographiques des blocs erratiques du pié-
mont lyonnais ; 

• les bassins versants de Belledonne ouest  
(275 km2) ;

• enfin le bassin de la Romanche (1 100 km2).

Les analyses pétrographiques des blocs erra-
tiques du lobe lyonnais (cf. § 2. 2. 3. 2), suggè-
rent que le glacier de l’Arc a partiellement dif-
flué par la cluse de Chambéry. De ce fait, les 
glaces iséroises (s.s.) issues de Tarentaise ont 
été contraintes par le glacier de l’Arc à s’écou-
ler par la cluse de Chambéry. Elles n’ont pas 
alimenté le glacier du Grésivaudan au sud de 
la diffluence de Chambéry. De même, ce sont 
les glaces issues des bassins versants de la Mau-
rienne et de Belledonne qui s’écoulaient vers 
l’ombilic de Grenoble, contribuant ainsi à ali-
menter le lobe de Moirans (fig. 2. 53 et fig. 2. 54).

• Les indices géomorphologiques

Monjuvent (1978) postulait que le glacier 
de la Romanche n’avait pas débordé dans 
l’ombilic de Grenoble, bloqué par le glacier 
de l’Isère. C’est ce dernier qui aurait alors 
remonté la basse vallée du Drac et la basse 
Gresse. L’auteur écrit : « l’étude morpholo-
gique a montré combien il était impuissant à 
franchir le verrou du Conest-Combeloup, donc 
à refouler le glacier du Grésivaudan ». Après 
examen des arguments de l’auteur nous 
tenterons d’apporter des éléments de ré-
ponse. 
Le verrou Conest-Combeloup précité sé-
pare l’ombilic de Grenoble de celui de Vi-
zille, prolongé par l’actuelle vallée morte 
d’Uriage (fig. 2. 51). Au maximum de la gla-
ciation du Würm, le glacier de l’Isère était 
canalisé par le profond surcreusement de 
l’ombilic de Grenoble qui atteint une cote 
proche de – 300 m NGF (Nicoud et al., 2002), 
voire – 500 m NGF (Vallon, 1999). Celui de 
la Romanche débouchait dans l’ombilic de 
Grenoble  et à l’altitude de 1 200 m, le cou-
rant principal se heurtait à l’obstacle struc-
tural de l’extrémité nord du Conest (Fau 
Cuchet, 1 360 m), déviant le flux à 180° vers 
le nord. 
L’hypothèse de Monjuvent qui envisage le 
barrage du glacier de la Romanche par le 
glacier isérois, soulève le problème de la 
zone d’ablation du glacier de la Romanche. 

Alimentation : 
altitude surfaces glaciaires > 1300 m Surfaces

Arc Sud 1000 km2 

Belledonne Ouest 275 km2

Romanche 1100 km2

Total alimentation 2575 km2

Ablation :

Grésivaudan ablation :  
Maurienne sud  

Belledonne ouest
625 km2

Romanche ablation 550 km2 

Total : 1175 km2

Surface ablation = 0,33                                                 AAR = 0,67

Fig. 2. 53 - Répartition des surfaces 
d’alimentation et d’ablation du glacier 
isérois de Grenoble et du glacier de la 
Romanche.
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Fig. 2. 54 - Contribution des bassins versants de la Maurienne, de Belledonne et de la Romanche à l’ali-
mentation du lobe de Moirans et de la basse Isère.

En effet, selon le schéma de Monjuvent, 
le dissipateur du bassin de la Romanche 
aurait une surface extrêmement réduite, 
constituée par l’aval du couloir glaciaire 
de Livet-Gavet et par la diffluence de la 
Mathésine. La  zone d’ablation serait alors 
quasiment inexistante (inférieure à 50 km2). 
Le bassin de la Romanche était occupé par 
un réseau glaciaire anastomosé d’une sur-
face de près de 1200 km2 dont 90 % situés 
en zone d’accumulation, soit une surface 
supérieure à 1000 km2. Force est de consta-
ter que l’hypothèse du barrage glaciaire est en 
contradiction avec les notions de dynamique 
glaciaire propre à tout appareil. En effet, la pro-
duction de glace drainée par le bassin versant de 
la Romanche doit être évacuée dans une zone 
d’ablation qui est proportionnelle à la zone d’ali-
mentation  (Kerschner, 1976 ; Gross et al., 1978), 
selon le ratio de 0,67 (AAR), couramment 
admis.
Au WGM, cet appareil présentait une épais-
seur de glace suffisante pour s’engager en 
rive droite dans la dépression de Luitel : 
l’altitude de la surface du glacier étant es-
timée à 1300 m face à la diffluence (Monju-
vent, 1978). Six kilomètres en aval, en rive 

gauche, le glacier s’engageait dans la large 
diffluence de la Mathésine à une altitude 
d’au moins 1 200 m. Cette paléogéographie 
implique une épaisseur de glace d’envi-
ron 1 000 m au franchissement du verrou 
du Conest-Combeloup situé quelques kilo-
mètres en aval de la ligne d’équilibre gla-
ciaire calculée. Une telle épaisseur de glace 
et la proximité de la LEG (10 à 15 km tout 
au plus) impliquent un débit de glace consi-
dérable au débouché du glacier de la Ro-
manche dans l’ombilic de Grenoble. Cette 
hypothèse suggère que les diffluences des 
vallées du Drac et de la Gresse auraient été 
alimentées par les glaces issues du bassin 
de la Romanche (fig.  2. 55). Quant au flux 
isérois, alimenté principalement par les ap-
pareils de la Maurienne et de  Belledonne, il 
drainait sensiblement la même surface que 
le bassin glaciaire de la Romanche. Mal-
gré une section plus large, la ligne d’équi-
libre étant distante de plus de 40 km de la 
confluence avec le glacier de la Romanche, 
c’est ce dernier qui présentait un débit plus 
important dans l’ombilic de Grenoble.  
Un autre argument plaidant en faveur d’un 
glacier de la Romanche qui s’écoule en rive 



256

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

gauche de la cluse de Voreppe et contribue 
à alimenter le lobe de Moirans doit ici être 
évoqué : 

Dans les ombilics de Grenoble et de Vizille, 
postérieurement au maximum d’extension 
des glaciers würmiens, se sont déposées 
des séries d’alluvions lacustres formant ter-
rasses. Ces alluvions fluvio-lacustres ont été 
recouvertes par une moraine dont la faible 
puissance est sans commune mesure avec 
les énormes dépôts glaciaires du maximum. 
Pour le glacier de l’Isère, ce sont les moraines 
de Poisat. Pour le glacier de la Romanche, 
les moraines de Champagnier témoignent 
de cette récurrence qui aurait atteint Uriage 
à la même période. Ainsi, la dernière crue 
de ce glacier lui permet encore d’occuper 
l’ombilic de Vizille et de diffluer dans la 
dépression d’Uriage. Cet épisode est syn-
chrone avec la position du glacier isérois 
qui obture la cluse de Grenoble et met en 
place la terrasse lacustre du Crey d’Eybens 
(280  m). La reconstitution paléogéogra-
phique montre que les glaciers de la Ro-
manche et de l’Isère ont atteint l’ombilic de 

Grenoble à la même époque. Ces observa-
tions invalident l’hypothèse de Monjuvent 
qui suggérait qu’au maximum würmien les 
glaces de la Romanche n’auraient pas dé-
passé cette position, cantonnée à l’ombilic 
de Vizille. 

2. 3. 2. 2 -  Les données pétrographiques

Dans l’objectif d’identifier les marqueurs pé-
trographiques des flux de la rive gauche  de la 
cluse de Voreppe, nous nous sommes intéres-
sés à la morphologie glaciaire du Plateau des 
Guillets. 
Moret (in Vivian et Ricq, 1969) suggérait que 
le glacier de la Romanche avait difflué sur le 
plateau des Guillets. L’argument essentiel de 
Moret pour faire des dépôts de Saint-Nizier 
des accumulations du glacier de la Romanche, 
s’appuyait sur la présence dans la moraine des 
Guillets de blocs erratiques d’amphibolites 
et des granites du Pelvoux. Afin de vérifier 
cette hypothèse, des prélèvements ont été ef-
fectués sur les blocs erratiques du rebord du 
Vercors (plateau des Guillets et Montaud), 
en rive gauche de la cluse de Voreppe. Le till 

Fig. 2. 55 – Représentation des diffluences du glacier de la Romanche en Mathésine, et dans les basses 
vallées du Drac et de la Gresse.
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d’ablation se caractérise dans ce secteur par 
une grande abondance de matériel cristallin 
(gneiss et granites divers). Douze blocs erra-
tiques, à faciès granitiques et gneiss divers, ont 
été étudiés (fig. 2. 56). La contribution d’Ar-
naud Pecher (LGCA) a permis d’identifier des 
gneiss amphiboliques partiellement migmati-
sés et notamment, un bloc erratique de granite 
du Cray issu du bassin du Vénéon.

1 – Gneiss amphiboliques

A - Répartition des blocs erratiques et descrip-
tion

De nombreux blocs erratiques de gneiss, d’am-
phibolite et de granite ont été observés sur le 

plateau des Guillet (Moret, 1928). Un bloc de 
gneiss amphibolique a été analysé. 

B - Description des faciès

L’observation macroscopique de l’échantillon 
suggère de le rattacher aux amphibolites mas-
sives qui se présentent sous l’aspect de lits ou 
de bancs plus ou moins lenticulaires ou bou-
dinés. Ce sont des roches très sombres, peu 
ou pas orientées, à grain millimétrique et à 
texture nématoblastique, pouvant parfois pré-
senter de la biotite. Par endroits (Aiguille du 
Plat de la Selle, Rouies, versant nord du col du 
Sellar), elles peuvent former l’essentiel de la 
roche et sont alors très souvent associées à des 
agmatites (Barféty et al., 1984).

Fig. 2. 56 – Localisation et litho-
logie des blocs erratiques étudiés 
dans l’ombilic de Grenoble. Si-
tuation des sites prélevés pour les 
analyses des minéraux lourds :
1 – Vif ; 2 - Vizille (Vivian et 
Ricq, 1969); 
3 et 4 - Engins (Delannoy, 1981); 
6 et 7 - Les Guillets (Vivian et 
Ricq, 1969) ;
8 – Les Guillets, (ce travail); 
9 – Monteynard (Vivian et Ricq, 
1969).
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C - Situation des affleurements sources
(fig. 2. 57)

A l’examen de ce faciès (en collaboration avec 
Arnaud Pêcher, UJF), une origine des Rouies, 
et du col du Sellar, dont les affleurements pré-
sentent de grandes similitudes avec le faciès 
analysé pourrait être proposée.  

2 – Granite du Cray  

A - Répartition des blocs erratiques et descrip-
tion

La diffluence du glacier alpin sur le Plateau 

de Montaud (sud de la Dent de Moirans) est 
responsable de nombreuses accumulations de 
blocs erratiques de granite. C’est dans ce sec-
teur qu’un bloc erratique de granite du Cray 
pu être identifié.

B - Description des faciès

C’est un granite aplitique à grain fin, montrant 
de manière caractéristique de nombreuses 
taches centimétriques de cordiérite pinnitisée. 
On y observe en outre de la muscovite, abon-
dante, de la biotite, en quantité très variable, et 
parfois des grenats millimétriques (Barféty et 
al., 1984 ; Debon et Lemmet, 1999),  (fig. 2. 58).

Fig. 2. 57 - Carte de localisation des affleurements de granite du Cray et des amphibolites massives dans 
le bassin versant du Vénéon.
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C - Situation des affleurements sources
(fig. 2. 57)

Ils forment une masse grossièrement circulaire 
au milieu du cirque du Soreiller en rive droite 
de la vallée du Vénéon. Cependant, il existe 
aussi un faciès à cordiérite parmi les granites 
de Turba – Lauranour, mais de type porphy-
rique et souvent orienté.

Conclusion sur les analyses pétrographiques

Un seul marqueur pétrographique fiable, 
représenté par le granite du Cray, suggère la 
présence d’un flux glaciaire de la Romanche 
s’écoulant en rive gauche de la cluse de 
Voreppe.

2. 3. 2. 3 -  L’apport des minéraux lourds 

L’hypothèse avancée par Falsan et Chantres 
(1879) qui considéraient que le glacier de la 
Romanche avait contribué à alimenter le lobe 
de Moirans était contredite par les travaux de 
Monjuvent (1978). Ce dernier envisageait que 
seul le glacier isérois diffluait dans la basse vallée 
du Drac et la basse Gresse.
L’hypothèse de Monjuvent (1978) s’appuyait sur 
les analyses microscopiques de la fraction fine 
des dépôts glaciaires de la basse Gresse à horn-

blende verte dominante, et qui présente une 
grande similitude avec le spectre isérois mesuré 
par Vivian (Vivian et Ricq, 1969). L’auteur faisait 
aussi référence aux travaux de Vivian et Ricq 
(1969) qui attribuaient uniquement  au glacier 
de l’Isère la genèse des moraines du plateau 
des Guillets.
Il était indispensable de vérifier s’il était pos-
sible de retrouver dans tous les dépôts étu-
diés des indices fiables sur la provenance des 
matériaux morainiques. La confrontation du 
spectre des minéraux lourds de la fraction fine 
aux analyses pétrographiques des blocs erra-
tiques qui composent la fraction grossière des 
accumulations morainiques peut permettre de 
confirmer ou de contredire les conclusions is-
sues des analyses pétrographiques.

• Distribution des minéraux lourds selon les 
bassins versants

Dans ce but, nous avons  recherché des échan-
tillons références de l’Isère et de la Romanche 
dans divers dépôts (fig. 2. 59) :

• dans la vallée de l’Isère ;
• dans le sud du Sillon Alpin, sur les mo-

raines du plateau de Champagnier attribuées 
au glacier de  la Romanche (Monjuvent, 1978) 
à Vif et Vizille.

Fig. 2. 58 - Détail macros-
copique d’un bloc erratique 
de granite du Cray : on 
identifie des taches caracté-
ristiques de cordiérite pin-
nitisée (cercle blanc au N), 
ainsi que des méga cristaux 
de feldspaths potassiques 
(cercle blanc au S).
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Nous avons présenté précédemment (cf. § 2. 2. 
3. 3)  le spectre des minéraux lourds du bas-
sin de l’Isère dont les proportions significatives 
peuvent être rappelées (Vivian et Ricq, 1969 ; La 
Treille, 1969 ; Hobléa, 1999 ; ce travail), (fig.2. 
59) :

• une prédominance de minéraux alpins fra-
giles : hornblende verte (de 39 à 44 %) et l’abon-
dance relative de la glaucophane (5 à 8%) ; 

• une association du grenat (13 à 19%) et de 
l’épidote (12 à 28%) ;

`
Les dépôts du glacier Drac-Romanche (Vivian 
et Ricq, 1969) se caractérisent principalement 
par : 

• la quantité importante de hornblende 
(entre 51 et 60%), peu altérée; 

• l’absence de glaucophane, de chloritoïdes 
et d’oxydes de titane ;

• les nombreux grenats (entre 31 et 36%) 
et l’épidote (moyenne 10%) moins abondante 

que dans le bassin de l’Isère 
• la présence de tourmaline et de zircons 

usés en  petite quantité et  uniquement sous 
forme de grains très usés et non de prismes ; 
Les spectres des minéraux lourds des échan-
tillons de la moraine du plateau des Guillets 
sont cohérents d’un auteur à l’autre (fig. 2. 60). 
On remarque la prédominance de la horn-
blende verte (de 35 à 57 %), l’importance des 
grenats (de 25 à 28%) et surtout l’absence de 
glaucophane. Les analyses du val d’Engins 
montrent une abondance de la hornblende 
verte (entre 45 et 57%) et les grenats sont re-
présentés dans les mêmes proportions qu’au 
plateau des Guillets (entre 10 et 30%). En rive 
droite de la cluse de Voreppe, la formation 
morainique de Monteynard a livré un spectre 
des minéraux lourds typiquement isérois, ca-
ractérisé par la présence de la glaucophane. 
On constate que la glaucophane est absente de 
tous les échantillons du plateau des Guillets 

Minéraux

Site / Auteurs
Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. Zir. Stt. Dist. Sph..Rt Div.

Isère  
(ce travail)

Montmélian
25% 13% 5% 44% 10% 1% 2%

Val du 
Bourget 

(Vivian  et 
Ricq)

12% 11% 10% 48% 10% 3% 2% 4%

Isère 
(Vivian et 

Ricq)
28% 18% 8% 39% 7%

Isère (Hobléa)
Divers 

échantillons
25% 19% 7% 39    % 5% 2% 3%

Romanche 
Vizille (Vivian 

et Ricq)
9% 31% 0 60%

Romanche 
Vif    (Vivian et 

Ricq)
11 % 36% 0 51 % 2%

Fig. 2. 59 - Cortèges des minéraux lourds des moraines würmiennes Isère et Romanche (d’après Vivian 
et Ricq, 1969 ; Hobléa, 1999).
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et du Val de Lans. De ce fait, nous attribuons 
les dépôts morainiques de la rive gauche de la 
cluse de Voreppe au glacier de la Romanche. 
Ainsi, la carte (fig. 2. 61) reconstitue les flux 
glaciaires ayant contribué à l’alimentation du 
lobe de Moirans et de la basse Isère.
Cette hypothèse est en contradiction avec 
les travaux de Vivian et Ricq (1969), qui 
concluaient ainsi : « c’est le glacier de l’Isère qui 
est à l’origine des petits vallums de Saint. Nizier – 
les Guillets ». 

• Origine controversée de la glaucophane 
dans la vallée du Drac 

La basse vallée du Drac étudiée par Monju-
vent (1978) pose en effet un problème : les 
sables des Silvain et de la Cluze se sont dé-
posés dans un lac d’obturation glaciaire de 
cote minimale de 755 m (Monjuvent, 1978). 
L’auteur, envisageait à juste titre qu’ils 
avaient été apportés non par le Drac ou un 

de ses affluents, mais simplement par le 
glacier isérois : « Ils auraient été sélectionnés 
par lessivage de la moraine dans le front de fu-
sion lacustre et déposés en avant au cours de 
la progression, puis recouverts par le glacier et 
la moraine ». C’est ainsi que sur la base de 
leur composition minéralogique (épidote, 
grenat, hornblende, zircon, tourmaline, ana-
tase, glaucophane et chloritoïde), Monju-
vent (1978) postulait que la plus grande par-
tie du matériel sableux, malgré son faciès 
très fin et homogène, provenait du bassin de 
l’Isère, apporté par les glaciers du Grésivau-
dan. L’auteur s’appuyait principalement sur 
la présence de  glaucophane et de chlorite 
(Vivian et Ricq, 1966, Monjuvent, 1967, La-
treille, 1969) minéraux caractéristiques du 
bassin isérois (Maurienne et Tarentaise). 
La réalité est peut-être plus complexe. Ces 
sables proviennent en partie de l’érosion et 
du remaniement des moraines de fond plus 
anciennes (MIS 6) par le glacier remontant 

Minéraux

Site /
Auteurs

Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. Zir. Stt. Dist. Sph..Rt Div.

Engins 
1, Furon 

(Delannoy)
36% 10% 0 45% 4% 5%

Engins 
2, Furon 

(Delannoy)
9% 30% 0 57% 4%

Monteynard 
RD

(Vivian et Ricq)
22,5 % 27 % 1 % 47, 5 % 1%

Les Guillets 
RG

(ce travail)
 10 % 14%  0 35 % 25% 10% 2% 4%

Laliarey, 
Furon

(Vivian et Ricq)
8% 25% 0 35% 15% 10%

Les Guillets 
RG

(Vivian et Ricq)
10% 28% 0 45% 10% 6%

Fig. 2. 60 - Cortèges des minéraux lourds des  moraines würmiennes dans l’ombilic de Grenoble et la cluse 
de Voreppe, rive droite et rive gauche (d’après Vivian et Ricq, 1969 ; Delannoy, 1981 ; ce travail).



262

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

Fi
g.

 2
. 6

1-
 P

al
éo

gé
o-

gr
ap

hi
e  d

es
 g

la
ci

er
s 

de
 la

 R
om

an
ch

e  
et

 
de

 l’
Is

èr
e  ;

 re
co

ns
ti

-
tu

tio
n 

de
s 

flu
x 

da
ns

 
l’o

m
bi

lic
 de

 G
re

no
bl

e, 
l’o

m
bi

lic
 d

e 
M

oi
ra

ns
 

et
 la

 b
as

se
 Is

èr
e.



263

2 - Alimentation des lobes de piémont

les basses vallées du Drac au WGM. En ef-
fet, au cours des glaciations antéwürmiennes 
(MIS 6, 8, 10), la diffluence du glacier de la 
Durance par le col Bayard rejoignait les gla-
ciers du Drac, de la Bonne et de la Séveraise 
en Champsaur et s’écoulait en direction du 
Grésivaudan. La moraine de fond tapissant la 
basse vallée du Drac était donc enrichie par 
les apports issus du bassin versant de la Du-
rance, source possible de glaucophane. 

Conclusion sur les minéraux lourds

Le spectre des minéraux lourds du plateau 
des Guillets carractérise le bassin de la Ro-
manche par la forte proportion de la horn-
blend verte et l’absence de la glaucophane. La 
détermination des minéraux lourds confirme 
ainsi les analyses pétrographiques des blocs 
erratiques.

Conclusion sur l’alimentation  
du lobe de Moirans

La reconstitution de la LEG du glacier de la 
Romanche montre que 90 % de son bassin 
versant était situé en zone d’accumulation. 
Cette valeur permet ainsi d’envisager une 
extension de la zone d’ablation de cet ap-
pareil, débordant largement de l’ombilic de 
Grenoble. Le cortège des minéraux lourds 
contenus dans la fraction fine des moraines 
du plateau des Guillets confirme notre iden-
tification  pétrographique qui s’appuie sur un 
marqueur déterminant du bassin versant du 
Vénéon. Les résultats confirment les hypo-
thèses des auteurs anciens, (Lory, 1860-1864 
; Falsan et Chantre, 1879-1880 ; Moret, 1928) 
qui attribuaient la construction d’une partie 
de l’amphithéâtre morainique de Moirans 
aux glaciers de la Romanche. 

Conclusion générale sur l’alimentation  
des lobes de piémont

De ce travail, nous retiendrons que le lobe de 
Wangen du glacier du Rhône était principa-
lement alimenté par la glace issue du Valais. 
Cette reconstitution s’appuie sur les analyses 
pétrographiques. En ce qui concerne l’ali-
mentation du «lobe lyonnais», les analyses 
confirment l’appellation initiée par Falsan 
et Chantre (1879-1880) de «glacier delphi-
no-savoisien». En effet, les résultats des ana-
lyses pétrographiques des blocs erratiques, 
appuyés par la détermination des minéraux 
lourds contenus dans la fraction fine des dé-
pôts glaciaires, suggèrent que la totalité des 
glaces du lobe de piémont lyonnais provenait 
des zones d’accumulation de la partie interne 
des Alpes du Nord françaises : sud du massif 
du Mont-Blanc, Beaufortin, Tarentaise et une 
partie de la Maurienne. In fine, le glacier du 
Rhône valaisan n’a jamais contribué à l’ali-
mentation du lobe lyonnais.
Enfin, en nous appuyant sur la reconstitution 
de la ligne d’équilibre glaciaire, sur le cortège 
des minéraux lourds contenus dans la fraction 
fine des dépôts glaciaires et sur les analyses 
pétrographiques, la construction d’une par-
tie de l’amphithéâtre morainique de Moirans 
peut être attribuée au glacier de la Romanche 
dont la puissance a été souvent sous-estimée.
A l’issue de ce travail, il est possible de pro-
poser une carte paléogéographique de re-
constitution des flux des glaciers du Rhône, 
de l’Arve et de l’Isère au WGM (Fig. 2. 62).

Il importe, à la suite de cette reconstitution de 
préciser le contexte paléogéographique des 
zones d’alimentation des lobes de piémont. 
La suite de cette étude va ainsi s’attarder sur 
les zones d’accumulation des quatre grands 
appareils glaciaires du Rhône, de l’Arve, de 
l’Isère et de la Romanche et leurs interactions 
avec les grandes cluses et les massifs subal-
pins.
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Fig. 2. 62 - Carte générale de reconstitution des flux des glaciers du Rhône, de l’Arve et de l’Isère au 
WGM.
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Après avoir reconstitué l’alimentation des 
lobes de piémont, ce chapitre va s’attacher à 
l’étude des zones d’accumulation. Ce travail 
s’attardera plus particulièrement sur les 
transfluences et diffluences de la couverture 
glaciaire des hauts reliefs alpins. C’est-à-dire 
en Valais, dans le massif du Mont-Blanc, 
en Vanoise et dans le massif des Ecrins. 
Les reconstitutions paléogéographiques 
présentées s’appuient principalement sur les 
formes d’érosion glaciaire et dans une moindre 
mesure sur la pétrographie des dépôts 
glaciaires. Les interactions entre les différents 
bassins versants étaient nombreuses, en raison 
d’une couverture glaciaire continue. Les 
vallées étant occupées par des épaisseurs de 
glace pluri-hectométriques à kilométriques, de 
nombreux cols et interfluves étaient débordés 
par les flux glaciaires. 
Une attention particulière a été apportée 
à la reconstitution paléogéographique de 
l’englacement de cette zone, utilisant alors 
une méthode désormais traditionnelle, basée 
sur la cartographie des «trimlines». Appliquée 
initialement à la région du massif du Mont-
Blanc (Porter et Orombelli, 1982) et au centre 
de la Suisse (Florineth et Schlüchter, 1998), 
cette méthode a été étendue à notre terrain 
d’investigation : la haute vallée du Rhône 
(Valais), le bassin de l’Arve, les bassins de 
Tarentaise et de Maurienne (massif de la 
Vanoise), puis le  bassin de la Romanche 
(massif des Ecrins). 

• Le modelé glaciaire

II est généralement admis que le modelé 
actuel des vallées alpines est directement 
hérité de l’érosion glaciaire, qu’il n’est 
donc qu’un modelé à peine retouché par 
l’érosion post-glaciaire et voilé par les 
dépôts récents, surtout en haute montagne. 
Dans cette zone, située intégralement dans 
la partie montagneuse, le modelé glaciaire 
est effectivement peu retouché. Bien sûr, les 
crêtes et les parois élevées sont garnies, à 
leur pied,  de talus d’éboulis qui gomment 
souvent les pieds de versants mais sans 

apporter de modifications profondes au 
relief lui-même. 

Les trimlines

Les massifs cristallins externes et internes 
sont majoritairement constitués de granites 
et de gneiss, qui ont favorisé une bonne 
préservation du modelé d’érosion glaciaire. 
L’érosion glaciaire représente la somme de 
plusieurs processus (abrasion, délogement, 
eaux de fonte) ; leurs jeux conjoints permettent 
ainsi de définir un modelé d’érosion glaciaire 
caractéristique (Agassiz, 1838 ; Ballantyne, 
1997 ; Benn et Evans, 1998). La morphologie et 
la préservation de ce modelé d’érosion glaciaire 
sont dépendantes, par ailleurs, de la lithologie 
du substrat, de sa structure, mais également 
de la nature des processus d’altération. 
Afin de définir la surface maximale 
d’englacement, on utilisera la limite supérieure 
de ce modelé glaciaire, la «trimline» (Thorp, 
1981) (cf. III. 3. 1).
Les «trimlines» ainsi cartographiées montrent 
toutes un modelé identique mais également une 
très bonne préservation des formes d’érosion 
glaciaire, contrastant avec les formes d’érosion 
périglaciaire. Cette limite correspond à une 
période d’englacement paroxysmale dont l’âge 
relatif peut être discuté. 

L’âge des trimlines

La morphogenèse d’une chaîne de montagnes 
résulte principalement de l’action conjointe 
d’un ensemble de processus d’érosion 
mécanique et chimique. On observe des 
processus liés à la décompression post-glaciaire 
au cours de laquelle les versants vont subir un 
rééquilibrage de pression dû à la disparition 
de la glace. Des phénomènes de cryoclastie et 
thermoclastie des versants entrent également 
en jeu. 
A partir des données de terrain et de différents 
travaux, nous pouvons proposer une 
approche quantitative de ces processus qui a 
été appliquée initialement au massif du Mont-
Blanc (Coutterand et Buoncristiani, 2006). 

3 -   Diffluences et transfluences en zones d’alimentation
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L’observation des roches moutonnées, encore 
recouvertes par un glacier durant le Dryas 
récent (12 000 cal BP), montre une érosion 
différentielle postglaciaire de 40 mm entre un 
filon de quartz et la surface du granite, soit une 
érosion postglaciaire minimale de 4 mm/ka ; 
cette valeur représente l’érosion différentielle 
mais non l’érosion totale du substratum, la 
veine de quartz étant également affectée par 
l’érosion.  Cependant, l’altitude, l’orientation 
des versants et la couverture nivale sont 
des paramètres agissant directement sur les 
valeurs d’érosion. Certains auteurs proposent 
ainsi des valeurs moyennes de 10 mm / ka 
(Einsele, 1992 ; Press et Siever, 1986 ; Bierman, 
1993). En utilisant cette valeur, une ablation 
moyenne minimale du modelé glaciaire de 
0,25 m est calculée depuis le MIS 2 (~ 25 000 
BP), puis de 0,60 m depuis le MIS 4 (~ 60 000 
BP) et finalement de 1,70 m depuis le MIS 6 (~ 
170 000 BP). A partir de ces données, il apparaît 
que l’érosion des surfaces d’origine glaciaire 
est un processus rapide. Ainsi, à l’échelle du 
Pléistocène, les «trimlines» étudiées sont donc 
relativement jeunes.

Un autre argument permettant d’estimer l’âge 
des trimlines est d’ordre paléogéographique. 
La cartographie des dépôts montre des exten-
sions glaciaires sur le piémont du complexe 
Arve-Rhône-Isère très proches pour les trois 
derniers épisodes glaciaires (Monjuvent, 1978 ; 
Mandier, 1984). On constate, en effet, qu’une 
distance d’environ 10 à 15 kilomètres sépare 
les fronts morainiques attribués à la dernière 
et l’avant-dernière glaciations (MIS 2 - 4 et 6), 
(Mandier, 1984). Etant donné ce faible écart 
de longueur, nous devons admettre que les 
surfaces des glaciers des trois derniers stades 
isotopiques froids présentaient des altitudes 
similaires dans les zones amont, à quelques 
mètres ou dizaines de mètres près (Lliboutry, 
1965 ; Monjuvent, 1978). Par conséquent, les 
mêmes surfaces d’érosion ont été reprises par 
les glaciers des derniers stades isotopiques 
froids. La glaciation la plus étendue («most ex-
tensive glaciation», MEG) correspondrait à un 
stade froid beaucoup plus ancien (MIS 8, 10, 
ou 12 ?) dont il ne subsiste que de rares formes 
d’érosion globale comme les épaulements du 

Môle dans la basse vallée de l’Arve (Verniory, 
1937 ; Deleau, 1973). 
Ces deux approches, confirmées par la 
remarquable préservation des « trimlines » 
dans les massifs cristallins, suggèrent une mise 
en place récente. De ce fait, ces formes d’érosion 
sont attribuées au maximum d’englacement 
(WGM) de la dernière glaciation (Florineth et 
Schüchter, 1998 ; Coutterand et Buoncristiani, 
2006).

• Les diffluences

Une diffluence et une transfluence se 
définissent comme le débordement d’un 
glacier par un seuil, un col, ou, le point 
bas d’un interfluve. Monjuvent (1978) 
considère une langue diffluente comme un 
glacier élémentaire, isolé, ayant ses propres 
caractéristiques répondant aux lois générales 
d’écoulement de la glace (Llboutry, 1965, 
1975 ; Monjuvent, 1978). Cette situation peut 
être envisagée en zone d’ablation. Cependant, 
à proximité de la ligne d’équilibre glaciaire et 
à fortiori en zone d’alimentation, les débits de 
glace s’en trouvent renforcés et influencent 
alors l’extension d’une langue diffluente.

3. 1 - Le massif du Mont-Blanc et le bas-
sin de l’Arve

3. 1. 1 – Géomorphologie et  reconstitution 
paléogéographique

Un travail portant sur la reconstitution 
paléogéographique de la région du massif du 
Mont-Blanc au WGM a été proposé (Coutterand 
et Buoncristiani, 2006). Cette étude montre 
que, dans cette région, les vallées étudiées 
présentent sur leurs versants les traces d’une 
occupation glaciaire jusqu’aux altitudes de 
2 500-2 800 mètres dans les secteurs amont et 
autour de 2 000 mètres dans les secteurs aval. 

• Versant oriental du massif du Mont- Blanc 
(Val Ferret italien et Val Ferret suisse)

Ce versant du massif du Mont-Blanc est 
constitué par des granites et montre des parois 
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dont les commandements dépassent 2 000 
m ; cette lithologie permet la préservation 
des formes d’érosion (Burri, 1974). L’altitude 
atteinte par la surface du glacier est bien 
matérialisée par les « trimlines » (fig. 3. 1) 
que l’on peut observer entre le Catogne 

(présence de blocs erratiques de granite sur 
les épaulements) et le col de la Seigne (sud 
du Val Veny), mais également, grâce à son 
enregistrement dans le Val Veny sur le Mont 
Chétif et dans le Val Ferret italien sur le Mont 
de la Saxe (Porter et Orombelli, 1982).

Fig. 3. 1 – Cartographie des principales trimlines du massif du Mont-Blanc (cf. liste en annexe).
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• Région septentrionale du massif du Mont-Blanc

Dans le Val Ferret suisse, le Catogne, (2 598 m), 
distant de 6 km de l’axe de la vallée du Rhône, 
présente, sur l’arête sud un large épaulement 
de roches moutonnées (gneiss anatectiques de 
la bordure orientale du massif du Mont-Blanc) 
à l’altitude de 2 240 m. La présence de blocs 
erratiques de granite confirme les apports du 
glacier de Ferret. Ainsi, la surface du glacier 
devait s’établir vers 2 300 m d’altitude à la 
verticale d’Orsières (Burri, 1974).
Dans le même secteur, un indice remarquable 
témoigne de l’épaisseur de glace et de la 
puissance du glacier de Ferret au cours du 
WGM (n° 17, fig. 3. 1) : sur le versant droit 
de la Drance de Ferret, entre Sembrancher 
et Orsières, on découvre plusieurs blocs de 
granite du Mont-Blanc à environ 1 800 mètres 
d’altitude (alpage du Larzey) ; ils n’ont pu 
être apportés que par le glacier de Ferret et 
correspondent aux dépôts transportés en rive 
droite du glacier (fig. 3. 2). Ils démontrent 
ainsi que le glacier d’Entremont devait être 
repoussé et pincé contre sa rive droite par 
le volumineux glacier de Ferret qui drainait 
toute la partie nord-orientale du massif du 
Mont-Blanc. L’écoulement des deux appareils 
débordait alors les crêtes (> 2 200 m d’altitude) 
et passait en rive gauche de la vallée de Bagnes 
(Burri, 1974). 

• Aiguilles Rouges et massif du Haut Chablais 

Limité au S-E par l’Eau Noire, le massif du 

Haut Chablais a généré un englacement puis-
sant. La lithologie (roches sédimentaires) a 
néanmoins très mal préservé les formes d’éro-
sion glaciaire. En revanche, dans le vallon de 
Trè-les-Eaux  (fig. 3. 3) et en rive gauche du 
vallon de Barberine, le socle affleure. De ce fait, 
on peut s’appuyer sur les formes d’érosion et 
notamment les trimlines de la rive gauche. 
Elles permettent une reconstitution fiable du 
glacier qui occupait le cirque délimité par 
l’arête du Mont Ruan - Tours Salières - Pointe 
d’Aboilons. La glace atteignant plus de 2 600 m 
face au col du Tenneverge (2 484 m) permettait 
alors la mise en place d’une diffluence vers la 
vallée du Giffre.

• Versant occidental du massif du Mont-Blanc

La cartographie des trimlines et épaulements, 
correspondant aux confluences des appareils 
issus du massif du Mont-Blanc avec le glacier 
principal de la vallée de l’Arve, permet de 
reconstituer l’altitude atteinte par la surface 
du glacier occupant la vallée de Chamonix. 
On observe cette limite altitudinale à 2 550 m 
au débouché du glacier du Tour, 2 500 m au 
glacier d’Argentière, 2 400 m à la Mer de Glace 
(Vallot et al., 1924), et 2 300 m au glacier de 
Bionnassay. 

• Sud du massif et Val Montjoie

Les trimlines sont bien enregistrées en 
rive droite du Val Montjoie et atteignent 
l’altitude de 2 400 m ; elles témoignent de 

Fig. 3. 2 - Nord-est du massif du Mont-blanc, glacier de Ferret et d’Entremont (d’après Burri, 1974).
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Fig. 3. 3 - Mise en évidence 
de la trimline à partir de 
la différence de modelé : 
exemple du versant sud de 
l’Aiguille de Loria (gneiss) 
en rive gauche du vallon de 
Trè les Eaux.

Fig. 3. 4 - Modèle paléogéo-
graphique du WGM résul-
tant du croisement entre la 
reconstitution de la surface 
pléniglaciaire et la topo-
graphie actuelle (équidis-
tance des courbes de niveau 
100 m).

l’écoulement du glacier de 
Tré la Tête. En rive gauche 
de la vallée du Bon-Nant, au 
sud du col du Joly, l’aiguille 
de Roselette (paragneiss) 
présente une  trimline à 
2250 m d’altitude. Ainsi, ces 
observations permettent de 
proposer une altitude de la 
surface du glacier entre 2 350 
et 2 400 m sur le haut Val 
Montjoie. 
La cartographie proposée 
des  trimlines a permis de 
réaliser une base de données 
de 72 points documentant 
la paléo-surface glaciaire 
(Coutterand et Buoncristiani, 
2006). A partir de cette base 
de données et en utilisant la 
méthode d’interpolation de 
type « krigeage », la paléo-
surface a pu être reconstituée 
et géoréférencée. A l’aide 
du Système d’Information 
Géographique (IDRISI), la 
topographie actuelle (STRM 
90) et la paléo-surface 
würmienne ont pu être 
croisées. Une reconstitution 
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paléogéographique de la zone étudiée durant 
le WGM a ainsi été proposée (fig. 3. 4).

3. 1. 2 - Reconstitution des flux 
et diffluences 

A partir de cette reconstitution, la surface des 
glaciers dépassant souvent l’altitude de 2 400 – 
2 800 m, selon les secteurs, a permis aux écou-
lements de s’affranchir des contraintes de la 
topographie. Ainsi, la surface pléniglaciaire 
occupait toutes les dépressions, ennoyant de 
nombreux reliefs et interfluves de la périphé-
rie du Mont Blanc. Cinq zones d’accumula-
tion ont pu être mises en évidence : la haute 
vallée de l’Arve (altitude 2 400 m), le haut val 
Montjoie, (altitude 2 400 m), le haut Val Ferret 
italien (altitude 2 800 m), le haut Val Veny, (al-
titude 2 850 m) et la haute vallée des Glaciers, 
(altitude 2 800 m). En regard de ces résultats, il 
apparaît que la paléo-surface glaciaire présente 
une différence altitudinale de l’ordre de 400 
m entre le versant septentrional et le versant 
méridional du massif du Mont-Blanc :  la zone 
méridionale étant la plus élevée. Cette diffé-
rence d’altitude pourrait être attribuée à une 
alimentation plus importante des bassins ver-
sants situés au S-E du massif du Mont-Blanc. 
Cette situation pourrait être expliquée par une 
augmentation de l’activité des perturbations 
provenant du sud, comme le proposait déjà 
Florineth (1998), pour le 
S-E des Alpes suisses où 
il définissait une circula-
tion de sud dominante. 
Cependant, ces 400 m de 
différence peuvent s’ex-
pliquer également par 
une altitude plus élevée 
du substratum du Val 
Veny et du Val Ferret 
qui reste inconnue à ce 
jour, du fait du remplis-
sage post-glaciaire. La 
reconstitution paléogéo-
graphique de la région 
du massif du Mont-Blanc 
permet de  confirmer 
certaines diffluences gla-

ciaires déjà connues et de mettre en évidence 
d’autres diffluences qui peuvent être détaillées 
comme suit (fig. 3. 5) :

• Région septentrionale du massif du Mont-Blanc

La diffluence des glaciers du Tour et d’Argen-
tière vers le glacier du Rhône est reconnue  (De 
Martonne, 1931 ; Corbin et Oulianoff, 1929, 
1931, 1934). Les flux issus du glacier du Tour 
et d’Argentière, bloqués au sud par l’écoule-
ment de la Mer de Glace, alimentaient le gla-
cier du Rhône par les vallées de l’Eau Noire 
et du Trient dès que leur surface dépassait 
1600 m d’altitude sur les flancs de la vallée de 
l’Arve. Au nord du col des Montets, à proxi-
mité du sommet de la montagne des Posettes 
(2 200 m), on observe dans les conglomérats 
permo-carbonifères (faciès Verrucano) un poli 
glaciaire strié et bien préservé (Kelly et al., 
2004), confirmant la direction de l’écoulement 
selon un axe SSE-NNW, soit en direction de la 
vallée du Rhône (fig. 3. 6). Cette exceptionnelle 
préservation du poli glaciaire strié est liée à la 
présence de dépôts glaciaires ayant protégé ce 
modelé depuis le WGM.

L’hypothèse d’une diffluence du glacier de Bé-
rard vers le bassin de la Diosaz est confirmée 
par les trimlines du vallon de Bérard qui at-
teignent respectivement 2 600 m en amont et 

Fig. 3. 6 - Poli glaciaire et stries affectant  les conglomérats permo-carbo-
nifères sur la crête sommitale des Posettes (2210 m).
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2 450 m d’altitude en aval, tout comme la mor-
phologie du col de Bérard. Les trimlines car-
tographiées sur la retombée occidentale des 
Aiguilles Rouges dans la vallée de la Diosaz 
présentent des altitudes inférieures comprises 
entre 2 500 m en amont (Aiguille du Pouce) et 
2 300 versant occidental du Brévent. 
Ces indices géomorphologiques permettent 
d’envisager une diffluence du glacier de la 
Diosaz par le col d’Anterne (2 257), la surface 
du glacier ennoyant probablement les Frettes 
de Villy (2 430 m). Malgré tout, aucun témoin 
(matériel cristallin) n’a été observé sur le ver-
sant nord du col d’Anterne et dans la vallée du 
Giffre, en raison des remaniements postérieurs 
les glaciers locaux.

• Versant occidental du massif du Mont-Blanc  

L’altitude minimale de 2 400 m atteinte par le 
glacier de l’Arve sur l’ombilic de Chamonix 
permet d’envisager deux diffluences vers le 
bassin de la Diosaz : 
- la première, hypothétique, par le col Cornu 
(2 414 m), 
- la seconde, plus vraisemblable, par le col du 

Brévent (2 368 m). C’est notamment la mor-
phologie de ce dernier qui plaide en faveur 
de cette hypothèse ; elle est confortée par l’as-
pect du versant de la Diosaz du massif des Ai-
guilles Rouges présentant de vastes surfaces 
de roches moutonnées qui s’élèvent jusqu’aux 
cols précités.

Dans le Val Montjoie, les altitudes des trimlines 
du glacier de Tré la Tête et de l’Aiguille de Ro-
selette mettent en évidence le fonctionnement 
de deux diffluences : 
- la première par le col de la Fenêtre (2 240 m), 
- la seconde  par le col du Joly (1 989 m). 
Les glaces du haut Val Montjoie débordaient 
donc vers le Beaufortin comme l’attestent les 
blocs cristallins observés sur le versant méri-
dional du col du Joly (fig.3. 7). 
De même, les blocs erratiques rencontrés au 
sud des crêtes du Mont d’Arbois (1 827 m) 
prouvent que les arêtes situées au N-W du 
Mont Joly ont été recouvertes par l’écoulement 
provenant du massif du Mont-blanc (Mennes-
sier et al. 1977).

Fig. 3. 7 – Seuil de diffluence du col du Joly : les flèches matérialisent les flux issus du glacier de Tré la 
Tête vers le bassin versant du  Beaufortin.
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• Versant oriental du massif du Mont-Blanc 

Le glacier de Ferret italien a difflué par les Pe-
tit et Grand cols Ferret (2 490 m) vers le glacier 
du Rhône (Kelly et al., 2004), comme le suggère 
l’altitude de 2 800 m atteinte par les  trimlines 
entre le Grand col Ferret et le Mont Rouge de 
Gruetta. Il en est de même dans le Val Veny, 
(surface de la glace 2 850 m), où le glacier a non 
seulement difflué par col de la Seigne (2516 m), 
vers la vallée des Glaciers, mais aussi par le col 
de Chavannes (2 603 m) en direction du bassin 
de la Thuile (Porter et Orombelli, 1982). 
Enfin, dans la vallée des Glaciers, le Cormet de 
Roselend (1 968 m) a été occupé par une puis-
sante diffluence des glaces du Mont-Blanc is-
sue du Val Veny via le col de la Seigne.  

• Hypothèse d’une diffluence des glaces du 
Mont-Blanc par le col du Petit Saint Bernard

En raison des altitudes atteintes par la couver-
ture glaciaire dans le haut Val Veny, le glacier 
a débordé les interfluves situés entre la pointe 
de Léchaud (3 128 m) et le mont Favre (2 967 
m), s’écoulant en direction du bassin de la 
Thuile (Porter et Orombelli, 1982) et rejoignant 
le flux issu du glacier du Ruitor. Il est vraisem-
blable que la surface de la glace atteignait près 
de 2 600 m d’altitude sur le haut bassin de la 
Thuile. On peut, dès lors, envisager qu’une 
diffluence a emprunté le col du Petit Saint Ber-
nard (2 188 m), alimentant alors le glacier de 
l’Isère. Notre hypothèse s’oppose à celle de 
Onde (1937) qui envisageait plutôt un écoule-
ment du glacier de l’Isère vers le glacier de la 
Baltéa. Mais cet auteur ne pouvait, à l’époque, 
s’appuyer sur les travaux récents de reconsti-
tution paléogéographique du versant méridio-
nal du massif du Mont-Blanc (Porter et Orom-
belli, 1982 ; Coutterand et Buoncristiani, 2006).

Conclusion sur la région du massif du Mont-
Blanc

Cette reconstitution paléogéographique du 
massif du Mont-Blanc apparaît fiable, car les 
roches endogènes (granite et roches métamor-
phiques) permettent une bonne préservation 

du modelé d’érosion glaciaire et, de ce fait, 
une lecture encore nette des formes d’érosion 
glaciaire. 
Cette reconstitution démontre que l’altitude 
atteinte par l’englacement de la région du mas-
sif du Mont-Blanc permettait la mise en place 
d’importantes diffluences vers les bassins ver-
sants voisins. C’est ainsi que le Beaufortin était 
parcouru par deux flux majeurs issus de la 
partie méridionale du massif du Mont-Blanc : 
les diffluences du col du Joly et du Cormet de 
Roselend.
Au nord du massif, les flux glaciaires issus des 
bassins du Tour et d’Argentière étaient tribu-
taires du glacier du Rhône. Les zones d’accu-
mulation du nord du massif du Mont-Blanc 
constituaient alors un obstacle à l’écoulement 
des glaces valaisannes, contraignant le glacier 
du Rhône à s’écouler vers le nord au niveau du 
coude de Martigny.

3. 2 – La haute vallée du Rhône  et le 
Valais

Au WGM, cette région était occupée par un des 
plus puissants réseaux glaciaires des Alpes. Le 
glacier du Rhône drainait une surface de près 
de 4 000 km2. Totalement situé en zone d’ali-
mentation, le cours principal était non seule-
ment alimenté par les glaciers latéraux, mais 
s’auto-alimentait également tout le long de 
son cours jusqu’à son débouché dans le bassin 
lémanique.  

3. 2. 1 - Géomorphologie et  reconstitution 
paléogéographique

La cartographie et l’interprétation des formes 
d’érosion glaciaire « trimlines » de la haute 
vallée du Rhône ont été facilitées par la 
présence de roches endogènes. La remarquable 
préservation du modelé glaciaire sur les granites 
de l’Aar de la région du Grimsel a permis aux 
auteurs de reconstituer la paléogéographie du 
maximum d’englacement au WGM (Florineth 
et Schlüchter, 1998). Ces derniers  ont ainsi 
mis en évidence la présence d’un « icedome »,  
centré sur la vallée de Conches (haute vallée 
du Rhône), entre le Grimselpass et le village 
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d’Oberwald, et dont la surface atteignait une 
altitude d’environ 2 800 - 2 900 m. Cependant, 
cette interprétation serait à reconsidérer. En 
effet, la formation d’un icedome est difficilement 
concevable sur une vallée dont la dénivelée 
depuis les interfluves a pu atteindre 1 500 m. 
Selon Michel Vallon, LGGE (communication 
personnelle), les fluages de la glace basale au fond 
de l’auge limitent toute accrétion en surface et 
lorsque l’on observe des glaciers analogues dans 
les chaînes montagneuses en marge de la calotte 
glaciaire groenlandaise, on remarque que les 
surfaces glaciaires présentent une topographie 
très régulière, extrêmement lissée et nivelée par 
la glace qui ennoie les interfluves et les talwegs 
préexistants (fig. 3. 8).

La reconstitution paléogéographique de l’engla-
cement a été rendue possible grâce aux affleure-
ments de roches cristallines localisés principale-
ment en rive droite sur le versant méridional du 
massif de l’Aar. 
Complétant les reconstitutions de nos prédéces-
seurs (K. Arn, 1998 ; Florineth et Schlüchter, 1998 ; 
Kelly et al., 2004), la carte paléogéographique 
présentée, sur  laquelle ont été reconstituées les 

diffluences s’appuie sur le levé cartographique 
des trimlines (fig. 3. 9).
Ce travail a été, en partie, réalisé par Kelly (2003, 
2004) qui s’appuie, comme ses prédécesseurs 
sur la cartographie des «trimlines», lui permet-
tant ainsi de reconstituer la paléogéographie du 
glacier du Rhône et des vallées latérales jusqu’à 
Martigny. Ainsi en Valais, l’interprétation des 
formes d’érosion lui permet de mettre en exer-
gue une vaste zone d’accumulation centrée sur 
Zermatt (Mattertal) à l’altitude de 3 000 - 3 100 
m, où elle envisage la présence d’un «icedome». 
L’auteur mentionne également de nombreuses 
microformes d’érosion glaciaire et des roches 
moutonnées striées qu’elle attribue au «LGM»                       
(20 000 BP). Cette interprétation prête à confu-
sion, à l’exemple des stries du Betmergrat en rive 
gauche du glacier d’Aletsch. Ces microformes 
sont en effet dans un excellent état de préservation 
et sont liées aux ultimes débordement de l’inter-
fluve situé entre le Bettmerhorn et le Furkahorn 
(Bettmergrat), par le glacier d’Aletsch pendant le 
Tardiglaciaire. Les travaux ont démontré que les 
micro-formes d’érosion glaciaire disparaissent 
très rapidement par l’altération et l’érosion mé-
canique (Campy et Macaire, 2003 ; Coutterand 

Fig. 3. 8 – Exemple de nunataks de la partie occidentale de la calotte glaciaire du Groenland © L. Moreau.
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et Buoncristiani, 2006).   
Quelques divergences d’interprétation pa-
léogéographique apparaissent entre notre re-
constitution et celle de Kelly. En effet, l’auteur 
a cartographié et digitalisé les trimlines, puis 
s’est raccordée à la paléo-surface du glacier du 
Rhône de la carte de Jäckli (1970, digitalisée 
par Heger (1995), sans y apporter les correc-
tions nécessaires inhérentes aux altitudes des 
trimlines. Ainsi, par le fait d’introduire des 
incohérences altitudinales dans un système 
d’information géographique, la reconstitution 
paléogéographique numérique est erronée et 
aboutit à une surface du glacier du Rhône dé-
primée au centre de sa vallée par rapport aux 
trimlines latérales, alors que le glacier est censé 
largement diffluer dans Binntal (K. Arn, 1998). 
Dans la réalité, la surface du glacier devait être 
uniforme à une altitude légèrement supérieure 
à celles des trimlines du Binntal et de la vallée 
du Rhône. 

Nos observations effectuées entre Sierre et 
Martigny nous conduisent à modifier la paléo-
géographie proposée par les auteurs (Jäckli, 
1962, 1971 ; Kelly et al., 2004). Ainsi, au niveau 
de Sion, le glacier aurait atteint l’altitude de 
2200 m ; en témoignent les blocs erratiques 
cristallins indiqués par Lugeon (1910) au N-E 
de Sion, à La Chaux (2 000 m). Au niveau du 
coude de Martigny, en rive droite, l’épaule-
ment cristallin du Sex Carro (2 091 m) présente 
une succession de roches moutonnées et de 
sillons rocheux. Ces indices suggèrent que le 
glacier du Rhône dépassait cette cote et dif-
fluait sur cet épaulement à une altitude d’en-
viron 2 150 m, avant de s’engager dans le défilé 
verrou de Saint-Maurice.

3. 2. 2 - Reconstitution des flux et diffluences 

A l’examen des formes d’érosion sur les prin-
cipaux cols délimitant le bassin versant du 
Rhône, Florineth (Florineth et Schlüchter, 
1998) met en exergue les débordements de 
«l’icedome Rhône» vers les bassins versants 
voisins (fig. 3. 10) : 

• par le Grimselpass (2165 m), vers le glacier 
de l’Aar ;

• par la Furkapass (2 436 m), vers le glacier 
de la Reuss ;

• enfin par le Nufenenpass (2 478), vers les 
complexes glaciaires du Ticino.

En aval, d’autres diffluences et débordements 
du glacier principal du Rhône  sont reconnus : 
nos observations effectuées dans le Binntal 
confirment les interprétations de Arn (1998). 
En effet, le glacier du Rhône dont la surface 
atteignait 2 750 m d’altitude au centre de la 
vallée (à la verticale de Fiesch) s’est alors in-
sinué au fond du Binntal, débordant par l’Al-
brunpass (2 409 m), le Geisspfadpass (2 474 m) 
et le Chriegalppass (2 500 m). 
Le large seuil constitué par l’Albrunpass (2 409 
m) présente des formes d’érosion glaciaire 
remarquablement préservées dans des ortho-
gneiss, principalement sous la forme de roches 
moutonnées très étirées. La dépression aval 
(quarrying), orientée vers le S-E, précise ainsi 
la direction du flux (fig. 3. 11). 

Au niveau de la confluence des glaciers 
d’Aletsch et du Rhône, la surface des deux ap-
pareils atteignait environ 2 600 m à la verticale 
de Brig. La trimline du Bettmerhorn (2 700 m) 
souligne l’altitude atteinte par les glaciers 
d’Aletsch et du Rhône (fig. 3. 12). Repous-
sée par l’important volume de glace issu des 
bassins d’Aletsch et de Fiesch, une partie des 
glaces du glacier du Rhône s’épanchait par le 
col du Simplon (2 040 m), alimentant alors le 
système glaciaire du Toce / Ticino. Cette dif-
fluence majeure est confirmée par les formes 
d’érosion du col du Simplon (roches mouton-
nées, queues de rat et stries orientées vers le 
sud) associées à des dépôts glaciaires origi-
naires de la haute vallée du Rhône (granite de 
l’Aar). Cependant, les témoins observés au col 
relèvent du Tardiglaciaire et sont attribués à 
une dernière diffluence par le col du Simplon 
(Gondo Stadium) pendant le Dryas ancien 
(Müller, 1984). Ce n’est seulement qu’au des-
sus de 2 200 m d’altitude que les formes d’éro-
sion peuvent être affectées au WGM (Müller, 
1984 ; Kelly et al., 2004). 
Enfin, plus en aval, la reconstitution du glacier 
du Rhône (2 250 m sur Sion) suggère la mise en 
place d’une diffluence par le Pas de Cheville 



277

3 - Diffluences et transfluences en zone d’alimentation

Fig. 3. 10 – Carte paléogéographique du glacier du Rhône en Valais interprétation des diffluences au 
WGM.

Fig. 3. 11 – Al-
brunpass (2409 m) : 
la préservation du 
modelé d’érosion 
glaciaire (roches 
moutonnées dans 
les orthogneiss) in-
dique la direction 
du flux glaciaire.
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(2 040 m). Cependant, aucun élément pétrogra-
phique ne vient conforter cette hypothèse.

Conclusion sur le Valais

La reconstitution paléogéographique du gla-
cier du Rhône en amont de Martigny modifie 
sensiblement les interprétations anciennes et 
d’autres plus récentes. En effet, la cartogra-
phie des trimlines souligne bien les altitudes 
atteintes par le flux principal du glacier du 
Rhône en Valais. Ainsi, ces importantes épais-
seurs de glace sont responsables des déborde-
ments et des diffluences, notamment dans la 
haute vallée du Rhône vers les appareils gla-
ciaires des versants septentrionaux et méridio-
naux des Alpes. La diffluence du col du Sim-
plon, entre autres, détournait une grande part 
du volume de glace issue de la haute vallée du 
Rhône vers les appareils du Piémont italien.
A Martigny, se heurtant à l’obstacle constitué 
par les glaciers du massif du Mont-Blanc, le 
glacier du Rhône effectuait un coude vers le 
nord  s’écoulant alors par le défilé-verrou de 
Saint-Maurice en direction de la cuvette léma-
nique. Il est possible que cet obstacle structural 
ait joué un rôle de barrage, contribuant ainsi à 

entretenir un niveau de glace élevé en amont 
de Martigny. 

3. 3 - Le massif de la Vanoise, les bassins 
de Tarentaise et de Maurienne

Force est de constater l’indigence de travaux 
traitant du maximum würmien sur lesquels 
nous pouvions nous appuyer. Cependant, 
nous nous sommes intéressés au travail réalisé 
par Onde (1937) relatif aux bassins hydrogra-
phiques de l’Isère et de l’Arc. Les vallées de la 
Tarentaise et de la Maurienne, situées en zone 
d’accumulation pendant le WGM, ont enre-
gistré, de manière très discontinue, les formes 
d’érosion relatives à ce maximum d’englace-
ment. Ainsi, en raison de la lithologie très va-
riée et de la complexité structurale du substra-
tum, les reconstitutions paléogéographiques 
se révèlent très difficiles.
En nous appuyant sur les hypothèses formu-
lées par Onde (1937) et les formes d’érosion 
glaciaire majeures, nous avons tenté de re-
constituer l’englacement de cette région aux 
altitudes moyennes élevées.

Fig. 3. 12 – Trimlines à la confluence du glacier du Rhône et du glacier d’Aletsch (Valais, Suisse).
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Fig. 3. 13 – Cartographie des formes d’érosion glaciaires et des principales trimlines du bassin de Tarentaise 
(Cf. liste des trimlines en annexe). 

3. 3. 1 - La Tarentaise 

3. 3. 1. 1 -Géomorphologie glaciaire et paléo-
géographie (fig. 3. 13)

En haute Tarentaise, au niveau des interfluves 
qui délimitent le bassin du glacier des sources 
de l’Isère, les formes d’érosion nécessaires à 
notre reconstitution paléogéographique sont 
encore préservées. Elles nous informent sur 
l’altitude atteinte par le glacier. Ainsi, la sur-
face des glaces atteignait 3 000 m sur le gla-
cier des sources de l’Isère et 2 800 m sur Val-
d’Isère. L’aspect accidenté du sommet de Bel-
levarde (2 810 m) démontre qu’il émergeait des 
glaces. Plus en aval, la surface s’abaissait pour 
atteindre 2 500 m sur Sainte-Foy-Tarentaise, 
2 400 m sur Bourg-Saint-Maurice et 2 300 m sur 
Moûtiers.
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Fig. 3. 14 – Modelé d’érosion glaciaire versant oriental du Mont Bellacha. Roches moutonnées à l’altitude 
de 2250 m.

• Le massif de la Lauzière : un jalon dans la 
reconstitution paléogéographique 

Situé entre les vallées de la Tarentaise et de la 
Maurienne, le massif cristallin de la Lauzière 
montre une excellente préservation du modelé 
glaciaire. Entre le col de la Madeleine et le ver-
sant oriental du Mont Bellacha (2 484 m), les 
trimlines peuvent être observées aux altitudes 
remarquablement constantes de 2 250 - 2 300 m.
Le versant S-E du sommet du Mont Bellacha 
présente un vaste replat constitué de roches 
moutonnées entre 2 200 m et 2 340 m d’altitude. 
La lithologie (orthogneiss) a favorisé leur pré-
servation. Ces roches moutonnées pluridéca-
métriques à hectométriques présentent des dé-
pressions (quarrying) orientées, contrairement 
à toute logique d’écoulement d’un glacier 
local, vers l’amont (face au sommet du Mont 
Bellacha). Par conséquent, ce n’est pas un gla-
cier local qui est responsable de ce modelé, 
mais bien un flux allochtone venu du S-E, soit 
de la partie centrale du massif de la Vanoise 
(fig. 3. 14). De plus, cette morphologie glaciaire 
peut être mise en parallèle avec les crêtes et in-
terfluves de la retombée orientale du massif, 
totalement arasées jusqu’à 2 300 m d’altitude. 
Ce témoin géomorphologique représente ainsi 
une altitude minimale atteinte par la nappe de 

glace issue de la partie centrale du massif de 
la Vanoise. Cette hypothèse avait été avancée 
par Bertrand (Bertrand et al., 2008) qui suggé-
rait même que le sommet du Bellacha avait 
été « recouvert par l’inlandsis » de la Vanoise. 
Cependant une tectonique locale (surrection) 
n’est pas à éliminer (communication person-
nelle Gilles Ménard).

Dans la partie centrale du massif de la Vanoise, 
les formes d’érosion globales sont encore bien 
préservées malgré la lithologie. En effet, de 
nombreux épaulements de roches plus résis-
tantes, bien identifiés sur les flancs des prin-
cipales vallées qui pénètrent profondément 
le massif, permettent d’approcher la paléo-
géographie du massif. Ces épaulements sont 
situés à des altitudes relativement constantes 
de 2 650 - 2 750 m, notamment sur le versant 
occidental des dômes de la Vanoise. 
De ce fait, il est vraisemblable qu’une puis-
sante nappe de glace occupait les principales 
vallées du Doron de Chavière, du Doron de 
Champagny, du Doron de Pralognan et du 
vallon de la Leisse jusqu’à l’altitude minimale 
de 2 900 m, voire 3 000 m en amont, (e.g.) col de 
la Vanoise. La question suivante se pose : peut-
on  envisager la présence d’ « icedomes » dont 
« l’ossature»  serait matérialisée par les actuels 
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Fig. 3. 15 – Cartographie des formes d’érosion glaciaires et des principales trimlines du bassin de la Mau-
rienne  (cf. liste des trimlines en annexe).

dômes glaciaires de la Vanoise ? 
A la confluence du glacier du Doron, le glacier 
de l’Isère dépassait probablement la cote de 
2 300 m sur Moûtiers. En basse Tarentaise, le 
courant principal se maintenait donc à une al-
titude supérieure à 1 900 m, et ne se déprimait 
qu’en aval d’Esserts-Blay, après son déverse-
ment par-dessus l’épaule nord de la Grande 
Lanche vers le Grésivaudan. 

3. 3. 2 - La Maurienne

3. 3. 2. 1 -Géomorphologie glaciaire et paléo-
géographie (fig. 3. 15)

En haute Maurienne, en amont de l’Ecot, le 
glacier de l’Arc est responsable de formes 
d’érosion bien préservées dans un substratum 
composé d’orthogneiss du Grand Paradis et 
d’ophiolites (serpentine). Les roches mouton-
nées se développent à plus de 2 900 m d’alti-
tude. C’est ainsi que dans ce secteur, les inter-
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Fig. 3. 16 – Haute Maurienne : les interfluves perpendiculaires aux crêtes frontalières ont bien préservé 
le modelé glaciaire.

fluves perpendiculaires aux crêtes frontalières 
sont totalement arasées (fig. 3. 16), comme 
en témoignent la morphologie des sommets 
de Ouille de Trièves Est (3 061 m), Ouille des 
Pariotes (3 123 m) et du mont Seti (3 153 m). 
Cet héritage géomorphologique nous permet 
d’envisager une surface du glacier atteignant 
au moins 3 200 m d’altitude sur l’actuel glacier 
des sources de l’Arc puis 2 900 m sur Bessans. 
Plus en aval, la surface du glacier s’abaissait. 
Ainsi, au niveau de Lanslebourg la crête de la 
Petite Turra (2 522-2 532 m) disparaissait sous 
la glace ; le glacier dépassait donc cette alti-
tude, car la Grande Turra (2 780 m) et  la Cime 
du Laro (2 881 m), toute proche, semblent 
bien, avec leurs profils aiguisés, avoir toujours 
émergé en « nunataks ». Enfin, dans les bassins 
de Saint-Michel-de-Maurienne et de Sain-Jean-
de-Maurienne, le glacier de l’Arc atteignait en-
core une altitude proche de 2 000 m 

Avant de déboucher dans le Grésivaudan, le 
glacier de l’Arc devait franchir l’obstacle de 
la chaîne des Hurtières. Le modelé des crêtes 
au-dessus de Saint-Alban et de Saint-Georges-
des-Hurtières, qui apparaît aujourd’hui par-
semé de croupes arrondies (fig. 3. 17), donne 
une idée très précise de l’action érosive du 
glacier de l’Arc. Les cols du Grand et du Petit 
Cucheron (1 202-1 236 m) sont, par leur profil, 
des seuils glaciaires. Notre reconstitution de 

l’englacement de la Maurienne montre que le 
glacier de l’Arc diffluait largement par dessus 
le déversoir des Hurtières (Beaudevin, 2001), 
sa surface ne se déprimait qu’en dessous de 
la cote 1 700 m à son débouché dans la Combe 
de Savoie, comme en témoigne l’épaulement 
du Grand Pré (1 800 m) qui affecte la retombée 
sud du massif de la Lauzière.

Selon Onde (1937), « en s’appuyant sur la limite 
supérieure de l’action érosive des grands appareils 
de l’Arc et de l’Isère, il ne semble pas exagéré d’at-
tribuer à la surface des glaces une altitude dépas-
sant 1 800 m en amont d’Epierre pour la vallée de 
l’Arc et 1 900 m en amont d’Esserts-Blay, pour la 
vallée de l’Isère ».

3. 3. 3 - Reconstitution des flux et diffluences

La reconstitution paléogéographique des gla-
ciers de l’Arc et de l’Isère montre que l’en-
glacement de ces deux appareils favorisait la 
mise en place de plusieurs diffluences et dé-
bordements vers les bassins versants voisins 
(fig. 3. 18).

En haute Maurienne, une diffluence du gla-
cier de l’Arc vers le glacier de l’Isère, par le col 
de l’Iseran (2 770 m) peut être envisagée en rai-
son de son altitude supérieure à celle du gla-
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Fig. 3. 17 – La chaîne des Hurtières présente des nombreux sillons d’érosion glaciaire liés au débordement 
du glacier de l’Arc. 

cier isérois. Le profil du col et la topographie 
très arrondie des crêtes situées entre la Pointe 
des Leissières (3 043 m) et l’arête sud du Si-
gnal Iseran  (3 237 m) renforce cette hypothèse. 
Malgré tout, cette morphologie peut aussi bien 
s’expliquer par une diffluence des appareils 
locaux du Grand Pissaillas et de l’Ouille Noire 
pendant le Tardiglaciaire. Toujours en haute 
Maurienne, la diffluence du glacier de l’Arc 
par le col du Mont-Cenis (2 080 m) est recon-
nue (Onde, 1937). En effet, la large dépression 
d’une largeur de 4 km qui fait communiquer 
la vallée de la Maurienne au Val de Suse, était 
occupée par une puissante diffluence. L’épais-
seur de glace sur le col dépassant probable-
ment 600 m. Les formes d’érosion, mal préser-
vées en raison de la lithologie montrent cepen-
dant des sillons vallonnés, des sillons rocheux 
orientées vers le sud.

En Tarentaise, dans l’ombilic de Bourg-Saint-
Maurice, le glacier isérois atteignait une  cote 
d’environ 2 400 m. Celui-ci a pu alors diffluer 
par le Cormet d’Arêches (2 109 m), vers le 
Beaufortin. Notre reconstitution paléogéogra-
phique est confirmée par les formes d’érosion 
observées au Cormet d’Arêches (2 109 m). En 
effet, la présence de roches moutonnées, dont 
une de longueur hectométrique sur une hau-

teur d’environ 10 m, est affectée par une dé-
pression (quarrying) orientée vers le Beaufor-
tin et qui conforte l’hypothèse d’un courant 
isérois. 

Les interfluves situés entre le bassin de l’Isère 
et de l’Arc présentent quelques points bas. On 
peut alors se poser la question d’une communi-
cation entre les appareils de l’Arc et de l’Isère. 
Ainsi, notre reconstitution paléogéographique 
nous permet d’envisager que le glacier de Ta-
rentaise a pu diffluer par les cols de la Made-
leine (1 984 m) et de Basmont (1 791 m). Si l’on 
admet un niveau supérieur à 2 200 m sur Moû-
tiers, l’hypothèse est vraisemblable. Elle est 
en outre confirmée par les formes d’érosion 
(trimlines) du versant oriental du massif de la 
Lauzière et par la pétrographie des blocs erra-
tiques du col de la Madeleine (flysch valaisan).
La carte paléogéographique des bassins de la 
Tarentaise et de la Maurienne, présentée ici, 
reconstitue les diffluences et les interactions 
entre les différents bassins versants (fig. 3. 18).

Conclusion sur les bassins de Tarentaise et de 
Maurienne
La  reconstitution paléogéographique du 
WGM de ces deux bassins versants  se révèle 
très incertaine en raison de la lithologie. Mal-
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Fig. 3. 18 – Carte paléogéographique des bassins de 
la Tarentaise et de la Maurienne, interprétation des 
flux et diffluences au WGM.

gré tout, quelques indices géomorphologiques 
nous ont permis de reconstituer l’englacement. 
Ainsi, la surface des appareils principaux de 
Tarentaise et de Maurienne dépassait l’alti-
tude de 2 800 m dans les zones amont, voire 
3 000 m sur la Haute-Maurienne. De ce fait, ces 
deux appareils ont largement difflué dans les 
bassins versants voisins, notamment dans le 
Beaufortin pour le glacier Tarin, et vers le val 
de Suse pour le glacier de l’Arc par le col du 
Mont-Cenis. 
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3. 4 - Le massif des Ecrins et le bassin de 
la Romanche

3. 4. 1 – Géomorphologie et  reconstitution 
paléogéographique

De même que dans les bassins de Tarentaise et 
de la Maurienne, les reconstitutions paléogéo-
graphiques précises font défaut. Cependant, 
quelques auteurs (Monjuvent, 1978 ; Beaude-
vin, 2001) ont tenté d’estimer l’altitude atteinte 
par la surface de l’englacement dans les val-
lées principales de la Romanche et du Vénéon.
La présence de roches endogènes dans ces 
deux vallées, permet une bonne préservation 
du modelé d’érosion glaciaire (fig. 3. 19). Dans 
la vallée de la Romanche, on peut envisager 
la présence d’une selle glaciaire centrée sur le 
col d’Arsine (Beaudevin, 2001) à l’altitude de 
2 750 m. En aval du col du Lautaret, la surface 
glaciaire ennoyait le plateau d’Emparis, puis 
s’abaissait jusqu’à l’altitude de 2 200 m à la 
confluence avec le glacier du Vénéon. 
La vallée du Vénéon, grâce aux roches endo-
gènes (granites, gneiss, amphibolites), présente 
un modelé d’érosion glaciaire remarquable-
ment bien préservé et la paléogéographie de 
l’appareil principal peut être aisément recons-
tituée. On peut estimer une altitude des glaces 
supérieure à 2 700 m sur la Bérarde, comme 
en témoignent les roches moutonnées de la 
tête de la Maye (2 518 m) et celles du versant 
septentrional de la Roche Blanche (2 680 m) en 
rive gauche du vallon des Etançons (fig. 3. 20).  
En aval, la surface du glacier du Vénéon se 
raccordait à l’altitude de 2 100 m à l’entrée de 
l’ombilic de Bourg-d’Oisans, comme en témoi-
gnent les roches moutonnées (2 100 m) sous le 
sommet de Pied Moutet.
Dans l’ombilic de Bourg-d’Oisans, il semble 
que le glacier recouvrait la côte du Seignet 
(1 875 m) en rive droite et probablement la crête 
du Prégentil (1 938 m) en rive gauche, comme 
le suggère la présence de galets cristallins, sur 
la crête éponyme (Beaudevin, 2001). 

3. 4. 2 - Reconstitution des flux et diffluences 

La diffluence du glacier de la Romanche par le 
col d’Ornon (1 367 m) ne fait aucun doute, en 

raison de l’altitude de la dépression. Monju-
vent (1978) l’avait envisagé, mais notre inter-
prétation diverge en ce qui concerne l’épais-
seur de la tranche de glace diffluant sur le col 
d’Ornon. En effet, il semble que Monjuvent 
sous-évalue l’épaisseur de glace dans l’ombi-
lic de Bourg-d’Oisans ; il considère que le gla-
cier ne dépasse pas la cote de 1 560 m. Selon 
lui, la langue diffluente n’aurait pas dépassé 
le verrou des Issartons au sud du col d’Or-
non. Notre hypothèse montre que la surface 
du glacier de la Romanche atteignait 1800 m 
à la racine de la diffluence dans l’ombilic de 
Bourg-d’Oisans. On peut considérer qu’une 
tranche de glace d’une épaisseur de 300 à 400 
m s’écoulait sur le col. De ce fait, la langue dif-
fluente pouvait alors atteindre et alimenter le 
glacier de la Malsanne, affluent du glacier de 
la Bonne, situé 15 km au sud du col d’Ornon 
(fig. 3. 21).

Conclusion sur le bassin de la Romanche

La reconstitution paléogéographique du bas-
sin versant de la Romanche a été facilitée par 
la présence de roches endogènes qui ont par-
ticulièrement bien préservé le modelé d’éro-
sion glaciaire. C’est notamment dans la vallée 
du Vénéon que s’exprime le mieux l’héritage 
géomorphologique du dernier cycle gla-
ciaire. On peut alors affirmer qu’en amont de 
Bourg-d’Oisans, la surface des glaciers de la 
Romanche et du Vénéon dépassait largement 
2500 m d’altitude, cette valeur constituant une 
altitude minimale. 

Conclusion générale sur les diffluences 
amont

Ce travail de reconstitution paléogéogra-
phique et de reconstitution des flux glaciaires 
dans les régions amont nous permet de faire 
ressortir plusieurs aspects nouveaux relatifs à 
la puissance de l’englacement : 
(i) du point de vue de la reconstitution paléo-
géographique, on peut attribuer un âge récent 
à la genèse des trimlines présentes dans les 
massifs cristallins externes et internes ; elles 
sont héritées du dernier cycle glaciaire ; 
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Fig. 3. 19 – Cartographie des formes d’érosion gla-
ciaire et des principales trimlines  des bassins de la 
Romanche et du Vénéon  (cf. liste en annexe). 

(ii) les épaisseurs de glace qui occupaient les 
hautes vallées ont bien souvent été sous-es-
timées par les auteurs qui ont, pour la plu-
part, travaillé sur le domaine aval ; (iii) cette 
couverture glaciaire implique nécessairement 
la présence de glaciers de type «transection» 
(Kelly et al., 2004) générant de nombreuses dif-
fluences et débordements des interfluves vers 
les bassins versants voisins. Ainsi, certains 
bassins versants, à l’exemple du Beaufortin, 
ont été plus occupés par des glaces allochtones 
issues du massif du Mont-Blanc et du bassin 
versant de Tarentaise que par le développe-
ment des glaciers locaux. Nous retiendrons 
que les formes d’érosion sur lesquelles nous 
nous sommes appuyés dans ce travail relèvent 
de l’écoulement de glaciers de type tempéré à 
contact érosif avec le substratum. Les altitudes 
proposées représentent des altitudes mini-
males et les épaisseurs de glace ont pu varier 
tout comme le régime thermique des glaciers. 
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Fig. 3. 21 – Carte paléogéographique du complexe glaciaire Romanche - Vénéon, interprétation des flux 
et diffluences au WGM.

Fig. 3. 20 – Préservation du modelé d’érosion glaciaire dans la vallée du Vénéon : en vert les trimlines.
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Fig. 4. 1 - Carte des formations quaternaires de la 
cluse de Chambéry et du val du Bourget.

4 -  Le rôle des grandes cluses des massifs subalpins
Interactions des glaciers alpins avec les massifs subalpins 

L’étude relative à l’alimentation des lobes 
lyonnais et de Moirans (cf. § A. 2)  nous a 
permis d’identifier les différents trajets des 
flux glaciaires. Les comptages des minéraux 
lourds, ainsi que l’analyse de nombreux blocs 
erratiques, ont abouti à identifier les bassins 
versants glaciaires respectifs responsables de 
l’alimentation des lobes de piémont. Cette 
reconstitution souligne le rôle essentiel joué par 
les glaciers transversaux, originaires de la zone 
centrale des Alpes, étudiée précédemment (cf. 
§ A. 3). Dans ce chapitre, nous nous attacherons 
à préciser : (i) dans un premier temps, la 
paléogéographie des « glaciers alpins» dans 
les grandes cluses et leur rôle d’évacuateur 
des glaces depuis les zones d’alimentation ; 
(ii) dans un second temps, les interactions des 
glaces alpines du Rhône, de l’Arve et de l’Isère 
avec les massifs subalpins.
De nos jours, de nombreux témoins 
géomorphologiques subsistent dans les 
grandes cluses et dans les massifs subalpins. 
Afin de mener notre étude à terme, nous nous 
appuierons principalement sur les formes de 
dépôts, notamment la pétrographie du matériel 
erratique, et dans une moindre mesure sur les 
formes d’érosion. 
La cluse de Voreppe ne sera pas traitée dans cette 
partie, nous renvoyons le lecteur au chapitre A. 
2 consacré à l’étude des flux responsables de 
la formation du lobe de Moirans et de la basse 
Isère.

4. 1 - La cluse de Chambéry 
et le val du Bourget

4. 1. 1 - Reconstitutions paléogéogra-
phiques

• Observations géomorphologiques (fig. 4. 1)

Entre le Mont du Chat et la montagne de la 
Charvaz

La retombée nord de la Dent du Chat présente 
plusieurs épaulements entre 1 100 m d’alti-
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tude et le col éponyme. Le till d’ablation y est 
abondant et la pétrographie du matériel cris-
tallin (présence de gneiss du Grand Paradis) 
souligne une provenance issue des Alpes in-
ternes. Au nord du col du Chat, le chaînon de 
la montagne de la Charvaz est recouvert de 
tills d’ablation. A proximité du sommet de la 
Charvaz, à 1 100 m d’altitude, le matériel alpin 
est absent.

Entre la montagne de la Biolle et le Mont 
Clergeon

À l’est du lac du Bourget, les crêtes constituées 
par la montagne de la Biolle (854 m) et la 
montagne de Cessens (986 m) présentent 
une abondante couverture morainique (till 
d’ablation). De nombreux blocs erratiques 
sont présents, parmi lesquels nous  avons 
identifié des brèches de Tarentaise, des 
gabbros dioritiques, des métagabbros, des 
granites à grains fins et des orthogneiss du 
Grand Paradis.

À l’entrée de la cluse de Chambéry

Sur le plateau de Vérel – Pragondran, les 
tills d’ablation abondent, et notamment des 
blocs erratiques s’élevant jusqu’à 950 m 
d’altitude. Plus haut, les colluvions masquent 
le substratum et les dépôts quaternaires.  
Vers le hameau de Pragondran (820 m) des 
blocs erratiques de granites à grains fins, 
des amphibolites, des serpentines,  des 
métagabbros, des conglomérats du  Houiller 
et des flysch valaisans ont été identifiés.  
La composition du till d’ablation reflète 
remarquablement la provenance des bassins 
de Tarentaise et de Maurienne. Une flore 
spécifique s’y est développée jusqu’à 1 100 m 
d’altitude en raison de l’acidité des formations 
superficielles quaternaires. 

Le seuil des cols de l’Épine et du Crucifix

L’ensellement constitué par les cols de l’Épine 
(990 m) et du Crucifix (945 m) présente de 
nombreux plaquages morainiques où abon-
dent les éléments alpins jusqu’à l’altitude de 
1 150 m. Les reconnaissances pétrographiques 

des blocs erratiques ont permis de distinguer 
des brèches polygéniques (flysch valaisan), 
des gabbros, des serpentines, du conglomérat 
permo-carbonifère (faciès verucano), ainsi que 
du conglomérat de Bourdeau. 

• Reconstitutions paléogéographiques

La cartographie détaillée des dépôts permet 
de restituer une paléogéographie cohérente du 
glacier dans le val du Bourget.  
La reconstitution proposée du glacier dans le 
Grésivaudan souligne que le glacier isérois a 
atteint l’altitude d’environ 1400 m à la racine 
de la diffluence de la cluse de Chambéry. Cette 
cote est essentielle pour mieux appréhender 
les diffluences au sud du massif des Bauges via 
les cols du Lindar (1 187 m), des Prés (1 135 m), 
de Plainpalais (1 173 m) et au nord de la 
Chartreuse, via le col du Granier (1 135 m). 
Dans le bassin chambérien et le val du Bour-
get, l’altitude atteinte par la surface glaciaire 
(~ 1250 m sur Chambéry) a favorisé la mise en 
place de diffluences et transfluences glaciaires. 
Les glaces s’évacuaient en empruntant trois 
exutoires : 

• la vallée de Couz entre la chaîne de l’Épine 
et le massif de la Chartreuse pour alimenter les 
cuvettes des Echelles et de Saint-Laurent-du-
Pont  (Biju - Duval et Hannss., 1985).  Le glacier 
longeait le rebord occidental de la Chartreuse, 
pénétrant dans les vallées des deux Guiers 
comme en témoignent les dépôts morainiques 
présents dans les gorges des deux Guiers 
(Gidon, 1995) ;

• le seuil constitué des cols du Crucifix et de 
l’Épine (987 m), (Hobléa, 1986, 1997 ; Chapron, 
1999 ; Mandier, 2003) : sur une épaisseur 
d’environ 200 m et une largeur de 8 km, la 
diffluence évacuant la glace vers le piémont ; 

• enfin, le col du Chat au nord : sur une 
épaisseur de 500 m et une largeur de plus de 
3 km.

• Mise en évidence d’une dynamique d’écou-
lement rapide dans le val du Bourget

Entre la cluse de Chambéry et le val du 
Bourget, l’analyse cartographique de terrain 
met en évidence des formes d’érosion linéaires 
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pluri-hectométriques à pluri-kilométriques, 
très allongées de type « roches moutonnées » et 
« dos de baleine ». Elles affectent un substratum 
de calcaire tithonique. D’orientation SE-NW, 
entre Bassens et Chambéry-le-Vieux, les dos de 
baleine s’orientent vers le nord entre Sonnaz 
et Aix-les-Bains, dans l’axe du lac du Bourget. 
De plus, à la faveur de travaux de génie civil 
(tranchée de l’autoroute A 41 à Voglans), 
(fig. 4. 2), l’exhumation de polis glaciaires 
a mis en évidence des stries et «crescentic 
gouges» orientés N-S. Cette morphologie 
caractéristique peut-être rapportée à la grande 
vitesse d’écoulement des flux au contact du 
substratum calcaire. En effet, la présence de 
modelés sous-glaciaires fortement allongés 
dans une direction parallèle à l’écoulement 
glaciaire doit être rapportée à des vitesses de 
fluage très rapide (Post et Lachapelle, 2000 ; 
Denis et al., 2007).

4. 1. 2 - Reconstitution des  flux

Les glaciers occupant la Combe de Savoie ont 
difflué par la cluse de Chambéry et le val du 
Bourget. L’identification des bassins versants à 
l’origine des glaces a permis de reconstituer les 
flux ayant emprunté le val du Bourget (fig. 4. 3). 
Cette reconstitution s’appuie sur les analyses 
pétrographiques des dépôts glaciogéniques de 

la cluse de Chambéry et du Val du Bourget. 

Analyses pétrographiques des blocs erratiques
Les reconnaissances pétrographiques des blocs 
erratiques répartis entre le lac de la Thuile et 
la montagne de Cessens en rive est, et entre 
le val de Couz et le chaînon de la Charvaz en 
rive ouest, démontrent une provenance des 
bassins de la Tarentaise et de la Maurienne 
(fig. 4. 4). Ces données s’ajoutent à nos analyses 
pétrographiques effectuées sur les blocs 
erratiques du piémont lyonnais et confirment 
ainsi les origines des flux (cf. § A. 2. 2).
La caractérisation des minéraux lourds du bas-
sin chambérien (Vivian et Ricq, 1966 ; Hobléa, 
1999) confrontée à nos analyses réalisées dans 
la cluse des Hôpitaux, le synclinal de Thézilieu 
et le bassin de Belley, confirme une provenance 
intra-alpine (cf. § A. 2. 2. 3. 3). La présence de 
la glaucophane confirme le caractère isérois 
des minéraux lourds (bassins de Tarentaise et 
de Maurienne). Ainsi, dans le val du Bourget, 
le flux principal s’écoulait vers le nord, dans 
l’axe du lac : il entrait alors en contact, dans le 
bassin de Belley, avec les flux Arve / Rhône 
qu’il repoussait dans les dépressions du Jura 
méridional (Valromey). Nos observations 
confortent les hypothèses de Chantre (1880) 
qui précisaient clairement le sens d’écoulement 
du glacier. 

Fig. 4. 2 -  Cluse de Chambéry, dos de baleine de Voglans, pluri hectométriques à kilométriques.
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Fig. 4. 3 – Paléogéographie de la diffluence iséroise dans la cluse de Chambéry et le val du Bourget.

Fig. 4. 4 – Vue sur le lac du Bourget en direction du nord, reconstitution des principaux flux glaciaires 
dans le val du Bourget et en Chautagne et localisation de blocs erratiques marqueurs du flux isérois.
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Conclusion  sur la cluse de Chambéry

L’étude de la cluse de Chambéry et du val du 
Bourget permet de confirmer la puissance du 
courant de glace qui a emprunté cette dé-
pression. C’est une dynamique de glacier 
émissaire « outlet glacier » (Paterson, 1994), 
qui caractérise cette diffluence du glacier isé-
rois (l.s.), alimentée par les bassins de Taren-
taise et de Maurienne. Ce « tronc » glaciaire 
est responsable des débordements des glaces 
alpines sur le piémont lyonnais : d’abord par 
un flux principal canalisé par la dépression du 
val du Bourget  et ensuite par les puissantes 
diffluences et transfluences du val de Couz, du 
col de l’Épine et du col du Chat au nord. 

4. 2 - La cluse d’Annecy 

4. 2. 1 – Reconstitutions paléogéogra-
phiques

Dans le chapitre consacré à l’état des connais-
sances, nous avons souligné en introduction  
(cf. § II. 2. 3)  les grandes  divergences d’inter-
prétation  portant sur l’identification des flux 
ayant emprunté la cluse d’Annecy au maxi-
mum würmien. En première approche, une 
reconstitution paléogéographique du glacier 
ayant occupé la cluse de Faverges – Annecy 
s’est imposée. Puis, sur la base de reconnais-
sances pétrographiques des blocs erratiques, 
nous nous sommes attachés à préciser l’origine 
des flux glaciaires. 

• Observations géomorphologiques 

Afin de rendre la reconstitution paléogéogra-
phique cohérente, plusieurs sites ont été étu-
diés au niveau des retombées des massifs su-
balpins des Bauges au S-E et des Aravis au N-E. 
Les indices géomorphologiques (tills, blocs er-
ratiques) permettant de reconstituer le WGM 
de l’appareil ayant occupé la cluse d’Annecy 
/ Faverges ont été recherchés. Nous les décri-
rons depuis la vallée de l’Arly au S-E jusqu’au 

N-Wde la dépression d’Annecy (fig. 4. 5 et fig. 
4. 6).   

- Épaule nord de la Dent de Cons

La retombée nord de la Dent de Cons présente 
une succession de replats et d’épaulements 
ayant favorisé la préservation des dépôts 
morainiques. Sur le plateau de l’Alpettaz 
(1394 m), la couverture morainique est très 
abondante. Elle est révélée par une matrice 
argileuse (basal till) à blocs erratiques cristallins. 
Jusqu’à l’altitude de 1 650 m le till d’ablation est 
présent. On peut ainsi observer de nombreux 
blocs erratiques dont les plus remarquables 
ont été échantillonnés afin d’en déterminer la 
pétrographie et la provenance. Nous avons 
identifié des brèches polygéniques, des granites 
à grains fins  et enfin, des conglomérats à galets 
de granite. 

- Le col de Tamié

La dépression, qui s’ouvre à 900 m d’altitude, 
présente des dépôts glaciogéniques en abon-
dance. On notera principalement la présence 
de volumineux blocs erratiques de brèches po-
lygéniques à proximité de l’Abbaye de Tamié 
(905 m), au nord du col, à la Ramaz (1 065 m) et 
sur l’arête sud de la Belle Étoile à 1 530 m d’alti-
tude (fig. 4. 5). Parmi les galets cristallins, nous 
avons observé des conglomérats du Houiller 
ainsi qu’un bloc de granite à grains fins. Ainsi, 
le col de Tamié était le siège d’une importante 
diffluence. Elle est confirmée par les caractéris-
tiques géomorphologiques de la vallée qui pro-
longe le col de Tamié  au N-W. Celle-ci, dont le 
calibre est sans commune mesure avec les com-
pétences du ruisseau de Tamié qui la draine, est 
d’origine glaciaire (Pillet, 1885). 

- La montagne du Semnoz, épaulement nord

La retombée nord de la montagne du Semnoz 
présente de nombreux plaquages morainiques 
entre 1275 m d’altitude et la rive du lac d’Anne-
cy. Nos investigations nous ont permis dans un 
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Fig. 4. 5 – Carte des forma-
tions quaternaires de la cluse 
d’Annecy Faverges.
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Fig. 4. 6 – La cluse d’Annecy Faverges vue en direction du bassin molassique © F. Amelot.

premier temps de reconnaître l’altitude maxi-
male atteinte par la couverture morainique et 
dans un second temps, d’identifier la pétrogra-
phie des blocs erratiques.
La présence d’une couverture forestière très 
dense rend les observations très difficiles. En 
revanche, à la faveur de chemins d’exploita-
tions forestières, on peut observer quelques 
coupes dans les formations superficielles qua-
ternaires. La moraine würmienne cesse à l’alti-
tude de 1 275 m, la transition est remarquable-
ment soulignée par la végétation : en quelques 
mètres, au terrain argileux (moraine de fond) 
succède le substratum de calcaire urgonien 
karstifié.  Sous la cote de 1 275 m, la moraine 
de fond et le till d’ablation sont abondants, les 
blocs erratiques sont nombreux et nous avons 
échantillonné plusieurs blocs remarquables 
par leur caractéristiques lithologiques : des 
brèches polygéniques, des granites à grains fins 
et une abondance de blocs erratiques de grès, 
dont un volumineux (80 m3).   

- En bordure N-E de la cluse d’Annecy / Fa-
verges

Au nord de Faverges, des éléments cristallins 
ont été identifiés au col de l’Épine (947 m) et 

au col du Marais (817 m). Ces derniers sont 
principalement constitués de  gneiss divers et 
de conglomérats du Houiller. 
En rive gauche de la vallée du Fier, entre le 
Mont Baret et le Mont Veyrier, malgré le 
couvert forestier, de nombreux plaquages 
morainiques sont visibles, notamment dans 
la dépression du col des Contrebandiers. Le 
matériel erratique local domine . On remarque 
cependant la présence de galets cristallins, 
dont des conglomérats du Houiller n’ayant 
pu être déposés par le glacier du Fier, appareil 
drainant les Aravis, mais uniquement par un 
flux alpin provenant du val d’Arly.

De nombreux blocs erratiques ont été 
échantillonnés afin d’en préciser la lithologie 
et en conséquence les affleurements sources. 
Notre inventaire par secteur étudié est le 
suivant :

• Répartition des blocs erratiques 
et description

Sur l’épaulement nord de la Dent de Cons

• des brèches polygéniques (flysch valaisan), 
dont la similitude avec les échantillons prélevés 
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Fig. 4. 7 – Bloc erratique de conglomérat «stepha-
nien» localisé sur l’épaule nord de la Dent de Cons.

Fig. 4. 8 – Détail d’un bloc erratique de conglomé-
rat «stephanien».

Fig. 4. 9 – Volumineux bloc erratique de grès de 
base du Permo-Trias (80 m3) situé à 1270 m d’alti-
tude sur la retombée nord de la montagne du Sem-
noz.    

sur l’Est lyonnais est avérée. L’origine de la 
zone valaisanne présente en Tarentaise et dans 
le Beaufortin est sans équivoque ;

• plusieurs blocs erratiques de granite à 
grains fins présentant des similitudes avec le 
« granite des Sept Laux », d’où l’hypothèse d’un 
granite de Beaufort ;

• deux blocs erratiques de conglomérat à 
galets de granite de tailles diverses (fig. 4.  7).  
Il s’agit d’une formation détritique qui se 
présente sous le faciès de conglomérat très 
dur de nuance grise plus ou moins foncée, à 
galets de taille variée de granites, de schistes 
cristallins (fig. 4. 8). 

Au col de Tamié

• présence de nombreux blocs erratiques de 
brèches polygéniques (flysch valaisan), issus  

de la Tarentaise et du Beaufortin.

Sur la retombée nord du Semnoz

• des blocs erratiques de brèches 
polygéniques (flysch valaisan), issues de la 
Tarentaise et du Beaufortin ;

• des blocs erratiques de granite à grain fin 
présentant des similitudes avec le granite de 
Beaufort ;

• des blocs erratiques de grès quartzitiques 
jusqu’à 1 270 m d’altitude dont l’aspect «gneis-
sique» rend l’identification très difficile (fig.  
4. 9). 

• Analyses pétrographiques des blocs erra-
tiques

Les conglomérats stephaniens

Description des faciès et localisation des af-
fleurements sources
Ces conglomérats identifiés sous l’appellation 
de conglomérat «stephanien» affleurent en 
Beaufortin, et notamment entre la base de l’ai-
guille de Roselette et le lac de la Girotte (Men-
nessier et al., 1977). Malgré tout, une origine 
des formations conglomératiques des «assises 
de Courchevel» a été envisagée, mais ces der-
nières sont affectées par des déformations et 
une forte schistosité en raison de leurs posi-
tions plus internes. L’origine du Beaufortin 
des blocs erratiques est ainsi confirmée.
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Fig. 4. 10 – Carte de localisation des affleurements à l’origine des blocs erratiques.

Grès de base du Permo-Trias

A - Description des faciès 
L’observation macroscopique montre une 
roche claire, à quartz blanc ou rosé, parfois 
rougeâtre.
Il s’agit d’anciens sables à grains de quartz 
dont le faciès correspond à une quartzite 
pouvant appartenir aux «grès de base» 

du Permo-Trias. C’est un faciès de grès 
quartzitiques, riches en galets de quartz roses, 
blancs, ou violacés et de passées pélitiques 
violettes ou vertes. La présence de phyllites 
vertes métamorphiques confère à ce faciès 
gréso-quartzitique à petits galets de quartz, un 
aspect «gneissique» (Mennessier et al., 1977), 
(fig. 4. 12).



298

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

Fig.4. 11 – Localisation dans le paysage du Beaufortin des affleurements à l’origine des blocs erratiques 
étudiés ; en rouge, le verrou granitique de Beaufort-sur-Doron.

B - Localisation des affleurements sources

De même que les conglomérats «stepha-
niens» qui affleurent en Beaufortin, les grès 
de base du Permo-Trias sont présents en 
Beaufortin et en Tarentaise (Antoine et al., 
1992). Ils constituent l’essentiel du soubasse-
ment de la chaîne comprise entre la Grande 
Parei (2 735 m) et l’aiguille du Grand-Fond 
(2 889 m). Au nord,  elle se développe en rive 
droite de la vallée des Glaciers, jusqu’au vil-
lage de Ville des Glaciers (fig. 4. 10 et fig. 4. 
11). 
Il est remarquable de constater que, quelle 
que soit l’altitude considérée sur la retombée 
nord du  Semnoz, la pétrographie des blocs 
erratiques est identique. Ainsi, les blocs erra-
tiques du Crêt du Maure (750 m) et du vallon 
de Sainte-Catherine (650 m) correspondant à 
un glacier déprimé dans la cluse d’Annecy, 
montrent globalement la même pétrographie. 
Ces blocs sont issus des mêmes affleurements.

4. 2. 2 – Reconstitution des  flux

La complexité des flux glaciaires qui ont 
convergé à l’est de la cluse d’Annecy rend 
difficile l’identification des bassins versants 
sources. Cependant, la contribution de tous les 
bassins versants situés à l’est de la cluse An-
necy / Faverges peut être mise en évidence. 
Globalement, le flux principal s’écoulait du 
S-E vers le N-W, soit du sillon alpin vers les 
bassins molassiques des Usses et de l’Alba-
nais. Les analyses pétrographiques réalisées 
sur les blocs erratiques permettent de distin-
guer l’apport de plusieurs bassins versants et 
leurs contributions à l’alimentation du tronc 
glaciaire qui s’écoulait par la cluse (cf. § 4. 1. 2, 
fig.4. 3) : 

• la diffluence du glacier de l’Arve par la 
vallée de l’Arly (Kilian  et al., 1913 ; Blan-
chard,  1941) occupait la rive droite du flux. La 
présence de dépôts cristallins suggère  une dif-
fluence du  glacier par les cols de l’Épine (957 
m), du Marais (837 m) et de Bluffy (630 m) vers 
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Fig. 4. 12 –  A gauche, détail macroscopique de grès de base du Permo-Trias ; à droite, détail d’une lame 
mince : la roche est essentiellement faite de grains de quartz corrodés et partiellement recristallisés. Des 
reliques feldspathiques peuvent aussi s’observer, elles marquent le caractère arkosique de certains niveaux 
de la série du Trias inférieur.

la vallée du Fier. Cette hypothèse est confirmée 
par la présence des galets cristallins observés 
en rive gauche de la vallée du Fier ; 

• la totalité du flux glaciaire issu du Beau-
fortin s’écoulait par la cluse de Faverges, hy-
pothèse démontrée par les dépôts marqueurs 
du Beaufortin, identifiés sur l’épaulement 
nord de la Dent de Cons (granite de Beaufort, 
conglomérat du stéphanien et flysch valaisan) ;

• dans le secteur d’Albertville, le glacier 
du Beaufortin et la diffluence du glacier de 
l’Arve par l’Arly étaient repoussés par le gla-
cier de l’Isère de Tarentaise ; celui-ci, dont la 
puissance a été bien souvent sous-estimée, 
envoyait une puissante diffluence qui prenait 
en « tenaille » le massif Belle Etoile / Dent de 
Cons. Une diffluence empruntait alors le col 
de Tamié et une autre, issue également de Ta-
rentaise, s’écoulait par-dessus l’épaule nord 
de la Dent de Cons vers la cluse de Faverges ;

• enfin, les analyses pétrographiques effec-
tuées sur les blocs erratiques du Semnoz ré-
vèlent une provenance des flux glaciaires du 
Beaufortin et de l’Isère. Il est vraisemblable 
qu’une partie du flux isérois de la cluse d’An-
necy / Faverges ait difflué par le col de Les-
chaux, comme le suggère la pétrographie des 

blocs erratiques au sud du col.
Dans une première approche globale du 
système glaciaire, nous avons défini l’altitude 
moyenne de la LEG. La surface de l’appareil 
qui occupait la cluse d’Annecy dépassait 
l’altitude de 1300 m ; elle était donc située au 
niveau de la LEG. Cet élément est déterminant 
par le fait que la LEG représente la section du 
glacier où le débit de glace est le plus important 
(Lliboutry, 1965), ce qui permet d’envisager 
un apport en glace considérable au sortir de la 
cluse dans le bassin molassique.

Cette reconstitution s’appuie sur les analyses 
pétrographiques et les observations déjà an-
ciennes prennent ici toute leur signification: 
« Les nombreux blocs erratiques, les roches pri-
maires, granites, talcschistes du versant ouest du 
Crêt du Maure et du vallon de Sainte-Catherine au 
Semnoz viennent de la vallée de Beaufort. Derrière 
le château d’Annecy, les stries sont dans le sens du 
lac » (De Mortillet, 1855). Les blocs erratiques 
du Semnoz provenaient du « déversement sur 
le territoire d’Annecy d’une branche latérale du 
glacier de l’Isère… le glacier de l’Isère recevait à 
Albertville tout le système descendant de la chaîne 
alpine à l’est de Beaufort. Il poussait sa nappe vers 
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le nord-ouest, par Ugine, la vallée de Faverges, vers 
le lac d’Annecy. Il franchissait le col de Tamié et le 
col de Leschaux» (Leroux, 1905).

Conclusion sur la cluse deAnnecy

La reconstitution proposée met en avant la 
puissance de l’appareil glaciaire ayant occupé 
la cluse de Faverges / Annecy. En s’appuyant 
sur la reconstitution paléogéographique et les 
données pétrographiques, nous pouvons af-
firmer que la dépression occupée aujourd’hui 
par le lac d’Annecy a été le siège d’un puissant 
flux glaciaire évacuateur des zones d’accu-
mulation de la partie interne des Alpes du 
nord françaises (sens géographique) : massif 
du Mont-Blanc, Beaufortin et une partie de 
la Tarentaise. Notre travail confirme les in-
terprétations déjà anciennes, parfois tombées 
dans l’oubli (De Mortillet, 1855 ; Leroux, 1905).
Enfin, la part attribuée par certains auteurs 
(Manalt, 1998 ; Négrel, 1997) aux glaciers des 
Aravis paraît largement surestimée. En effet, 
le glacier du Fier semble avoir été repoussé sur 
sa rive droite par le flux principal de la cluse 
d’Annecy / Faverges qui a difflué dans la val-
lée du Fier, principalement par le col de Bluffy 
(630 m) durant les phases maximales (WGM).

Conclusion  générale sur le rôle des grandes 
cluses

Ce travail de reconstitution des flux glaciaires  
permet : (i) de confirmer la puissance des ap-
pareils ayant occupé les cluses de Chambéry et 
d’Annecy ; (ii) de démontrer que ces glaciers 
transversaux originaires des zones d’accumu-
lation situées à l’est des massifs subalpins ont 
joué un rôle essentiel dans l’alimentation du 
piémont (le bassin molassique et l’Est lyon-
nais). 
Ainsi, en conclusion de ce travail, nous confir-
mons l’appellation initiée par Falsan et Chantre 
(1879-1880), de «glacier delphino-savoisien», 
généré par les glaciers transversaux issus des 
grandes cluses. Cette appellation revêt ici sa 
pleine signification. 

4. 3 – Interactions avec les massifs préal-
pins et subalpins

Les altitudes atteintes par les grands appareils 
situés en zone d’alimentation, en contact avec 
les massifs préalpins et subalpins, ont bien 
souvent été sous-évaluées par les auteurs. De 
ce paramètre essentiel dépend la mise en place 
des diffluences et des transfluences dans ces 
massifs. 
La capacité d’un appareil glaciaire à diffluer 
dans une vallée latérale est contrainte par trois 
facteurs prépondérants : la proximité du seuil 
de diffluence par rapport à l’axe d’écoulement 
du glacier principal, l’épaisseur de glace sur le 
seuil considéré et le débit de glace du glacier 
sur le seuil de la diffluence (Lliboutry, 1965 ; 
Monjuvent, 1978), ce dernier étant notamment 
influencé par la proximité de la LEG.
Pour répondre à la problématique des dif-
fluences, une attention toute particulière a 
été apportée aux reconstitutions paléogéo-
graphiques des glaciers alpins susceptibles 
d’avoir difflué dans les massifs préalpins et 
subalpins.

4. 3. 1 – Le massif du Chablais

Se basant sur la présence de blocs erratiques 
cristallins dans les vallées des Dranses en 
Chablais, la plupart des travaux anciens ont 
envisagé une diffluence du glacier du Rhône 
dans le Chablais par le Pas de Morgins (1370 
m). L’hypothèse avait été initialement émise 
par Penck et Brückner (1909), puis au cours 
de travaux ultérieurs (Gagnebin, 1937 ; Burri, 
1963, Achard et Jayet, 1967). 
Les observations sur le terrain se sont attachées 
à retrouver les témoins géomorphologiques ci-
tés dans ces anciens travaux ; ce travail devant 
être corroboré avec la reconstitution paléogéo-
graphique du glacier du Rhône entre Martigny 
et la cuvette lémanique. En effet, la mise en 
place de cette diffluence est ici contrainte par 
l’altitude atteinte par la surface du glacier du 
Rhône immédiatement à l’aval du verrou de 
Saint Maurice, qui devait être alors bien supé-
rieure à celle du Pas de Morgins.
Un détour par la reconstitution paléogéogra-
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phique de cet appareil est indispensable afin de 
concevoir les mécanismes de cette diffluence.

4. 3. 1. 1 – Reconstitution paléogéographique 
du glacier du Rhône entre Martigny et la 
cuvette lémanique

Des marqueurs géomorphologiques suscep-
tibles de livrer des informations sur l’altitude 
atteinte par le glacier du Rhône ont été identi-
fiés sur les versants de la vallée du Rhône.  

A - Amont du verrou de Saint-Maurice 
(fig. 4. 13)

• Rive droite de la vallée du Rhône 

Au niveau de Martigny, le socle cristallin du 
Sex Carro a bien préservé les formes d’érosion 
glaciaire ; l’épaulement du Sex Carro présente 
un faisceau de sillons rocheux entre 2  080 et 
2 100 m d’altitude, que l’on peut imputer au dé-
bordement du glacier du Rhône. Plus en aval, 
au-dessus du village de Morcles, au niveau 
du verrou de Saint-Maurice, les dépôts alloch-
tones sont abondants (till d’ablation) jusqu’à 
l’altitude de 1 750 m (Croix de Javerne) et leur 
présence sur des versants aussi pentus exclut 
une origine antérieure au WGM (Burri, com-
munication personnelle). 

• Rive gauche de la vallée du Rhône

Le sommet de l’Arpille (2085 m), au SW de 
Martigny, se présente sous la forme d’une 
croupe de schistes cristallins érodée par les 
glaciers issus du massif du Mont-Blanc du-
rant les épisodes glaciaires du Quaternaire. 
On observe de volumineux blocs de granite 
du Mont-Blanc (Durussel, 1990) déposés après 
le maximum, au cours de l’abaissement de la 
surface du glacier. 
La Dent du Salantin 2 450 m, sommet situé à 
l’aplomb de la vallée du Rhône entre Vernayaz 
et Evionnaz et distant de 3,5 km de l’axe de 
la vallée du Rhône, présente un large épau-
lement de roches moutonnées à l’altitude de 
1950 m (Tête des Seneires). 

B - Aval du verrou de St Maurice (fig. 4. 13)

En rive gauche, au-dessus de Monthey, sur les 
pentes méridionales de la Pointe de Bellevue 
(Chansot), le matériel cristallin allochtone est 
abondant jusqu’à l’altitude  de  1 650 - 1700 m 
(nombreux blocs de granite du Mont-Blanc).
Sur les versants de la vallée du Rhône, des 
études menées en Chablais ont recensé des 
blocs erratiques jusqu’à l’altitude de 1 500 m, 
au-dessus de Corbeyrier, et à 1 400 m, au-des-
sus de Villeneuve.
On mentionnera ainsi les blocs témoins des 
altitudes maximales atteintes par le glacier du 
Rhône au flanc des Préalpes vaudoises. Les in-
formations les plus complètes sont issues des 
travaux de Favre et Schardt (1887), puis ceux de 
Jeannet (1918). Ces auteurs considèrent comme 
des éléments caractéristiques du glacier du 
Rhône les différentes variétés de conglomé-
rats permo-carbonifères gris ou rouge, «pou-
dingue de Vallorcine», ou «verrucano», ainsi 
que les blocs cristallins et surtout de gneiss. 
Lugeon (1941) signale des blocs de grès de Ta-
veyanne à 1630 m au-dessus du Col de Soud ; 
Favre et Schardt (1887) des blocs de «poudin-
gue de Vallorcine» entre 1 500 et 1 550 m au-
dessus de Panex ; Jeannet (1918), des blocs 
de conglomérats permo-carbonifères à 1 500 
m sur le plateau des Agites et Favre et Schardt 
(1887) à 1 475 m au-dessus de Caux. On peut 
donc suivre de façon assez continue une 
limite se situant vers 1 550 - 1 600 m dans la 
région d’Aigle et s’abaissant progressivement 
jusque vers 1 500 m dans la région des Rochers 
de Naye. Cependant, les blocs les plus élevés 
appartiennent vraisemblablement à une gla-
ciation plus ancienne, (e. g.) plateau des Agites 
(Schoeneich, 1998).

• Reconstitution du profil longitudinal du 
glacier du Rhône entre Martigny et Villeneuve

En nous appuyant sur les témoins géomorpho-
logiques précités, nous avons réalisé une car-
tographie des formes d’érosion et des dépôts 
glaciaires entre Martigny et Aigle. Une paléo-
géographie du glacier du Rhône a pu être ainsi 
proposée : celle-ci suggère une surface du gla-
cier atteignant 2 150 m sur Martigny, 1 650 m 
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Fig. 4. 13 – Carte des formations superficielles quaternaires de la vallée du Rhône en Chablais.
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Fig. 4. 14 –  Profil longitudinal du substratum rocheux entre Turtmann et Vouvry (Roselli et Olivier, 
2003).

sur Monthey et 1 500 m sur Aigle. La perte en 
altitude de la surface du glacier entre Marti-
gny et Aigle atteint 650 m sur une distance de 
18 km, soit une pente proche de 3%. 
Il est probable que la topographie a large-
ment contraint la dynamique glaciaire. Une 
approche de la dynamique glaciaire réalisée 
en collaboration avec Michel Vallon (LGGE) 
confirme cette hypothèse (non publiée). Cette 
approche tient compte des éléments suivants :

• l’examen du profil longitudinal du bed-
rock, étudié par  Roselli et Olivier (2003), dé-
montre la présence d’une forte contre-pente 
générée par le verrou de Saint-Maurice ; le 
fond de l’auge du glacier du Rhône passe de 
la cote – 600 m NGF à + 600 m, puis plonge 
à nouveau dans le Chablais à la cote – 600 m 
NGF, le tout sur une distance de 10 km (fig. 
4. 14).

• la largeur de l’auge glaciaire se resserre 
considérablement : de 12 km en amont de Mar-
tigny, elle atteint 4,5 km dans le défilé-verrou 
Martigny- Monthey et s’élargit en aval.
Il en résulte dans ce secteur une accélération 
considérable des vitesses d’écoulement, le dé-
filé-verrou drainant une surface d’accumula-
tion de près de 4 000 km2 (Valais). Cette accé-
lération du flux, a déterminé une rapide perte 
d’épaisseur du glacier. De plus, le phénomène 
a été accentué par la contre-pente du verrou de 
Saint-Maurice, l’écoulement du glacier devant 
compenser cet obstacle structural. 
Ces deux facteurs combinés ont ainsi généré 
une perte d’altitude de la surface du glacier 

d’environ 500 à 600 m entre l’entrée du défilé-
verrou à Martigny et son expansion (décom-
pression des glaces) dans la plaine du Chablais 
entre Monthey et Aigle, sur une distance de 18 
à 20 km. Cette hypothèse permet de proposer 
une reconstitution paléogéographique basée 
sur le croisement entre l’altitude des dépôts 
glaciaires et celle des formes d’érosion gla-
ciaires (fig. 4. 15).
Dans l’objectif de valider cette approche, nous 
nous sommes intéressés à un système glaciaire 
de topographie analogue, le complexe gla-
ciaire Seward-Malaspina en Alaska.

• Comparaison avec le complexe glaciaire 
Seward-Malaspina  

En effet, avant de déboucher sur le piémont, le 
glacier Seward-Malaspina  franchit un verrou 
d’une largeur de 4,4 km, la surface du glacier 
passe de l’altitude 1 350 m à l’altitude de 650 m 
sur une distance de 18 à 20 km, soit une pente 
de 3,2 %. Comme on peut le constater, il existe 
de grandes similitudes avec la topographie du 
glacier du Rhône au WGM (fig. 4. 16). 
La comparaison entre les deux appareils ap-
porte une validation à la reconstitution paléo-
géographique proposée du glacier du Rhône. 
Cette analyse, qui tient compte de la dyna-
mique glaciaire contrainte par la topographie, 
est en adéquation avec les indices géomorpho-
logiques cartographiés entre Martigny et le 
Chablais 
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Fig. 4. 15 – La vallée du 
Rhône entre Sion et Aigle 
(Valais) : le profil du 
substratum, l’altitude des 
formes d’érosion et de dé-
pôts glaciaires permettent 
de proposer un profil lon-
gitudinal de la surface du 
glacier au WGM.

4. 3. 1. 2 – Observations géomorphologiques 
dans le val d’Illiez et la vallée d’Abondance

• Le Val d’Illiez

La rive gauche du val d’Illiez présente une 
couverture morainique abondante à éléments 
cristallins. Ainsi, sur le flanc méridional du 
Chansot, nous avons retrouvé les blocs erra-
tiques cristallins signalés par Gagnebin (1937) 
jusqu’à l’altitude de 1 670 m parmi lesquels un 
volumineux bloc de granite, de même qu’un 

gros bloc de grès carbonifère signalé par Lu-
geon (1897) au dessous de Chansot, à Champ-
Perrenaz à 1 620 m  (Troistorrents).
La diffluence est attestée par la présence de 
dépôts glaciaires allochtones au Pas de Mor-
gins. Au-dessus de l’ensellement du Pas de 
Morgins, Blanchard (1938), (in Chaline, 1985), 
mentionne un bloc erratique d’orthogneiss à 
l’altitude de 1 620 m, soit 250 m plus haut que 
le col, position qui permet d’imaginer une al-
titude maximale de la glace peut-être plus éle-
vée, en contact avec l’ensellement du col. 
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Fig. 4. 16 – Comparaison avec un appareil de piémont actuel, le 
complexe glaciaire Seward-Malaspina.

• Le Pas de Morgins et la vallée d’Abondance 

Partant du Pas de Morgins jusqu’en aval de la 
vallée d’Abondance, nous allons tenter d’iden-
tifier les éléments géomorphologiques nous 
permettant de reconstituer cette diffluence du 
glacier du Rhône (fig. 4. 17).
Dans la vallée d’Abondance, la présence d’élé-
ments cristallins (gneiss et granites) a été men-
tionnée par de nombreux auteurs (Gagnebin, 
1937 ; Blanchard, 1938). 
Une description détaillée des dépôts a été 
réalisée par Burri (1963) : sur la rive gauche 
de la vallée d’Abondance, aucun élément 
cristallin n’est signalé entre Abondance et 
Bonnevaux. Witschard (1958) a mentionné 
du granite au niveau de Saint-Jean-d’Aulps, 

à 916 m. Sur la rive droite de 
la vallée de Morzine, ce maté-
riel est assez abondant à 1 050 
m dans le ravin des Fontaines 
au-dessus des Esserts (Escher, 
1953) et à 1 250 m dans la région 
de la Vernaz  (Botteron, 1955).
Sur les versants du massif situé 
entre les Dranses d’Abondance, 
de Morzine et le col du 
Corbier, du matériel cristallin 
a été signalé jusqu’à 1 250 m 
d’altitude (Horwitz, 1953). On 
en rencontre au col du Corbier 
même (Gagnebin, 1937  ; 
Frutiger, 1953). Favre (1867) 
signale un morceau de gneiss 
près du village de Cercle, au 
fond de la vallée ainsi que 
quelques blocs à proximité 
de l’église d’Abondance. Plus 
en amont, sur le chemin de 
Chevenne, un bloc de gneiss 
«chloriteux» à grains fins est 
identifié à 1 127 m (De Trey, 
1951). 
En aval de la vallée d’Abondance, 
dans le vallon de Bernex, la li-
mite supérieure du matériel 
cristallin atteint 1 300 m (Favre, 
1867; Savary, 1957). Un petit 
détour dans la vallée du Bré-
von nous permet d’identifier 

des éléments cristallins à 1 100 m près du 
chalet du Planteray (Fichter, 1958) puis sur 
la commune de Bellevaux, à 1 150 m le long 
du chemin des Nants (Godel, 1959). Une re-
marquable accumulation de blocs de granite 
du Mont-Blanc aux alpages du Siard et de la 
Buchille (1 370 – 1 420 m) sur le versant S-W 
du Mont Billiat (1 895 m) doit être mentionnée 
(fig. 4. 18). Ces derniers ne peuvent avoir été 
apportés que par la diffluence rhodanienne du 
Pas de Morgins.
Enfin, pour compléter cette énumération, 
signalons que les auteurs précités identi-
fient au-dessus des accumulations de maté-
riel cristallin, du matériel issu de la Nappe 
de la Brèche (in Burri, 1963). Cette dernière 
affleure dans la partie amont des Dranses 
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Fig. 4. 17 – Carte géomorphologique des formations quaternaires en Chablais, position des blocs cristal-
lins et des dépôts morainiques allochtones.
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Fig. 4. 18 – Blocs erratiques de gra-
nite du Mont-Blanc de la Buchille 
(1 330 - 1 380 m), en arrière plan le 
Mont d’Hermone (1 412 m).

d’Abondance et de Morzine. Seuls des gla-
ciers locaux ont pu disséminer son matériel 
dans les vallées inférieures des Dranses. Les 
données concernant l’altitude maximale des 
blocs de Brèche sont encore plus imprécises 
que celles concernant les éléments cristal-
lins allochtones. Le seul chiffre précis que 
nous mentionnerons est l’altitude 1 400 m, 
au col de Nicodex (1 436 m) (Horwitz, 1953). 
Ailleurs, cette limite semble se tenir quelque 
200 m au-dessus de la limite des moraines à 
éléments rhodaniens.

4. 3. 1. 3 – Les diffluences dans le massif du 
Chablais
 
• le Pas de Morgins

Le seuil de diffluence du Pas de Morgins est 
situé à plus de 8 km de l’axe de la vallée du 
Rhône. Le glacier du Rhône était séparé du 
Pas de Morgins par le glacier du val d’Illiez 
qui drainait tout le versant nord des Dents du 
Midi. Cette diffluence a été rendue possible en 
raison de l’altitude atteinte par la surface du 
glacier du Rhône en aval du verrou de Saint-
Maurice et un débit de glace considérablement 
plus important que l’appareil local du Val d’Il-
liez. De plus, la décompression de la glace en 
aval du verrou de Saint-Maurice a sans doute 
joué un rôle dans la traversée du Chablais. 
Ainsi, ces facteurs ont prédominé pour blo-
quer le glacier local du Val d’Illiez dont l’écou-

lement était repoussé par les glaces du Rhône 
vers le Pas de Morgins (fig. 4. 19).  
Pénétrant alors dans la vallée d’Abondance, 
le flux rhodanien a difflué dans la vallée de 
la Dranse de Morzine par le col du Corbier 
(1 237  m) (Gagnebin, 1937 ; Burri, 1963). De-
puis le nord, les flux des vallées des Dranses 
d’Abondance et de Morzine réunies se sont 
écoulés vers le sud, canalisés par le Mont 
d’Hermone et le Mont Forchat (1 500 m) au 
N-W et la montagne d’Hirmentaz (1 605 m)  au 
S-E.
On peut envisager, comme le suggère la pétro-
graphie des blocs erratiques de la vallée d’Ha-
bère-Poche, un apport du glacier du Rhône qui 
s’écoulait parallèlement aux flux issus des val-
lées des Dranses. A l’est de la montagne d’Hir-
mentaz, les dépôts glaciaires sont constitués 
uniquement de matériel exogène apporté par 
le glacier du Giffre. Il en est de même pour le 
matériel fluvio-glaciaire reconnu dans la grotte 
du Baré à Onnion (Spahni et Rigassi, 1951).

• Le col des Gets

Afin de justifier la présence des mystérieux 
blocs erratiques de granites du Mont-Blanc, 
de Morzine et de Saint-Jean d’Aulps, les au-
teurs anciens (Lugeon, 1910, in Gagnebin, 
1937 ; Jäckli, in Burri, 1963), avaient envisagé 
une diffluence du glacier de l’Arve par le col 
des Gets (1 163 m). Cette hypothèse doit être 
abandonnée. En effet, si le glacier de l’Arve 
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Fig. 4. 19 – Carte paléogéographique des glaciers du 
Rhône, du Giffre et de l’Arve ; interactions avec les 
massifs du Chablais et des Aravis,  interprétation des 
flux glaciaires au WGM.
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avait difflué par le col des Gets, celui du Giffre 
aurait été barré et contraint d’emprunter cette 
dépression. Or il n’en est rien, c’est le glacier 
du Giffre, seul, qui a difflué par le col des Gets, 
le courant principal se dirigeant vers le N-W 
dans la vallée du Risse comme l’atteste le ma-
tériel exogène appartenant au bassin du Giffre, 
identifié au nord du Môle, à l’est de la mon-
tagne d’Hirmentaz, puis sur le versant orien-
tal du Salève (Ponserre, 1999 ; Mandier, 2003).  
Dans l’état actuel des connaissances, aucune 
hypothèse cohérente ne peut être avancée.

Conclusion sur le massif du Chablais

La morphologie initiale, associée aux altitudes 
élevées du massif du Chablais en rive gauche 
de la vallée du Rhône n’a pas permis de larges 
pénétrations du glacier du Rhône dans ce mas-
sif. Toutefois, seule la dépression structurale 
du Pas de Morgins a favorisé la mise en place 
d’une puissante diffluence au WGM. Cette dif-
fluence a été facilitée par l’altitude des glaces 
rhodaniennes au débouché du verrou de Saint-
Maurice et par une dynamique glaciaire favo-
rable (décompression des glaces). 
Cette hypothèse s’appuie sur la présence de 
blocs erratiques cristallins dans les vallées de 
la Dranse d’Abondance. De ce fait,  le glacier 
a contraint l’écoulement des glaces locales du 
val d’Illiez par le Pas de Morgins. Il en est de 
même dans la vallée de la Menoge où l’abon-
dance d’éléments cristallins alpins confirme la 
pénétration des glaces rhodaniennes depuis la 
basse vallée des Dranses.

4. 3. 2 – Le massif des Aravis

Le massif des Aravis occupe une position par-
ticulière vis-à-vis des zones d’accumulation 
du bassin de l’Arve et notamment du massif 
du Mont-Blanc proche. En effet, ce massif était 
pris en «tenaille» par les deux digitations du 
glacier de l’Arve : la branche sud s’écoulait par 
la vallée de l’Arly (Blanchard, 1941, in Cout-
terand et Buoncristiani, 2006 ; Nicoud et Ma-
nalt, 2001) puis la cluse d’Annecy, la branche 
nord par la vallée de l’Arve (s.s.) et le plateau 
des Bornes. Plusieurs cols sont susceptibles 
d’avoir favorisé une pénétration des glaces  is-

sues des massifs cristallins du Mont-Blanc et 
des Aiguilles Rouges.

4. 3. 2. 1 – Paléogéographie du glacier de 
l’Arve 

Les reconstitutions paléogéographiques du 
massif du Mont-Blanc et du glacier de l’Arve 
sont unanimes. Dans le bassin de Sallanches, 
le glacier aurait atteint une cote proche de 
2 000 m au contact des massifs subalpins de 
Platé et des Aravis (Douxami, 1902 ; Coutte-
rand et Buoncristiani, 2006). Ainsi, le glacier 
de l’Arve formait une vaste nappe, en contact 
avec le versant oriental de la chaîne des Ara-
vis, entre 2000 m d’altitude sur Megève à 1800 
m sur Ugine. La branche Nord, qui empruntait 
la vallée de l’Arve, débordait les crêtes de la 
rive gauche, diffluant vers la vallée du Repo-
soir, comme en témoignent les sillons rocheux 
visibles au nord de la Tête de la Sallaz à 1 900 
m d’altitude. 
Deux cols sont alors susceptibles d’avoir favo-
risé la mise en place de diffluences du glacier 
de l’Arve : le col des Aravis (1486 m) et le col de 
la Colombière (1613 m). Cependant ce dernier 
pose problème : cette diffluence a pu fonction-
ner pendant les glaciations antéwürmiennes 
(MIS 6, 8, 10 …) en raison des cotes atteintes 
par le glacier de l’Arve (> 1 700 m) sur l’ombi-
lic de Bonneville (Favre, 1867, in Jayet, 1967 ;  
Verniory, 1960 ; Coutterand et Amelot, 2008), 
mais dans l’état actuel des connaissances, elle 
n’est pas confirmée pour le Würm. Nous al-
lons tenter d’apporter quelques éléments de 
réponse. 

4. 3. 2. 2 – Les diffluences du glacier de 
l’Arve dans le massif des Aravis

Des éléments cristallins dispersés ont été si-
gnalés dans le massif des Aravis, comme en 
témoignent deux exemples significatifs (fig. 
4. 20) :

• la moraine latéro-frontale du glacier du 
Borne au Petit-Bornand  contient moins de 1 
% d’éléments cristallins (Dorthe-Monachon, 
1986). La coupe de cette formation, rafraîchie 
en permanence par l’incision d’un coude du 
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Borne, nous a livré après un examen attentif 
deux galets cristallins, un gneiss d’origine in-
connue et un granite du Mont-Blanc (fig. 4. 21). 

• sur le plateau des Glières (~1 400 m), la 
présence insolite de blocs erratiques de gra-
nite du Mont-Blanc nous a été signalée par G. 
Nicoud. De même, nous avons découvert à 
1380 m d’altitude en contrebas du plateau des 
Glières un bloc d’orthogneiss.
Force est de reconnaître que la présence de 
ces éléments est exceptionnelle. En ce qui 
concerne les éléments cristallins de la moraine 
du Petit-Bornand, nous pensons qu’il s’agit de 
matériel remanié par le glacier du Borne au 
cours de sa dernière extension postérieure au 
WGM et limitée à un englacement autochtone 
des Aravis (Dorthe-Monachon, 1986). Quant 
aux blocs de granite et de gneiss du plateau 
des Glières, ils ont vraisemblablement été dé-
posés par la pénétration du glacier du Borne 
dans le synclinal des Glières pendant le WGM. 
Ces éléments cristallins doivent leur présence 
aux diffluences du glacier de l’Arve. À ce pro-
pos, il nous paraît peu vraisemblable que les 
éléments cristallins précités aient transité par 
le col des Aravis. En effet, la topographie des 
vallées des Aravis démontre que le glacier 
issu de la diffluence du col des Aravis (val-
lée du Nom) était barré par l’écoulement du 
glacier du Borne qui drainait la partie nord de 
la chaîne des Aravis. Cette situation suggère 
que les glaces issues de la diffluence du col des 
Aravis étaient repoussées vers la vallée du Fier 

Fig. 4. 20 – Carte des formations quaternaires du 
massif des Aravis, position des blocs cristallins et 
des dépôts morainiques allochtones.
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Fig. 4. 21 – Coupe de la moraine latéro-frontale droite du glacier du Borne au Petit Bornand, la formation 
recèle quelques éléments cristallins.

par le glacier du Borne ; elles ne franchissaient 
donc pas le verrou des Etroits (Saint Jean-de-
Sixt). La mise en place d’une diffluence des 
glaces de l’Arve par le col de la Colombière au 
WGM serait, de fait, envisageable (fig. 4. 19). 

Conclusion sur le massif des Aravis

Les témoins géomorphologiques relatifs aux 
diffluences du glacier de l’Arve dans le massif 
des Aravis sont rares. Deux explications peu-
vent être suggérées :

• la première est liée à la barrière topogra-
phique élevée du massif des Aravis qui n’a pas 
facilité la pénétration des glaces issues du bas-
sin de l’Arve. Malgré tout, la profonde dépres-
sion structurale que constitue le col des Aravis 
a été le siège d’une diffluence de la nappe de 
glace qui s’écoulait par le seuil de Megève.

En revanche, l’hypothèse d’une diffluence 
par le col de la Colombière est plus controver-
sée et reste sans réponse dans l’état actuel des 
connaissances. Les blocs erratiques du plateau 
des Glières et de la vallée du Borne ne doivent 

leur origine qu’à une diffluence du glacier de 
l’Arve par le col de la Colombière ; cependant, 
l’hypothèse de matériel remanié hérité d’une 
glaciation plus ancienne (MIS 6) n’est pas à ex-
clure ; 

• la seconde explication envisage que les 
glaciers locaux ont évacué la quasi-totalité 
des dépôts allochtones au cours de la dernière 
phase du cycle würmien.

4. 3. 3 – Le massif des Bauges

Du point de vue géographique, la situation 
proximale des Bauges par rapport aux grandes 
zones d’accumulation et son dispositif structu-
ral très ouvert ont favorisé une large pénétra-
tion des glaciers alpins dans toutes les grandes 
vallées du massif sans construction de fronts 
morainiques. 

La synthèse des connaissances acquises dans 
le massif subalpin des Bauges (cf. § II -2. 4) 
fait état de la polémique et des incertitudes qui 
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portent essentiellement sur la puissance des 
diffluences du glacier alpin au maximum du 
Würm. On a constaté des divergences d’inter-
prétation concernant la paléogéographie du 
glacier isérois en contact avec le rebord subal-
pin des Bauges. C’est ainsi que, en préambule à 
notre étude, s’impose un détour par la reconsti-
tution paléogéographique du glacier isérois. 

4. 3. 3. 1 – Paléogéographie du glacier isé-
rois 

Nous appuyant sur la cartographie des 
constructions morainiques latérales entre 
l’ombilic de Grenoble et la vallée du Bréda (cf. 
§ IV A. 2), la topographie de l’appareil isérois 
à pu être reconstituée pour sa  zone d’ablation 
avec une pente de 0,7 – 0,8 %. En revanche, en 
zone d’accumulation, nous ne pouvons nous 
appuyer sur aucune construction morainique 
latérale. Ainsi, en prolongeant le profil longi-
tudinal du glacier, sa cote atteindrait 1 450 m 
sur Montmélian et plus de 1 700 m sur Alber-
tville. Cette altitude se raccorde avec notre 
reconstitution paléogéographique du sud de 
la région du massif du Mont-Blanc (Coutte-
rand et Buoncristiani, 2006) qui restitue une 
surface glaciaire s’abaissant depuis 2 000 m 
d’altitude sur l’ombilic de Sallanches à l’alti-
tude de 1800 m à l’est de la cluse de Faverges 
(Ugine). Cette évaluation est en accord avec la 
reconstitution paléogéographique de Beaude-
vin (2001). Ainsi, cette estimation de la topo-
graphie du glacier isérois permet d’envisager 
la mise en place de plusieurs diffluences dans 
le massif des Bauges. 
Le rôle du glacier de l’Arc n’est pas à négliger 
car celui-ci débouche dans le sillon alpin pra-
tiquement à contre-courant du glacier isérois. 
En raison de la taille du bassin versant de la 
Maurienne et d’un débit de glace sensiblement 
identique à celui de Tarentaise, le glacier de 
l’Arc, après avoir débordé la chaine des Hur-
tières, pénétrait dans la Combe de Savoie à 
l’altitude de 1 600 m. Il contribuait d’une part, 
à repousser le glacier de l’Isère vers l’ouest et 
d’autre part, à maintenir un niveau de glace 
isérois élevé en contact avec le massif des 
Bauges. Cette double situation a favorisé la 
mise en place des diffluences iséroises dans les 

Bauges.
La bordure orientale des Bauges offre de nom-
breux cols s’ouvrant entre 1 518 m et 900 m 
d’altitude. En conséquence, tous les cols des 
Bauges orientales ont permis le passage des 
glaces alpines à l’intérieur de ce massif : 

•	 le col du Haut du Four (1518 m)
•	 le col du Frêne (950 m)
•	 le col du Lindar (1187 m) ;
•	 le col des Prés (1135 m).

En ce qui concerne le col de Plainpalais (1173 
m), nous avons vu précédemment que son al-
titude (à laquelle doit être retranchée l’épais-
seur pluri-décamétrique du dépôt d’écroule-
ment du Margériaz) était voisine de la surface 
de la glace qui occupait la cluse de Chambé-
ry. Sa position vis-à-vis de l’écoulement des 
glaces allochtones sera évoquée plus loin.

4. 3. 3. 2 – Observations géomorphologiques 
dans le massif des Bauges

Malgré la densité de la couverture végétale, 
les observations dans les vallées baujues ont 
permis d’identifier de nombreux affleurements 
de dépôts morainiques d’origine alpine et des 
formes d’érosion du substratum relatives à l’en-
glacement des principales vallées du massif. 
Nous avons tenté de croiser les données entre les 
formes d’érosion d’origine glaciaire et les formes 
de dépôts d’origine glaciogénique (fig.4. 22). 

• Les Bauges orientales

Dans les Bauges orientales, secteur étudié par 
Durand (1988) et Dusseau (1992), des pla-
cages morainiques à proportion d’éléments 
alpins non négligeables (> 15 %) ont été mis 
en évidence et identifiés jusqu’à 1 100 - 1 200 
mètres d’altitude. Dusseau signale même des 
placages à caractère isérois sous les parois oc-
cidentales du crêt de l’Arclusaz : entre 1 300 
et 1 350 mètres d’altitude sous le col de Tré-
le-Truit vers l’extrémité nord de la paroi et 
jusqu’à 1 440 m d’altitude sur l’arête reliant le 
sommet de la Dent d’Arclusaz au col du Po-
tat.
Les observations dans ce secteur du massif 
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Fig. 4. 22 - Carte générale des formations superficielles quaternaires 
en Bauge. Localisation des blocs erratiques cristallins et des dépôts 
morainiques allochtones.

permettent de confirmer l’hypothèse de Dus-
seau (1992) qui envisage un glacier isérois suf-
fisamment puissant en amont de la Dent d’Ar-
clusaz pour franchir le col du Haut du Four 
(1 518 m) à proximité d’Albertville. Cette hy-
pothèse est confortée par notre reconstitution 
paléogéographique du glacier alpin du Grési-
vaudan. Force est de constater que les dépôts 
relatifs à cette diffluence iséroise par la haute 
vallée du Chéran ne sont plus visibles, consé-
quence des remaniements par le glacier local 
du haut Chéran au cours d’une phase posté-
rieure d’englacement local. Malgré tout, il reste 
quelques témoins de cette  diffluence  : à l’alti-
tude de 1480 m sur l’interfluve qui prolonge le 
sommet de la Pointe de Chaurionde (2 173 m) 
vers la vallée du Chéran, des galets cristallins 
(gneiss et amphibolites) ont pu être relevés.  
Selon Dusseau et Hobléa (1986), un témoin, 
révélé par l’ouverture de la piste menant 
dans le val d’Arclusaz, a été conservé à 990 
m d’altitude au lieu-dit « les Jarses ». Cette 
coupe d’une hauteur de 6 m est encore vi-
sible. Elle montre par-dessus la moraine isé-
roise (15 % de cristallins et quartzites), attri-
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buée au courant diffluant issu du col du Haut 
du Four (haut-Chéran), une moraine locale à 
galets exogènes, attribuée à une langue gla-
ciaire locale issue du haut-Chéran (l’origine 
du col du Frêne n’étant pas exclue). Or, entre 
les deux formations, s’est développé un paléo-
sol (non décrit par les auteurs) permettant de 
penser que la moraine iséroise correspondrait 
à un épisode ancien du Würm et la moraine 
autochtone à un épisode plus tardif caracté-
risé par un englacement local (fig. 4. 23). 

Du point de vue géomorphologique, la val-
lée d’Épernay  qui s’étend au nord du col du 
Frêne jusqu’à Ecole est une vallée large à fond  
plat  dont le gabarit est totalement dispropor-
tionné en regard des compétences du ruisseau 
des Grands Prés qui draine ce petit bassin ver-
sant (Revil et Combaz, 1913). Seule l’action 
érosive de cette large  diffluence iséroise est 
responsable de cette morphologie. 
 
• Les Bauges du sud-ouest et occidentales 

- Dans la vallée du Noyer et le bassin de Les-
cheraines

Dans la vallée du Noyer, la couverture mo-
rainique à éléments alpins est bien présente 
et quelques lambeaux sont conservés jusqu’à 
1 250 m d’altitude. Ils se localisent au nord du 
col de Plainpalais, dans le bassin du Ruisseau 
de Saint-François.

Plus en amont, des placages de moraine de 
fond ont été observés autour du hameau de 
la Magne, jusque vers 1 200 mètres d’altitude 
(Revellin, 1984). En étudiant le secteur du 
Revard, P. Gidon (1969) avait mentionné la 
présence d’un lambeau de «moraine fraîche» 
entre 1 250 et 1 280 m d’altitude sous la Tour 
des Ébats, au Revard. Selon l’auteur, cette mo-
raine, plaquée sur une pente supérieure à 30°, 
contenait quelques blocs cristallins enrobés 
dans une matrice gris-bleuâtre. Pour l’auteur, 
ce dépôt, conservé sur une pente aussi accu-
sée, est nécessairement würmien. Ce dernier 
pense même qu’il faut relever l’altitude maxi-
male atteinte par les glaciers alpins de cette 
époque à 1 280 m. Nous émettons quelques 

réserves concernant l’attribution de ce dépôt 
morainique à la glaciation würmienne ; l’al-
titude semble difficilement attribuable aux 
cotes maximales atteintes par le glacier wür-
mien dans le val du Bourget et la vallée du 
Sierroz. Serait-ce un héritage de l’avant-der-
nière glaciation (MIS 6) ? 

La retombée S-E du Semnoz dans le bassin 
de Lescheraines est dominée par l’escarpe-
ment méridional de la plateforme urgonienne 
(fig. 4. 24). Cette unité dont les escarpements 
dominent la cluse du Chéran est affectée par 
des méga-formes d’érosion glaciaire. En effet, 
les roches moutonnées qui tronquent la partie 
sommitale de l’escarpement sont encore bien 
préservées entre le fond de la vallée et 1 260 m 
d’altitude. Mais les observations in situ mon-
trent que les méso-formes et les micro-formes 
ont disparu en raison des processus d’érosion 
mécanique et principalement chimique. Dans 
ce secteur, les taux de dissolution (en contexte 
interglaciaire) peuvent être assimilés à ceux 
des karsts montagnards (Hobléa, 1999). 

Les karsts montagnards (nivo) forestiers sont 
réputés pour offrir les conditions optimales 
à la dissolution (Nicod, 1984). Selon les esti-
mations de l’ablation spécifique obtenues sur  
quelques karsts urgoniens des Bauges, Bange-
Prépoulain, Féclaz-Revard, Mont.Peney et  
Margériaz , les valeurs sont comprises entre 
80 mm/ka et 105 mm/ka (Hobléa, 1999). 

Nous basant sur une valeur de 100 mm/ka, 
il est possible d’avancer quelques valeurs de 
dissolution ayant affecté les calcaires urgo-
niens depuis le Pléistocène récent. Soit 2,5 m 
depuis le MIS 2 (26 000  BP), 4 m depuis le  MIS 
3 (50 000 – 26 000 BP), 5,5 m depuis le MIS 4 
(65 000 - 50 000 BP), enfin, 15 m depuis le MIS 
6. A ce mode d’érosion, il faut ajouter les pro-
cessus d’érosion mécanique, principalement 
la cryoclastie. Ainsi en raison des processus 
d’érosion chimique et mécanique, les formes 
d’érosion d’origine glaciaire précitées peu-
vent être attribuées au dernier cycle glaciaire 
(WGM). Remarquons que nos observations 
relatives à l’épaisseur de glace dans le bassin 
de Lescheraines confirment les commentaires 
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Fig. 4. 23 - Coupe du chemin de l’Arclusaz : moraine Iséroise (Würm ancien) et moraine locale (Würm 
récent), (Dusseau, 1992), colorisée.

Fig. 4. 24 - Modelé glaciaire affectant l’escarpement méridional de la plateforme urgonienne au N-W du 
bassin de Lescheraines ; les flèches soulignent les sillons d’érosion d’origine glaciaire.

de Hollande : « Les glaciers alpins, s’amoncelè-
rent au défilé de Bange jusqu’à 1 275 mètres d’alti-
tude » (in de Mortillet, 1885).

- En rive droite de la vallée du Chéran

Au sud du col de Leschaux, nous avons ob-
servé de nombreux éléments alpins. En contre-
bas du col, vers les villages de Bellecombe-en-
Bauges, des Broissieux, de Vergains, la mo-
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raine de fond apparaît à la faveur de coupes 
anthropiques. Outre des éléments locaux, elle 
renferme une forte proportion de roches ba-
siques (diorites, gabbros, serpentines) qui ne 
peuvent provenir que du bassin de la Taren-
taise (Combaz, 1912). 

-En rive gauche de la vallée du Chéran

Le versant oriental de la montagne de Bange, 
et tout particulièrement  la cuvette du Mariet, 
présente de nombreux placages morainiques 
(moraine de fond et till d’ablation). C’est no-
tamment à l’est de Montagny, dans la dépres-
sion structurale située en aval du col de la 
Cochette, que nous avons identifié des dépôts 
morainiques continus jusqu’à l’altitude de 
1 260 m. Ces dépôts se présentent sous la forme 
d’une construction morainique à 1 220 m d’al-
titude, puis d’un till d’ablation continu jusqu’à 
la cote de 1 260 m. Le matériel, très riche en 
éléments alpins, suggère  une origine de Ta-
rentaise et/ou du Beaufortin. De même, sur le 
versant occidental de la Montagne de Bange, 
nous avons reconnu une abondante couver-
ture morainique (basal till) jusqu’à 1 230 m 
d’altitude (le Tasset). La matrice argileuse est 
révélée par l’incision de pistes d’exploitation 
forestière ; les éléments alpins sont abondants 
et la pétrographie (chlorites, granites, gabbros, 
brèches polygéniques) similaire à celle des dé-
pôts du bassin de Lescheraines (fig. 4. 25).

4. 3. 3. 3 – Les diffluences du glacier isérois 
dans les Bauges

• Les apports des remplissages endokarstiques

Hobléa (1999) a cherché à identifier dans le 
karst des marqueurs des périodes glaciaires 
du Pléistocène récent. Les analyses, appli-
quées tout particulièrement aux remplissages 
contenus dans les cavités étagées de la cluse 
du Chéran et sur le plateau de la montagne 
de Bange, ont permis d’identifier l’origine des 
flux glaciaires ayant occupé la vallée du Ché-
ran. Les remplissages proviennent des cavités 
suivantes (fig. 4. 26) : 

Sur la montagne de Bange (9 a) 
- Creux de la Pierre du Frère (paléo-drain 
phréatique à pente faible, colmaté à ses deux 
extrémités, accessible par un regard en puits 
de 10 m s’ouvrant à 1 160 m)
- Trou des Casses (perte active recueillant les 
eaux de la dalle urgonienne de la montagne 
de Bange au niveau de la cuvette du Mariet, 
990 m).

Dans la cluse en rive gauche du Chéran, versant 
montagne de Bange (9 b)
- Grotte des Rochettes (paléo-drain subho-
rizontal perché dans le Valanginien à 885 m 
d’altitude, soit plus de 300 m au-dessus de 
l’actuelle émergence de Bourbouillon)
- Grotte de Prérouge (580 m, vaste réseau ac-
tif derrière l’émergence actuelle des eaux de 
l’aquifère urgonien de Bange-Prépoulain, 
comprenant des  niveaux de galeries légère-
ment perchés).

Dans la cluse en rive droite du Chéran, versant 
Semnoz
- Grottes de Bange à 680 et 690 m d’altitude 
(paléo-exutoires formant un double regard in-
cliné convergeant sur la zone noyée du réseau 
de Bange, l’Eau-Morte qui draine l’urgonien 
du massif du Semnoz).
- Grotte des Templiers (660 m, paléo-
drain phréatique perché, abondamment 
concrétionné, recoupé par la falaise, plongeant 
vers le réseau de l’Eau-Morte mais colmaté).
Les remplissages de ces cavités, organisés en 
«séquences d’assèchement» classiques (galets, 
graviers, sables, varves), sont marqués par la 
présence de galets présentant une forte pro-
portion de matériel allochtone (cristallin) dans 
les cavités les plus basses (galerie des Galets 
dans Prérouge notamment). Mais des restes de 
cristallin, plus altérés, se retrouvent dans les 
remplissages des cavités perchées, jusque dans 
la Pierre du Frère (1 160 m). La transgression 
glaciaire allochtone a laissé des traces à la sur-
face du synclinal de Bange puisque les bords 
du lac du Mariet sont parsemés de blocs erra-
tiques (chlorites, granites). La présence de ce 
lac et de la zone humide qui l’entoure implique 
celle d’un placage morainique (basal till).
La confrontation des spectres des minéraux 
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Fig. 4. 25 – La montagne de Bange et la vallée du Noyer : localisation des formations superficielles d’ori-
gine glaciaire  et des blocs erratiques attribués au WGM.

Minéraux 

Site / auteurs Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. Zir. Stt. Dist. Sph..Rt Div.

Trou des 
Casses
(9 a), 

(Hobléa) 3% 27% 5% 17% 40% 3% 5%

Pierre des 
Frères
(9 a), 

(Hobléa)
10% 30% 2% 20% 25% 5% 5% 3%

Isère (ce 
travail) 25% 13% 5% 44% 10% 1% 2%

Isère (Vivian 
et Ricq) 25% 18% 8% 35% 7%  3% 2% 2%

Isère (hobléa) 25% 19% 7% 39% 5% 2% 3%

Fig. 4. 26 - Tableau : cortèges des minéraux lourds de la moraine würmienne des Bauges et iséroise (Vi-
vian et Ricq, 1966 ; Hobléa, 1999 ; ce travail)

lourds échantillonnés dans les cavités montre 
la richesse des remplissages en minéraux alpins 
fragiles : hornblendes vertes,  et surtout glau-
cophanes dont la présence démontre l’origine 
interne des dépôts. De plus, la glaucophane est 

présente dans la grotte des Templiers en rive 
droite du Chéran (en plus faible proportion). 
Le spectre des minéraux lourds confirme ainsi 
l’origine iséroise du flux glaciaire qui s’écou-
lait depuis la haute vallée du Chéran, par les 
cols du Frêne et du Haut du Four (fig.4. 25).



320

IV - Résultats - A - Reconstitution des flux glaciaires au WGM

• Interprétation des flux allochtones

L’interprétation des dépôts allochtones et des 
formes d’érosion glaciaire nous permet de pro-
poser une paléogéographie des diffluences isé-
roises dans les Bauges orientales. On peut esti-
mer que la diffluence dans la vallée d’Épernay 
présentait une épaisseur de glace de 500 m sur 
le col du Frêne. Ainsi, un puissant flux glaciaire 
empruntait la vallée du Chéran entre École et 
la sortie de la cluse du Chéran, il était princi-
palement composé de glaces allochtones issues 
des diffluences des cols du Frêne et du Haut 
du Four (fig. 4. 27 et fig. 4. 28). Au sud du col 
du Frêne, toutes les crêtes situées entre le Mont 
Pelat (1 543 m) et le Mont Chardonnet (1 405 m) 
étaient débordées par le flux isérois issu du col 
du Frêne (950 m). Le courant de glace qui s’in-
sinuait par le col de la Scia (1 358 m) et le col 
du Lindar (1 187 m) pénétrait ensuite dans la 
vallée des Aillons, occupée par un flux s’écou-
lant à contre pente en direction du col des Prés 
(1 135 m). 

La reconstitution paléogéographique, en phase 
avec les interprétations de Zamolo (1980), 
montre que les glaces iséroises ont atteint, dans 
la région de Chambéry, une altitude maximale 
d’environ 1 200 m. Cette cote implique néces-
sairement un débordement du glacier par les 
cols de Plainpalais et des Prés. Cette hypothèse 
est de plus confirmée par la présence de mo-
raines à éléments cristallins au col des Prés 
(1 135 m). La vallée du Noyer, située au nord 
du col de Plainpalais (1 173 m), aurait été, pour 
Zamolo (1980), le siège d’une diffluence du gla-
cier alpin à l’intérieur des Bauges depuis le bas-
sin chambérien. Cependant,  nos observations 
dans la vallée du Noyer, notamment dans le 
bassin de Lescheraines et sur le versant orien-
tal de la montagne de Bange, permettent plutôt 
d’envisager un courant glaciaire d’origine isé-
roise remontant la vallée du Noyer ; le contact 
avec les glaces occupant la cluse de Chambéry 
s’effectuant vraisemblablement au niveau du 
col de Plainpalais. 

Dans les Bauges centrales, le flux principal qui 
s’écoulait depuis le col du Frêne, recevait en rive 
droite les apports isérois de la cluse d’Annecy 

par les diffluences du col de Bornette (1 304 m) 
et surtout du col de Leschaux (897 m). Depuis 
le bassin de Lescheraines, le courant principal 
était canalisé par la cluse du Chéran puis dé-
bouchait dans le bassin molassique (fig. 4. 28).

• Quantification des flux issus de Tarentaise 
en regard du massif subalpin des Bauges et des 
cluses d’Annecy et de Chambéry

En s’appuyant sur une reconstitution paléogéo-
graphique précise et sur les reconnaissances 
pétrographiques macroscopiques et microsco-
piques, nous avons tenté de préciser les propor-
tions à attribuer aux diffluences du glacier issu 
de Tarentaise dans les grandes cluses et dans 
le massif des Bauges. Ainsi, depuis Albertville, 
on peut envisager plusieurs digitations du gla-
cier drainant la Tarentaise. Nous proposons à 
titre d’hypothèse la répartition suivante :

•	 25 % par les diffluences du col de Tamié 
et la cluse de Faverges 

•	 5 %  par le col du Haut du Four
•	 25 % par le col du Frêne 
•	 45 % par la cluse de Chambéry

• Le glaciaire autochtone

C’est dans le haut Chéran que l’englacement 
autochtone s’est le mieux développé. A la fa-
veur des altitudes élevées, les glaciers ont occu-
pé les combes synclinales à l’exemple du vallon 
de l’Arclusaz. Ce glacier modeste ne s’est pas 
opposé aux diffluences iséroises et s’est écoulé 
parallèlement aux glaces d’origine alpine plus 
puissantes (fig. 4. 28).
Dans les  Bauges orientales, tous les auteurs 
sont unanimes pour concevoir un glacier occu-
pant le plateau sommital du Margériaz, comme 
en témoigne le biseautage du crêt urgonien de 
la Montagne de la Balme qui présente tous les 
aspects d’une muraille frétée sous-jacente (Ta-
nitte, 1969). 
En  ce qui concerne l’englacement würmien au-
tochtone des Bauges méridionales, Hobléa  en-
visage « la présence sur le plateau du Revard d’une 
calotte s’écoulant vers le nord en direction de Les-
cheraines et au sud vers les Déserts». Hypothèse 
difficile à imaginer en l’absence de construc-



321

4 - Le rôle des grandes cluses des massifs subalpins

Fig. 4. 27 – La vallée du Chéran, les cols du Frêne et du Lindar ; reconstitution des principaux flux isérois. 
La flèche verte de gauche figure le flux isérois issu du col du Haut du Four.

tions morainiques frontales. De plus, l’altitude 
du plateau du Revard (1 300 – 1 400 m) se situe 
à proximité de la LEG calculée. En revanche, 
le biseautage du crêt urgonien localisé entre le 
Mont Revard et le Nivolet présente bien une 
morphologie résultant de l’action d’une calotte 
glaciaire autochtone (Tanitte, 1969). Cepen-
dant, celle-ci pourrait être héritée d’une glacia-
tion plus ancienne. 

Conclusion sur le massif des Bauges

La morphologie structurale très ouverte des 
Bauges a été propice à la mise en place de puis-
santes diffluences du glacier isérois. En effet, la 
présence de nombreux cols recoupant le rebord 
subalpin du massif des Bauges, associée aux al-
titudes atteintes par les glaces iséroises dans le 
Grésivaudan, a largement favorisé la pénétra-
tion du glacier isérois dans les vallées baujues. 
Les données pétrographiques démontrent que 
le flux principal drainé par la vallée du Chéran, 
s’écoulait depuis le col du Frêne vers le pié-

mont molassique. Ainsi, c’est une dynamique 
passive qui caractérisait le massif des Bauges ; 
il a été traversé d’est en ouest par les glaces is-
sues des bassins de la Tarentaise et du Beau-
fortin. Dans le bassin de Lescheraines, le flux 
isérois recevait les apports de la diffluence du 
col de Leschaux depuis la cluse d’Annecy. 
Malgré tout, un englacement autochtone s’est 
mis en place sur les hauts reliefs du haut Ché-
ran, et sur les sommets les plus élevés, notam-
ment le versant NW du Margériaz.
	
4. 3. 4 –Le massif de la Chartreuse

Contrairement au massif des Bauges, la Char-
treuse était un massif isolé et beaucoup plus en 
retrait des grandes zones d’accumulation du 
complexe glaciaire isérois. De ce fait, la surface 
du glacier alpin en contact avec le massif de la 
Chartreuse se trouvait déprimée en comparai-
son avec sa position au contact du massif des 
Bauges. 
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Fig. 4. 28  - Carte paléogéographique du glacier isérois et du massif des Bauges, interprétation des flux 
glaciaires locaux et allochtones au WGM à partir des données de Revil (1913), Nicoud (1973), Hobléa 
(1986), Dusseau (1992), Doudoux et al. (1999) et ce travail.
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Les glaces issues des glaciers de l’Isère et de 
l’Arc ont encerclé le massif de la Chartreuse. 
Sur le versant occidental, les glaces iséroises 
empruntaient le val de Couz et alimentaient 
les bassins des Échelles et de Saint-Laurent du 
Pont, rejoignant le glacier isérois du Grésivau-
dan dans l’ombilic de Moirans ; le contact gla-
ciaire s’effectuait au niveau du col de la Placette 
(587 m). 
Aujourd’hui encore, la controverse porte es-
sentiellement sur la puissance des diffluences 
du glacier alpin au maximum du Würm dans 
le massif de la Chartreuse. À l’instar du mas-
sif des Bauges, la mise en place des diffluences 
est étroitement liée à l’altitude atteinte par les 
glaces alpines iséroises. Une attention particu-
lière doit être apportée au dispositif structural 
cloisonné du massif qui n’a pas favorisé la pé-
nétration des diverticules de glaces alpines. 
Le centre du massif est caractérisé par deux 
vastes dépressions, les bassins de Saint-Pierre-
d’Entremont (641 m) au nord et de Saint-Pierre-
de-Chartreuse (800 m) au sud. Pendant les épi-
sodes glaciaires du Quaternaire, ce dispositif 
structural a généré une « dynamique glaciaire 
passive», caractérisée par l’incursion des glaces 
iséroises dans le massif de la Chartreuse par le 
biais des dépressions topographiques et notam-
ment les faiblesses topographiques constituées 
par les gorges du Guiers Vif et du Guiers Mort. 
Celles-ci ont pu servir de gouttières d’épanche-
ment aux glaces qui s’écoulaient par le val de 
Couz et la cuvette de Saint-Laurent-du-Pont.

4. 3. 4. 1 – Le glaciaire autochtone et alloch-
tone.

Une première interprétation envisageait que 
les glaciers locaux occupaient une place limi-
tée (Blache, 1931 ; Blanchard, 1938 ; Bravard, 
1958). Mais ces premières interprétations des 
glaciations autochtones en Chartreuse ont 
progressivement été remises en cause au début 
des années 1980. Le terrain est abordé selon une 
approche dynamique qui se substitue peu à 
peu aux études de géomorphologie structura-
liste plus anciennes. Cette nouvelle conception 
des événements a eu une double conséquence : 
d’une part, elle a permis de revoir l’organi-

sation du système glaciaire de la Chartreuse 
dans son ensemble et, d’autre part, d’affirmer 
la prépondérance des glaciers locaux dans les 
reconstitutions paléogéographiques quater-
naires de ce massif. A partir de ce schéma, les 
auteurs ont abouti à deux modèles distincts 
d’extension des glaces : l’un est basé sur une 
confluence généralisée des glaciers locaux dans 
les bassins des deux Guiers, l’autre propose un 
système de glaciers locaux individualisés dans 
leur bassin versant.

Nos observations limitées au bassin versant 
du Guiers Vif, nous permettent de corréler la 
première hypothèse aux stades d’englacement 
du Pléistocène moyen et de valider la seconde 
pour le WGM. Ainsi, ces glaciers locaux se pré-
sentaient sous la forme de calottes glaciaires 
recouvrant la série des hauts plateaux de la bor-
dure orientale (du Mont Granier à la Dent de 
Crolles), ainsi que les surfaces d’altitude de la 
Grande Sure débordant par les «cirques» de 
la Plagne et de Saint Même ; les langues gla-
ciaires émissaires se déversaient en direction 
des bassins correspondants. (Epernay, Saint-
Pierre-d’Entremont et Saint-Pierre-de-Char-
treuse), (Lismonde et Delannoy, 1990).

4. 3. 4. 2 – Les diffluences du glacier alpin 
dans le massif de la Chartreuse

• Les gorges du Guiers Vif et du Guiers Mort

Comme nous l’avons vu, l’organisation struc-
turale du massif de la Chartreuse est caractéri-
sée par les gorges profondes du Guiers Vif et 
du Guiers Mort ouvertes à l’ouest, qui recou-
pent le relief de façon transversale. Plusieurs 
témoins géomorphologiques plaident pour 
un écoulement des glaces iséroises à contre-
sens des gorges précitées (Lismonde et Delan-
noy, 1990 ; Gidon, 1994). En effet, au WGM, 
les gorges du Guiers Vif et du Guiers Mort 
étaient occupées par les glaces alpines qui re-
montaient respectivement vers les bassins de 
Saint-Pierre-d’Entremont et de Saint-Pierre-
de-Chartreuse  (fig. 4. 29).
L’abondance de la couverture morainique à 
éléments alpins reconnus jusqu’à Saint Pierre 
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Fig. 4. 29 - Carte générale des formations quater-
naires autochtones et allochtones en Chartreuse. 
Localisation des blocs cristallins et des dépôts mo-
rainiques d’origine alpine.

d’Entremont conforte cette hypothèse et dé-
montre bien ce fonctionnement. D’après Lis-
monde et Delannoy (1990), lors des maxima 
glaciaires, la langue glaciaire alpine qui em-
pruntait le val de Couz, aurait occupé l’en-
trée des gorges du Guiers Vif en atteignant le 
village de la Ruchère, comme en témoigne la 
formation morainique à matériel alpin de la 
Ruchère (1 140 m). Cependant, cette formation 
morainique semble appartenir à un épisode 
glaciaire anté-wurmien (MIS 6 ?) en raison de 
son altitude élevée. En effet le glacier isérois a 
difflué dans le val de Couz à l’altitude maxi-
male de 1250 m en contact avec l’épaule nord 
du Mont Grèle. Perdant rapidement de l’alti-
tude, en raison de la contre-pente du substra-
tum générée par le col de Couz et l’étroitesse 
du val de Couz, la surface du glacier dans le 
bassin des Echelles n’a probablement pas dé-
passé l’altitude de  1 000 m.  Cette approche 
suggère que le glacier du WGM aurait difflué 
en contrebas de la moraine de la Ruchère ; la 
langue glaciaire dépassant difficilement le ver-
rou du Château. L’existence de lacs d’obtura-
tion glaciaire est démontrée par la présence 
des dépôts glacio-lacustres  dans les gorges du 
Guiers Vif et du Guiers Mort (Lismonde et De-
lannoy, 1990 ; Gidon, 1994 ; Le Darz, non pu-
blié), (fig. 4. 30). Ces derniers montrent que les 
glaces alpines qui ont pénétré dans les gorges 
ont déterminé des lacs d’obturation jusqu’à 
la cote 850 m dans la vallée du Guiers Vif et 
800 m dans la vallée du Guiers Mort.

• Le col du Granier

Malgré la carence relative en édifices morai-
niques construits, on retrouve la trace de péné-
trations du  glacier isérois autour des cols d’al-
titude relativement peu élevée, notamment au 
col du Granier.
En effet, sans pour autant revenir à la paléo-
géographie du glacier isérois dans la cluse de 
Chambéry, notre reconstitution suggère que le 
glacier a atteint une altitude proche de 1 300 m 
au niveau de l’ensellement du col du Granier.  
En ce qui concerne le col de la Cluse, il ne semble 
pas avoir servi d’exutoire aux eaux de fonte de la 
langue du Granier, comme le suggéraient Blache 
(1931) et Bravard (1958). En regard des témoins 

géomorphologiques hérités de la diffluence du 
col du Granier, le col de la Cluse est trop distant. 
Du point de vue géomorphologique, nous men-
tionnerons les observations effectuées au sud de 
l’ensellement du col du Granier où le matériel 
alpin est bien représenté. En rive droite du bas-
sin de Tencovaz, le till d’ablation est abondant 
jusqu’à 1 200 m d’altitude.
En rive gauche, la présence de plusieurs cordons 
morainiques, à pérographie alpine, au niveau 
du village de Tencovaz, étagés entre les alti-
tudes de 1 000 et 1 150 m (fig. 4. 31), suggère plu-
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Fig. 4. 30 – Sédimentation glacio-lacustre dans les gorges du Guiers Mort, témoins de lacs d’obturation 
glaciaire (© Gidon, 2002).

sieurs phases d’englacement allochtones de ce 
bassin. Cependant certains édifices morainiques 
sont probablement hérités d’une glaciation anté-
würmienne. Aucun vallum morainique frontal 
contemporain de la diffluence du col du Granier 
n’est identifié. 

Une diffluence alpine aurait donc emprunté 
l’ensellement du Granier au maximum wür-
mien, comme le suggère l’hypothèse maxima-
liste de Gidon (1994, 2002). En effet, cette der-
nière reconstitution tient compte des profils 
d’écoulement du glacier : ce fait est suffisam-
ment rare chez les auteurs qui se sont succé-
dés pour être mentionné. Cependant, nous 
devons intégrer sa reconstitution avec pru-
dence, car elle conçoit une limite altitudinale 
des glaces alpines plus élevée (1 400 m) que 
celle que nous proposons (fig. 4. 32). En effet, 
l’auteur représente deux diffluences alpines : 
l’une se déversant par le col du Granier en di-

rection du bassin de Saint-Pierre-d’Entremont 
et la seconde par le col du Mollard (1 320 m) vers 
le village du Désert. Or, selon notre reconstitu-
tion paléogéographique du glacier alpin, le col 
du Mollard (1 320 m) ne semble pas avoir été 
franchi par le glacier würmien.

Nous avons vu que la surface du glacier alpin 
au niveau de la diffluence du col du Granier a 
atteint 1 300 m d’altitude. Celle-ci correspond 
à l’altitude moyenne de la LEG du glacier al-
pin définie infra. À ce propos, Chardon (1982) 
s’était intéressé à la LEG en Chartreuse et consi-
dérait qu’elle était proche de 1 300 m d’altitude : 
« pendant les grandes phases glaciaires, la limite des 
neiges permanentes se situait (...) sans doute vers 
1300 mètres en Chartreuse ». Cette hypothèse est 
confirmée par les travaux récents de Le Darz (non 
publié) qui situe la position de la ligne d’équilibre 
glaciaire d’un appareil autochtone, d’exposition 
nord, à 1 250 ± 50 m d’altitude.    
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Fig. 4. 31 – Cordon morainique latéral gauche déposé par la langue diffluente du col du Granier au village 
de Tencovaz (© Le Darz).

La proximité de la LEG du diverticule débor-
dant par le col du Granier lui confère un dé-
bit de glace optimal malgré une épaisseur de 
glace d’environ 160 m compensée par une lar-
geur d’environ 1,4 km. De ce fait, et en raison 
de l’absence de vallums morainiques frontaux 
bien marqués, nous partageons l’hypothèse de 
Gidon (communication personnelle) selon la-
quelle la langue glaciaire venait mourir dans 
le lac d’obturation qui occupait la vallée du 
Guiers Vif (cf. carte de Gidon,  § II. 2. 3).

Conclusion sur le massif de la Chartreuse

Au WGM, la Chartreuse a subi un fort engla-
cement, le système glaciaire a fonctionné selon 
une double dynamique :

• une dynamique passive caractérisée par la 
pénétration des glaces alpines dans le massif ;

• une dynamique active assurée par des 
accumulations de glaces autochtones sur les 
hauts reliefs. Chaque appareil glaciaire consti-
tuait un système bien individualisé sans coa-
lescence généralisée.

L’étude du glaciaire allochtone en Chartreuse au 
WGM démontre que seul le glacier de la Combe 
de Savoie de Maurienne (Arc, s.s.) s’écoulait de 
part et d’autre du massif. Le glacier a pénétré 
à l’intérieur du massif à la faveur de plusieurs 
dépressions structurales : 

• au nord, le glacier a difflué par le col du 
Granier, la langue glaciaire atteignant proba-
blement le lac d’obturation qui occupait la val-
lée du Guiers Vif jusqu’à la cote 850 m ; 

• sur la façade occidentale du massif de la 
Chartreuse, les  gorges du Guiers Vif et du 
Guiers Mort ont été envahies par les glaces al-
pines, d’où la formation de lacs d’obturation 
dans chacun des bassins de Saint-Pierre-d’En-
tremont et de Saint-Pierre-de-Chartreuse.

4. 3. 5  - Le massif du Vercors

A l’instar des massifs préalpins mentionnés 
précédemment, situés plus au nord, plusieurs 
zones du Vercors ont permis le développement 
d’appareils glaciaires au Quaternaire récent. Les 
glaciers se sont développés soit à l’extérieur du 
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Fig. 4. 32  - Carte paléogéographique du glacier isérois et du massif de la Chartreuse, interprétation des 
diffluences du glacier isérois dans le massif de la Chartreuse au WGM.
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massif sur la retombée orientale, soit à l’inté-
rieur du massif sur les reliefs septentrionaux, 
méridionaux et sur les hauts plateaux orientaux. 
Le Vercors est un massif très étudié tant pour 
ses réseaux karstiques (Delannoy, 1981, 1997) 
que pour ses témoins glaciaires : les observa-
tions topographiques couplées à l’étude des 
héritages glaciaires et karstiques ont permis de 
définir divers types de glaciers et de mesurer 
leurs incidences morphologiques dans le mas-
sif (Monjuvent, 1978 ; Chardon, 1980 ; Marnezy, 
1980). 
Compte-tenu de l’altitude moyenne du Ver-
cors (1 200 m), les glaciers locaux ont pu se 
développer mais leur extension est restée 
limitée. Dans ce massif, les dispositifs topo-
graphiques variés ont engendré trois grands 
types de glaciers au Quaternaire : des glaciers 
de calotte, des glaciers de vallée, réduits, et des 
glaciers de cirque (Delannoy, 1981, 1997).

Les calottes glaciaires se sont développées sur 
les hauts reliefs peu accidentés à pentes faibles. 
Ainsi, les plateaux de Gève, du Sornin, de Fond 
d’Urle et les hauts plateaux ont été recouverts 
par des calottes lors des maxima froids du Pléis-
tocène. Ces glaces débordaient alors sur les 
flancs de ces hauts reliefs et émettaient des lan-
gues glaciaires (Delannoy, 1997).
Outre les glaciers de calotte, le massif du Ver-
cors comptait parmi ses appareils majeurs 
deux glaciers de vallées : à l’extrémité nord, 
les glaciers de Mortier-Achard et du Mouche-
rotte ; à l’extrémité sud le glacier de la haute 
Vernaison. Ces glaciers se sont écoulés dans les 
terrains meubles (molasse, marnes) des dépres-
sions synclinales qu’ils ont pu façonner en auge 
glaciaire ; les accumulations morainiques sont 
donc importantes (vallum frontal d’Autrans et 
épandages morainiques de la Chapelle en Ver-
cors).

En revanche, les appareils glaciaires présents 
sur les rebords extérieurs du massif ont, quant 
à eux, rencontré les flux alpins au cours des 
périodes d’englacement paroxysmales. 
Dans le Vercors, les auteurs estiment que l’abais-
sement général de la température durant les 
maxima glaciaires s’est traduit par un abaisse-

ment de la limite des neiges permanentes entre 
1200 et 1500 m, en fonction de l’exposition des 
reliefs et de l’ampleur du refroidissement. Dans 
son étude géomorphologique du Vercors mé-
ridional, Marnezy (1980) a cherché à estimer 
précisément l’altitude de la ligne d’équilibre 
glaciaire pour chacune des péjorations clima-
tiques pléistocènes. Ainsi, pour le Quaternaire 
récent (WGM), il avance une altitude de 1300 
et 1350 m.

• Les diffluences du glacier alpin dans le mas-
sif du Vercors

A l’intérieur du massif du Vercors, l’extension 
des glaces locales n’a pas été contrainte par les 
diffluences alpines au Quaternaire récent. De ce 
fait, l’englacement autochtone du Vercors a pu 
s’exprimer  indépendamment des glaces d’ori-
gine alpine. Les glaciers alpins ont contourné les 
parties septentrionales et orientales du massif.

Dans la partie nord occidentale, la diffluence 
du glacier isérois dans le val de Lans est re-
connue par de nombreux auteurs (Monjuvent, 
1978 ; Chardon, 1980 ; Marnezy, 1980 ; Delan-
noy 1981, 1997). Il  s’agit en fait du glacier de 
la Romanche (s.s.) (cf. § IV. A. 2. 3. 2), qui oc-
cupait la rive gauche de la cluse de Voreppe et 
diffluait sur le plateau des Guillets puis dans 
la vallée du Furon (fig. 4. 33). Au cours d’un 
épisode paroxysmal, la diffluence des glaces 
alpines dans les gorges du Furon aurait atteint 
le val de Lans comme en témoignent un petit 
vallum morainique frontal localisé à l’amont 
des gorges du Furon (1 000 m) et la présence 
de blocs erratiques de granite à l’entrée du val 
de Lans. Cette diffluence alimentait la Bourne, 
comme en témoigne le matériel cristallin (gra-
nite) présent dans la terrasse würmienne de la 
Bourne à son débouché dans le Royans (Delan-
noy, 1997). Au cours d’épisodes ultérieurs, la 
langue glaciaire diffluente a laissé quelques té-
moins morainiques comme en rive gauche du 
Furon, les moraines d’Engins (940 m) et en re-
trait de 2 km, les moraines du Fournel (950 m). 
La dépression du Val de Lans et les gorges du 
Furon ont été occupées par un barrage glaciaire 
responsable de la formation d’un lac de cote va-
riable (1 000 m - 900 m). 
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Conclusion sur le massif du vercors

Dans le Vercors, la topographie en hauts pla-
teaux a été favorable au développement d’ap-
pareils locaux pendant le Quaternaire récent. 
L’organisation topographique du massif per-
met d’envisager que ce massif a été recouvert 
par plusieurs types de glaciers au Quaternaire 
récent : des glaciers de calottes et de courts 
glaciers de vallée. Seule la partie nord occi-
dentale du massif a vu la mise en place d’une 
diffluence du glacier de la Romanche qui 
s’écoulait en rive gauche de la cluse de Vo-
reppe. Cette diffluence empruntait les gorges 
du Furon et atteignait le val de Lans. 

Conclusion sur les grandes cluses et les mas-
sifs subalpins

Cette étude a mis en évidence le rôle prépon-
dérant des grandes cluses. Ces dépressions 
structurales ont été occupées par des glaciers 

émissaires, évacuateurs des zones d’accumu-
lation de la partie centrale des Alpes, prolon-
geant ainsi les principales vallées transver-
sales et notamment celles de la la Tarentaise 
et de la Maurienne en Savoie.  
En raison des altitudes atteintes par la surface 
des glaciers du Rhône, de l’Arve et de l’Isère 
en zone d’accumulation (souvent sous-esti-
mées par les auteurs), les massifs subalpins, 
principalement le Chablais et les Bauges, 
ont été envahis par les glaces alpines. Quant 
aux massifs de la Chartreuse et du Vercors, 
ils n’ont pas, ou peu, été pénétrés par les 
glaces allochtones alpines. Cette situation est 
due à deux facteurs prépondérants : (i) l’al-
titude élevée des crêts sommitaux et des in-
terfluves du rebord subalpin du massif de la 
Chartreuse et du Vercors ; (ii) leurs situations 
géographiques, localisées en aval du système 
glaciaire alpin (zone d’ablation), dont la pa-
léo-surface était déprimée par rapport à celle 
en contact avec les massifs des Bauges et du 
Chablais.
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Fig. 4. 33  - Carte paléogéographique et interprétation des flux du glacier de la Romanche en contact avec 
le massif du Vercors au WGM
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Suite à ce travail de reconstitution des flux 
au WGM, une carte paléogéographique a été 
élaborée. Elle est présentée en annexe à ce mé-
moire. Elle fait état du maximum d’extension 
du complexe glaciaire Rhône, Arve et Isère. 
Elle est issue d’une compilation de nombreux 
travaux publiés, dont les plus anciens remon-
tent au XIXe siècle. A la lecture de cette carte, 
il faut toutefois garder à l’esprit que le maxi-
mum d’extension des lobes de piémont ne s’est 
probablement pas produit à la même période, 
certains appareils atteignant leur extension 
paroxysmale alors que d’autres étaient déjà en 
retrait.	
La carte a été réalisée sur la base des travaux 
suivants : de Charpentier (1838) ; Du Paquier 

(1890) ; Douxami (1902) ; Penck et Bruckner 
(1909) ; Nussbaum (1910) ; Revil et Combaz 
(1912) ; Corbin et Oulianoff, (1929,1931) ; Bour-
dier (1962) ; Burri (1963) ; Jâckli (1962, 1970) ; 
Aubert (1965) ; Monjuvent (1978) ; Campy 
(1982) ; Mandier (1984) ; Campy et Arn (1988) ; 
Lismonde et Delannoy (1990) ; Dusseau (1992) ; 
Buoncristiani (1997) ; Florineth et Schulchter 
(1998) ; K. Arn (1998) ; Gidon (1995, 2002) ; 
Beaudevin (2001) ; Coutterand et Buoncristiani 
(2006), Schlüchter et al., (2010). Notre travail 
basé principalement sur la reconstitution des 
flux glaciaires a permis de compléter  et de 
préciser les données paléogéographiques exis-
tantes .

Carte présentée en annexe sur CD rom

Planche hors-texte - Préservation du modelé glaciaire dans le bassin versant du glacier de l’Unteraar 
(vue depuis le sommet du Finsterarhorn en direction du Grimselpass, Alpes bernoises, Suisse).

Carte paléogéographique
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DES ALPES NORD-OCCIDENTALES

Après le WGM, période durant laquelle 
les glaciers étaient totalement anastomosés 
et débordaient sur les piémonts, le réseau 
glaciaire se scinde et les grands appareils 
s’individualisent dans leurs vallées respectives.
La déglaciation de la vallée du Rhône entre 
les « moraines internes » et le lac Léman n’a 
pas été abordée jusqu’ici dans son ensemble, 
hormis quelques travaux antérieurs très 
localisés vers l’aval (Penck et Bruckner, 1909 ; 
Gignoux, 1913-1914 ; Gignoux et Combaz, 
1914; François, 1928 ; Viret, 1933 ; Vincienne, 
1936 ; Enay, 1981). Seules les régions 
frontales (Mandier, 1984) et lémaniques (Arn, 
1984) ont fait l’objet de synthèses détaillées, 
accompagnées de données chronologiques. 

On doit à Campy ( Campy et al., 1990) la der-
nière interprétation qui avait conduit les au-
teurs à proposer les modalités de la déglacia-
tion würmienne dans ce secteur des Alpes fon-
dées sur la seule présence du glacier du Rhône 
entre le bassin lémanique et le complexe des 
moraines internes. Les auteurs considéraient, 
dans une logique inhérente au schéma tradi-
tionnel du glacier du Rhône, que la fonte de 
l’énorme masse glaciaire ne s’était pas réalisée 
sous forme d’un retrait progressif du front gla-
ciaire depuis la zone distale jusqu’au bassin 
lémanique, mais sous forme d’une fonte sur 
place par déficit en alimentation. Cette fonte 
progressive aurait alors provoqué la scission 
de la glace en un certain nombre de culots de 
glace morte dont la localisation était liée à la 
topographie du substrat. Aujourd’hui, de nou-
veaux éléments permettent de remettre en 
cause cette hypothèse. En effet, nous avons 
établi (cf. § 4) que le lobe de piémont lyonnais 
était alimenté principalement par les flux issus 
de la cluse de Chambéry et, dans une moindre 
mesure, par ceux issus de la cluse d’Annecy -  
Faverges. Partant de ce schéma d’écoulement 
des glaces, on peut alors démontrer que ces 
puissants troncs glaciaires évacuateurs de la 
zone interne des Alpes (sens géographique) se 

sont individualisés au cours de la déglaciation, 
puis retirés par étapes successives.

Nous proposons dans ce chapitre de 
réinterpréter, puis de reconstituer les modalités 
de la déglaciation, depuis les premières étapes, 
au cours desquelles les flux étaient encore 
anastomosés, jusqu’aux étapes successives 
d’individualisation des glaciers  issus des 
vallées du Rhône, de l’Arve, de l’Isère et de la 
Romanche et des grandes cluses. 

Une attention  particulière sera portée aux 
stades de retrait du Tardiglaciaire ancien 
de la vallée de l’Arve. Les déconnexions des 
principales diffluences du glacier de l’Arve 
et notamment celle de Megève fixeront les 
limites temporelles de notre étude. Ainsi, 
le Tardiglaciaire ne sera pas traité dans sa 
globalité.

Rappel sur les dépôts glaciaires et associés

Afin de faciliter la compréhension et notre 
démarche de reconstitution des étapes de 
la déglaciation, nous mentionnerons  en 
quelques lignes les dépôts glaciaires et 
associés sur lesquels nous nous sommes 
appuyés.

• Les formations fluvio-glaciaires
Ce type de formations se rencontre 
fréquemment sur l’Est lyonnais ; sa présence 
reste exceptionnelle dans les bassins des 
Usses-Bellegarde. Cependant, il a été étudié 
à Massy, où il affleure particulièrement 
bien à la faveur d’anciennes exploitations. 
Ces formations se présentent sous forme de 
lentilles d’extension latérale plurimétrique 
à décamétrique et d’épaisseur souvent 
plurimétrique. Le faciès est décrit plus haut 
(cf. § II. 3. 2).

• Formations glaciaires
Entre le val du Bourget et le bassin lémanique 
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jusqu’à Genève, et notamment sur le plateau 
molassique savoyard, s’étend une couverture 
morainique de fond « basal till », en général peu 
épaisse (quelques mètres) et ponctuellement 
redoublée. Cette moraine est formée par un 
limon légèrement argileux sans structure, 
fortement surconsolidé, à galets striés et blocs 
relativement peu nombreux (Amberger, 1978 ; 
Renet et Vilain, 1984). 

• Les formations glacio-lacustres
Elles comprennent des sédiments grossiers 
deltaïques proximaux et des sédiments fins 
distaux :

- les formations deltaïques grossières
Dans les bassins des Usses où les deltas se 
répartissent selon trois altitudes, les deltas 
les plus hauts sont théoriquement les plus 
anciens. Malgré tout, à Lancrans, où les faciès 
sont identiques à ceux du bassin des Usses, 
il semble, par contre, que ces deltas soient 
superposés, c’est-à-dire que le plus haut soit 
le plus récent. Ceci indiquerait alors que le 
niveau de l’eau a monté.
L’étude sédimentologique des formations 
deltaïques (Campy et al., 1990)  nous donne 
cependant suffisamment d’éléments pour 
définir les conditions de leur mise en place. On 
distingue : 
- des formations deltaïques sans contact gla-
ciaire,
- des « deltats de kame ». 
Ces formations correspondent à des corps 
sédimentaires édifiés sur la marge latérale de 
masses glaciaires en cours de fonte, au contact 

du substrat, en position juxta-glaciaire. Les 
nombreux corps de type deltaïque témoignent 
de la présence de nombreux systèmes lacustres 
retenus au contact des reliefs du substrat par 
de la glace en cours de fonte. L’essentiel du 
transit détritique véhiculé par les eaux de fonte 
était piégé dans ces lacs. Les dépôts induits 
correspondent aux formations habituellement 
définies dans la littérature internationale sous 
l’appellation de « kame-terraces » (Flint, 1971). 
Les deltas grossiers des bassins des Usses-
Bellegarde sont affectés par des écoulements 
gravitaires nés de la déstabilisation du talus 
deltaïque. Les figures de collapse  et les failles 
synsédimentaires sont très fréquentes, venant 
confirmer l’instabilité et le rééquilibrage 
permanent de ces édifices.

- les sédiments de fond de lac
Ces formations couvrent tout le plateau de la 
Semine entre Seyssel au sud, Dessingy et Belle-
garde-sur-Valserine au nord. Il s’agit de limons 
dont l’épaisseur avoisine 15 m  dans la région 
de Mons,  pour atteindre parfois 60 m à Génis
siat (Gignoux et Mathian (1952). Ils  contien-
nent de nombreux galets grossiers et blocs, de 
type dropstones. Des varves sableuses sont fré-
quentes et constituent localement des lentilles 
métriques au sein des limons (Bompart, 1968, in 
Nicoud, 1985).
Les édifices sédimentaires, représentés prin-
cipalement par des terrasses de kame et des 
formations glacio-lacustres, vont permettre de 
matérialiser les positions successives du glacier 
au cours des étapes du retrait glaciaire asso-
ciées à l’abaissement de la surface du glacier. 

1 – Les étapes de la déglaciation des piémonts

1. 1 - Le piémont lyonnais

Entre l’arc le plus interne des moraines internes 
(Lagnieu «stade» A) et le Val du Bourget, sept 
étapes majeures ont été identifiées (Mandier, 
1984 ; Monjuvent, 1988) :

1.	 le stade A de «Beligneux» qui 
correspond à une pulsation ancienne 
du glacier sur le piémont ;

2.	 le stade B de «Grenay» bien marqué par 
l’amphithéâtre des moraines internes ;

3.	 le stade C, Dormont ou Charveyron 2 ; 
4.	 le stade D, Charvieu ou Lagnieu-

Ville ;
5.	 le stade E (Mandier, 1984) ou de Lancin 

(Monjuvent, 1988) ;  
6.	 le stade d’Arandon ;
7.	 enfin, le stade de Morestel. 
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Force est de constater que les quatre premières 
étapes, indubitables et bien cartographiées, 
s’inscrivent dans un espace réduit à l’amphi-
théâtre lui-même  (fig. 1. 1). Au contraire, 
l’étape suivante, celle de Lancin, relève 
d’un front glaciaire situé à l’est du plateau 
de Crémieu, c’est-à-dire plus d’une quin-
zaine de kilomètres en amont.
Le seuil constitué par l’Ile Crémieu à l’inté
rieur de la grande dépression terminale a 
été susceptible de provoquer la coupure du 
glacier. Cette coupure s’inscrit à la fois dans 

la morphologie même de l’amphithéâtre qui 
évoque une fusion sur place par saccades 
plus qu’une succession de retraits, et dans le 
volume même de la masse de glace. 
Les travaux de Enay (1981) puis de  Man-
dier et Piegay  (1991) sur les formations gla-
ciaires dans l’Ile Crémieu (fig. 1. 2), de Sapey-
Triomphe (1984) sur la géomorphologie et 
l’hydrogéologie de la région d’Aoste et surtout 
de Monjuvent (1988) sur la déglaciation rhoda-
nienne, ont montré toute la place, la puissance 
et les divers faciès des formations de retrait 

Fig. 1. 1 – Les quatre stades principaux de l’amphithéâtre des moraines internes (A, B, C, D, E) d’après 
Mandier (1984), Nicoud (2002).
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Fig. 1. 2 – Carte des formations quaternaires des basses terres dauphinoises et de l’Ile Crémieu 
(Enay, 1981).
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glaciaire. Dans une synthèse remarquable, 
Monjuvent caractérise « 10 étapes de stationne-
ment glaciaire suivies d’une déglaciation finale » 
dont voici les principales :  

1 - Etape de retrait, Lancin (fig. 1. 3)
Contrairement aux étapes précédentes, aucun 
front morainique net ne peut lui être attribué. 
Côté Rhône, le front glaciaire était largement 
en retrait de l’amphitéâtre terminal de Lagnieu, 
alors que dans l’ombilic de La Verpillière il 
s’inscrivait dans l’arc morainique du stade D, 
circonscrit par la vallée du Bivet qui a tous les 
caractères d’un chenal marginal. Il devait donc 
occuper encore complètement la terrasse de 
Chesnes et ses dépendances.
Sur le plateau de Crémieu, les bassins fluvio-
glaciaires de Charette, d’Optevoz et le couloir 
de la Fusa ont été alluvionnés lors du retrait 
entre les étapes 3 et 4. Les extrémités amont 
des couloirs d’écoulement qui aboutissent 
à ces bassins, suspendus au-dessus de la 
dépression périphérique de la vallée des 
Vernes à des niveaux équivalents, situent la 
marge du glacier.
L’altitude du glacier en contact avec l’île 
Crémieu nous permet d’envisager la mise 
en place de la langue diffluente de Moras, 
responsable de l’arc morainique éponyme 
(320  m),  hypothèse en contradiction avec celle 
de Mandier (2003) qui l’attribue au stade D.
En amont, sur la bordure méridionale du 
Jura, le petit arc morainique frontal de Lhuis, 
parfaitement formé (427 m), appartient 
nécessairement à cette étape (Monjuvent,  
1988) car sa position ne permet de le raccorder 
ni à une étape antérieure, ni à l’étape suivante 
d’Arandon, trop en retrait.
Au stade E, le glacier était donc encore très 
probablement continu. Il en est de même au 
cours de l’étape de Lancin ; cet argument a 
conduit Monjuvent (1988) à corréler l’étape de 
Lancin (Enay, 1981) à l’étape E de «décrépitude» 
(Mandier, 1984). 
En amont de ces domaines glacio-lacustres et 
fluvio-glaciaires, le glacier devait recouvrir le 
piémont molassique jusqu’au sud de La Tour-
du-Pin, contourner la crête méridionale du 
Jura (montagne de Tantanet, 1 019 m), remplir 
la cluse des Hôpitaux et submerger le chaînon 

interne du Mont Tournier (876m) et de la 
montagne de Parves (630 m), en limite du val 
du Bourget à l’est.

2 - Etape de retrait, Arandon (fig. 1. 3)
Enay (1981), à la suite de François (1928), 
relie directement la terrasse de Malville aux 
moraines de Morestel par les couloirs fluvio-
glaciaires de Mépieu et de Lancin (La Chogne), 
et par l’intermédiaire de la terrasse de Passins 
limitée, en amont, par la ride morainique de 
Bachelin qui domine Morestel.
Ces couloirs fluvio-glaciaires ont été alimentés 
par un front glaciaire intermédiaire que l’on 
peut situer au niveau d’Arandon. A l’ouest 
du village, un arc morainique, d’ampleur 
modeste mais bien dessiné, s’étend du nord 
de Champolimard au nord du Temple où 
il ferme l’amont d’un petit couloir affluent 
de celui de Lancin. Au nord d’Arandon, la 
terrasse de Bologne (250 m), origine du couloir 
de Lancin, est formée de matériel morainique 
aplani creusé de dépressions fermées de 
fusion de glaces mortes. Il en est de même de 
l’amont du couloir de Mépieu (240 m), au sud 
de Concharbin, d’où émergent de modestes 
collines morainiques (Chavannes). L’origine 
des nappes fluvio-glaciaires de ces couloirs 
est donc morainique et les arcs frontaux de 
Champolimard - Le Temple apportent la 
preuve qu’un front glaciaire s’est établi ici 
et a stationné suffisamment longtemps pour 
alluvionner tout le bassin de Malville.
Dans l’ombilic de la Verpillière, la marge 
gauche du glacier pouvait être matérialisée 
par le chenal marginal de Villefontaine, dont 
la position montre que le front devait encore 
occuper la plus grande partie de l’ombilic. 
Il pouvait se limiter en aval aux buttes 
morainiques de Chamagnieu et du Bois de 
la Garenne. Côté Bas-Dauphiné, au sud, on 
suit mal sa marge latérale gauche qui devait 
s’élever progressivement vers l’amont et 
déborder encore le couloir de La Tour-du-Pin. 
Côté Jura, aucun élément ne permet de suivre 
le glacier mais il est certain que son niveau 
dépassait celui du couloir d’Ambléon. De ce 
fait, le glacier s’engageait encore largement 
dans la cluse des Hôpitaux ainsi que dans le 
Valmorey. A cette étape, la topographie devait 
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commencer à exercer une certaine influence sur 
la dynamique glaciaire, notamment au niveau 
du seuil Sermérieu - la Tour-du-Pin, de grande 
largeur et relativement élevé (400-500m) entre 
les surcreusements de la vallée des Vernes en 
aval et de l’ombilic du Bouchage en amont, 
préparant ainsi la scission qui se produira à 
l’étape suivante.

3 - Etape de retrait, Morestel (fig. 1.3)
Le front morainique de Morestel est évident. 
Il a déjà été préfiguré par Penck et Bruckner 
(1909) qui y plaçaient une limite d’avancée 
glaciaire correspondant aux «moraines de 
Voiron». François (1928), identifie un «barrage 
de moraines», à la racine des couloirs fluvio-
glaciaires de Lancin et de Mépieu. Mais, c’est 
Forat (1954) qui est le premier à mentionner 
nommément le «stade de Morestel», qu’il 

Fig. 1. 3  – Cartes paléogéographiques des trois principaux stades de retrait du dernier maximum gla-
ciaire : Lancin, Arandon et Morestel (Monjuvent, 1988), colorisées.
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localise approximativement. Il reconnaît la 
nature lacustre des alluvions d’Iselet, dans la 
vallée de la Save, et de la terrasse de Vézeronce. 
Enay (1981), donne une description précise des 
moraines frontales de Morestel. 

Les moraines de Morestel comprennent quatre 
arcs frontaux de dimensions modestes mais très 
caractéristiques, qui s’appuient le plus souvent 
sur des buttes rocheuses. Du nord au sud ce 
sont : l’arc de la ferme de Bachelin (257 m), qui 
domine Morestel et limite en amont la terrasse 
de Passins, l’arc du Marteray (265 m) qui barre 
l’amont d’une apophyse du couloir du Culet, 
l’arc d’Olouise (262 m) qui ferme l’amont de 
ce couloir et les arcs du Munard. (267-256 m) 
qui s’échelonnent à l’origine du couloir de 
Ver. Il est probable que l’arc le plus élevé (Le 
Marteray) soit d’un stationnement légèrement 
antérieur à celui des autres, d’altitudes 
équivalentes, mais ils font tous partie d’un 
même système que l’on considérera unique 
dans son ensemble à l’échelle considérée. Ce 
système discontinu s’étend sur une distance 
de 6 à 7 km seulement. Au nord de Morestel, il 
n’y a plus aucune trace sur le massif de Creys-
et-Pusignieu mais, d’après la position de l’arc 
de Bachelin, le front du glacier devait encore 
s’y appuyer. Au sud, l’arc du Munard butte 
contre le grand versant molassique abrupt de 
Vasselin (442 m), de sorte que le glacier s’y 
appuyait et le contournait vers l’amont, où les 
traces morainiques se perdent. La limite du 
glacier ne peut donc être reconstituée, mais 
il est vraisemblable que son niveau le rendait 
incapable de franchir les seuils d’écoulement 
de Dolomieu (419-430 m) et de Fitilieu (366 m), 
largement plus au sud. Vers l’amont, le glacier 
était encore continu car la construction des 
moraines frontales implique une stabilité du 
front, donc une alimentation en glace. 

Vers l’amont, le glacier occupait donc 
entièrement le seuil de Belley et submergeait la 
montagne de Parves (608 m), au nord du défilé 
de Pierre Chatel, mais son niveau ne devait 
plus lui permettre de franchir le chaînon du 
Mont Tournier. Sa marge latérale droite suivait 
probablement le couloir Ambléon - Gland, qui 
débouche au-dessus du Rhône peu en amont 

et à un niveau légèrement supérieur à celui 
des arcs du Munard (285 m contre 267 m). 
Comme ce chenal débute à une altitude de 450 
m en amont de la cluse des Hôpitaux, le glacier 
s’y engageait encore largement. Cependant, 
à ce stade, contrairement à l’hypothèse de 
Monjuvent (1888), la diffluence dans le 
Valmorey n’était plus active.

L’étape de Morestel est la dernière à être 
marquée par des moraines frontales, preuve 
de la continuité dans l’alimentation du glacier. 
Aucune forme morainique n’existe en amont, 
caractérisé par l’omniprésence des dépôts 
glacio-lacustres, pour la plupart deltaïques, 
très discontinus. D’autre part, l’érosion fluvio-
glaciaire et fluviatile y a été très faible, voire 
inexistante, du fait du caractère lacustre 
de la vallée du Rhône postérieurement à la 
déglaciation, et ce, jusqu’à une époque récente.

1. 1. 1 - Alimentation des phases de retrait du 
glacier würmien sur le piémont

Afin de préciser l’origine des flux ayant 
alimenté les stades de retrait sur le piémont, 
nous nous sommes appuyés sur notre travail 
(Cf. § II. 2) relatif à l’alimentation du stade A 
(WGM) du lobe lyonnais. Ainsi, nous avons 
étudié la pétrographie des blocs erratiques 
puis nous  avons effectué trois comptages 
des minéraux lourds dans des formations 
morainiques situées à l’Est du plateau de 
Crémieu. 
Ainsi, la proportion des minéraux lourds 
contenus dans la fraction fine des moraines 
de Lhuis (427 m, Jura méridional), de Moras 
(320 m, plateau de Crémieu), et dans le bassin 
de Belley (Artemare) démontre bien, par la 
présence de la glaucophane et la hornblende 
verte, une provenance de la zone interne des 
Alpes (fig. 1. 4).
La pétrographie des blocs erratiques met 
en évidence les marqueurs identiques à 
l’alimentation du stade A, soit :

• blocs erratiques de flysch valaisan, très 
abondants ;

• blocs erratiques d’orthogneiss du Grand 
Paradis ; moraine de Lhuis, et Jura méridional 
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(Virieu-le-Grand) ;
• blocs erratiques de conglomérat de 

Bourdeau (Morestel).
Les analyses confirment une origine des 
bassins de Tarentaise et de Maurienne dont 
l’alimentation était issue de la cluse de 
Chambéry et du val du Bourget.

Ces résultats précisent l’origine des glaces 
occupant le bassin de Belley et confirment 
les écrits de Kilian (1911 ; in Viret, 1933) « une 
branche du glacier de l’Isère, débouchant par 
Chambéry, remplissait le bassin actuel du lac du 
Bourget et jetait ses moraines frontales dans la 
région de Brens, Belley et Virieu ».

1. 2 - La basse Isère et l’ombilic de Moi-
rans

Dans ce secteur, Gidon (1992) a pu définir 
en plusieurs stades les événements glaciaires 
enregistrés par la géomorphologie (fig. 1. 5) :

1 - la moraine de Mi-Plaine (Gros Molard) 
correspondrait à une partie de l’épandage 
fluvio-glaciaire d’Apprieu suralimenté par 
les apports du Grand Lemps et de Colombe, 
issus du lobe lyonnais, au travers de la col
line du Banchet. Ce serait le stade d’exten
sion maximale du glacier wurmien isérois 
(stade A de Béligneux ; Mandier, 1984). Mais la 
faible puissance de la ride morainique frontale 
interroge. Elle doit être corrélée à une courte 
pulsation du glacier. Cette problématique est 
par ailleurs identique tout au long du front 

würmien des glaciers alpins ;
2 - le stade morainique de Beaucroissant, 

dont les crêtes forment la limite sud-est 
de la Bièvre, à l’ouest de Rives, est le mieux 
exprimé dans la morphologie. Il correspon
drait au stade B de Grenay et Lagnieu ; 

3 - après un recul important se traduisant 
par quatre épisodes de retrait marqués par de 
brefs stationnements, deux lignes de bourrelets 
morainiques constituent une étape complexe 
mais nette dans le retrait glaciaire. Cette étape 
est bien exprimée entre Rives, Saint Cassien et la 
Murette ;

4 - puis un stade moins marqué se compose 
de trois lignes de moraines séparées par leurs 
chenaux marginaux respectifs ;

5 – 6 - enfin, les stades suivants, inscrivent 
nettement leurs formes en contrebas de celles 
du précédent stade, dans les pentes du seuil de 
Rives et dans la région de Voiron. 

• Corrélation avec l’Est lyonnais

Le lobe de piémont lyonnais étant alimenté par 
les glaciers de la Tarentaise et de Maurienne (cf. 
§ A. 2. 2), l’alimentation du lobe de Moirans et 
de la basse Isère était issue des bassins de la 
Maurienne et de la Romanche. De ce fait, les 
étapes de la déglaciation sur les piémonts ont 
pu présenter un certain synchronisme.
Aux stades de décrépitude du glacier würmien 
enregistrés sur l’Est lyonnais, une corrélation 
avec la déglaciation de l’ombilic de Moirans et de 
la basse Isère peut être établie. Ainsi, les stades 
1, 2, 3 de l’ombilic de Moirans sont corrélés par 
Gidon (1992) avec les stades A, B, C de l’Est 

Minéraux 
Site / Auteurs Ép. Grt. Glp. Hnbl. Trm. Zir. Stt. Dist. Sph..Rt Div.

Moras 40% 26% 1% 15%  12  3% 1%  2%

Lhuis 30% 25% 4% 25% 10% 5%  1%

Artemare
 

Abond. Abond. présence Abond.

Fig.1. 4 - Cortèges des minéraux lourds des moraines würmiennes de retrait : Moras pour le stade de 
Lancin, Lhuis pour le stade d’Arandon et Artemare pour les stades de retrait dans le bassin de Belley (ce 
travail).
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lyonnais. Les stades 5 et 6 qui s’inscrivent tous 
en contrebas du seuil de Rives, pourraient être 
synchrones avec les stades de Lancin, d’Arandon 
et/ou de Morestel.

Conclusion sur les étapes de retrait sur l’Est 
lyonnais et la basse Isère

Les travaux de reconstitution des étapes de 
retrait du glacier würmien dans  l’Est lyonnais 
et la basse Isère font état du grand nombre 
d’étapes de stationnement, voire de réavancées 
des glaciers au cours du retrait würmien. 
La réalité est probablement plus complexe 
et les stades plus nombreux, en raison du 

démantèlement des édifices sédimentaires, 
érodés par les apports fluvio-glaciaires des 
phases suivantes. 
Il est possible d’établir une corrélation entre 
les étapes de l’Est lyonnais et celle de la basse 
Isère. Le stade ancien (stade A) correspondant 
à une courte pulsation du glacier würmien est 
identifié aussi bien sur l’Est lyonnais (stade 
de Belligneux), qu’au-delà du seuil de Rives 
(moraine de Mi-Plaine). Les stades A (stade 
de Belligneux) et B (stade de Grenay), semblent 
séparés par une longue période interstadiaire. 
Ce postulat s’appuie sur l’épaisseur des altérites 
des terrasses fluvio-glaciaires (Mandier, 1984).

Fig. 1. 5 – Position des langues glaciaires iséroises lors des premières étapes de retrait en Bièvre et en 
Basse Isère (1) stade de Mi-Plaine ; (2) stade de Beaucroissant ; (3) stade de Rives (d’après Gidon, 1993).
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Fig. 1. 6. a - Position du glacier du Rhône au 
Stade de Solothurn et du glacier de l’Aar au 
stade de Grauholz, d’après Krayss (1989).

1. 3 - Le plateau suisse

La région située entre Solothurn et Wangen 
montre un important complexe de moraines 
frontales associé à des édifices sédimentaires 
juxta-glaciaires et para-glaciaires (chenaux 
marginaux, terrasses de kame et terrasses 
fluvio-glaciaires). Ces dépôts, attribués à la 
présence du glacier du Rhône au Pléistocène 
récent, ont été subdivisés en quatre stades ma-
jeurs par les auteurs (Nussbaum, 1910,  1911 ; 
Furrer, 1948 ; Hantke, 1977 ; Ledermann 1978 ; 
Krayss, 1989) :  

• le stade de Wangen représente l’extension 
maximale du lobe suisse pendant le cycle wür-
mien ;

• le stade de Brâstenberg correspond au 
premier stade de retrait distant de 6 km des 

moraines terminales de Wangen ; 
• le stade de Solothurn, bien défini par les 

arcs morainiques frontaux qui délimitent au 
nord l’agglomération éponyme, correspond 
au troisième stade de retrait ; 

• enfin, en retrait de 15 km, les arcs mo-
rainiques de Büren  matérialisent un stade de 
stationnement prolongé de la langue glaciaire 
(récurrence non exclue) au cours de la dégla-
ciation. 

Premiers stade de retrait des glaciers du Rhône 
et de l’Aar

Dans la vallée de l’Aar, Beck et Rutsch (1958)
définissent un « stade de Bern » du glacier de 
l’Aar, correspondant à un glacier individualisé 
dans la vallée de l’Aar et bien matérialisé par 
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Fig. 1. 6. b - Position du glacier 
du Rhône au stade de Büren et du 
glacier de l’Aar au Stade de Bern, 
d’après Krayss (1989).

les moraines frontales et latéro-frontales qui li-
mitent l’agglomération Bernoise au N-W, puis, 
en retrait, le « stade de Muri ».   
Krayss (1989) réinterprète les stades de retrait 
des glaciers du Rhône et de l’Aar. Ce dernier  
propose de corréler entre elles les positions 
successives des deux appareils à partir du 
stade de Soluthurn.  
S’appuyant sur des formations fluvio-gla-
ciaires et des formations juxta-glaciaires de 
type chenaux marginaux et couloirs fluvio-
glaciaires, l’auteur reconstitue les positions 
des deux glaciers pendant les premières étapes 
d‘individualisation des deux appareils :

• la première étape, correspondant au stade 
de Solothurn (fig. 1. 6. a), est marquée par 
l’individualisation des glaciers de l’Aar et du 
Rhône sur le Seeland. Le chenal marginal de 
Grauholz sépare les deux langues glaciaires 

et fonctionne en exutoire des eaux de fusion 
issues de la rive droite du glacier du Rhône. 
Il est prolongé au nord par les surfaces d’ac-
cumulations fluvio-glaciaires situées à l’est de 
l’agglomération de Solothurn.

• la seconde étape correspond au stade du 
Büren du Glacier du Rhône, en retrait de 15 
km du front de Solothurn (fig. 1. 6. b). Les mo-
raines de Büren et les chenaux marginaux de 
la rive droite soulignent la paléographie de la 
langue glaciaire. Selon Krayss (1989), le stade 
de Bern du glacier de l’Aar serait contempo-
rain. En effet,  les  formations fluvio-glaciaires 
issues des chenaux marginaux se raccordent 
entre elles. Les eaux de fusion et les apports 
fluvio-glaciaires du glacier de l’Aar ont tran-
sité par le chenal marginal limitant la marge 
latérale droite du glacier du Rhône.
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2 - Moyenne vallée du Rhône,  
entre l’Avant-Pays savoyard et le bassin lémanique 

Cette reconstitution paléogéographique 
couvre un vaste espace géographique qui in-
clut les bassins de Bellegarde, des Usses, d’An-
necy et de l’Albanais. Situé en position de car-
refour glaciaire, il a enregistré les modalités 
des premières étapes de la déglaciation.

2. 1 - Caractères topographiques du subs-
tratum 

L’aire géographique, occupée par le glacier 
würmien (domaine intraglaciaire) dans 
le secteur étudié, est caractérisée par une 
topographie très contrastée, entre les reliefs 
jurassiens à l’ouest et au N-W et les reliefs des 
chaînes subalpines à l’est et au S-E (Bauges, 
Bornes et Chablais).
Il s’agit, en première approche, d’une vaste 
dépression d’orientation générale NE-SW, 
reliant le bassin lémanique au Dauphiné, 
empruntée actuellement par le cours moyen 
du Rhône et ses affluents.
Cette dépression très accidentée, présente 
de nombreux bassins plus ou moins vastes 
(ombilics) limités par des reliefs d’orientation 
perpendiculaire (verrou), obliques ou même 
parallèles à son axe général. Cette morpholo-
gie résulte de l’érosion glaciaire différentielle 
à partir des caractères structuraux du subs-
trat : les reliefs correspondent à des plis cal-
caires jurassiens ou subalpins et les bassins 
à des dépressions synclinales à cœur molas-
sique ou à des zones de fractures. 
De l’amont (N-E) à l’aval (S-W), on peut 
reconnaître :

• le bassin de Bellegarde-sur-Valserine  
(altitude moyenne 430 m), creusé dans les 
molasses, limité au nord et à l’ouest par le Jura 
(1 620 et 1 350 m) et à l’est par la Montagne de 
Vuache. Le Rhône passe du bassin lémanique 
au bassin de Bellegarde par la cluse du Défilé 
de l’Ecluse ; 

• le bassin des Usses (altitude moyenne 
500 m) limité par le Mont Sion au nord, la 
Montagne de Vuache au N-W et les derniers 
contreforts jurassiens, les montagnes d’Age et 
de Mandallaz ;

• le  bassin  d’Annecy (altitude  moyenne  
450 m) occupant la cluse éponyme entre les 
massifs des Bornes et des Bauges ;

• le bassin de l’Albanais (altitude moyenne 
450 m) creusé dans les molasses entre les 
calcaires de la Montagne du Semnoz  (1699 m) 
à l’est et la montagne du Gros Foug (1 050 m) 
à l’ouest. II est séparé du bassin des Usses au 
nord, par des collines molassiques de faible 
altitude (700 m) ;

• le bassin du Bourget (altitude moyenne 
300 m) est une vaste dépression synclinale 
jurassienne d’orientation N-S, limitée à l’ouest 
par le Mont  du Chat (1 482 m) se prolongeant 
au nord par le Grand Colombier (1505 m) et à 
l’est par les premiers contreforts du massif des 
Bauges (Nivolet) se poursuivant vers le nord 
par la Montagne du Semnoz.  Il se raccorde 
vers le nord au bassin de Bellegarde par le 
défilé de Seyssel.

Ce dispositif topographique a entraîné 
une forte irrégularité dans l’épaisseur 
des différents glaciers de sorte qu’au cours 
de la déglaciation, qui procède autant de 
l’abaissement de la surface que du retrait des 
fronts, les différents flux se sont individualisés 
puis fractionnés au niveau des seuils et verrous. 
Il s’en est suivi l’individualisation d’une série 
de masses glaciaires encore actives et d’autres 
inactives (glaces mortes) dans les bassins, avec 
une multiplicité de phénomènes d’obturation 
glaciaire responsables de construction d’édifices 
sédimentaires.

2. 2 - Cartographie et position topogra-
phique des formations supra - morai-
niques

Le long du cours actuel du Rhône, depuis le 
piémont savoyard jusqu’au bassin lémanique, 
les formations glaciaires würmiennes sont 
représentées par deux ensembles sédimentaires 
distincts :

• une moraine de fond  (basal till),  de  
faciès  diamicton, tapissant de manière assez 
régulière les fonds et les flancs de vallée, en 
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discordance sur les formations plus anciennes 
(substrat ou glaciaire pré-wurmien). Son 
faciès et sa position stratigraphique  montrent 
qu’elle  s’est  mise en  place  en position sous-
glaciaire lors de la dernière avancée maximale 
du glacier würmien. L’origine rhodanienne 
jusqu’à Seyssel est confirmée par la richesse en 
éléments calcaires et la présence de minéraux 
lourds caractéristiques : grenat et épidote 
dominants et hornblende plutôt rare. En aval 
de Seyssel, et dans l’Albanais, c’est plutôt 
l’influence iséroise qui caractérise les dépôts 
glaciaires par l’abondance de la hornblende 
verte et la présence de la glaucophane 
(Monjuvent et Nicoud, 1988) ;
• une série de formations sédimentaires su-

pra-morainiques, discontinues géographique-
ment, reposant directement sur la moraine de 
fond ou, plus rarement sur le substrat (calcaire 
mésozoïque ou molasse). Morphologique-
ment, ces formations se présentent sous forme 
de terrasses étagées sur les flancs des bassins 
topographiques entre les altitudes de 800 et 
500 m environ.

La cartographie de ces formations  réalisée 
dans la vallée du Rhône (principalement 
dans les bassins de Bellegarde et des Usses et 
partiellement dans les bassins de l’Albanais 
et d’Annecy) montre leur abondance. Bien 
qu’elles soient présentes sur presque toute 
l’ampleur des pentes, il est possible de les 
rassembler en 3 niveaux topographiques 
distincts, remarquables par l’altitude des 
replats sommitaux des terrasses (Monjuvent et 
Nicoud, 1988 ; Campy et al., 1990) :

• un niveau  supérieur dont le replat som-
mital se situe vers 750-780 m. Les deux prin-
cipales unités sédimentaires correspondantes 
sont situées à Lancrans sur le flanc S-E du 
Grand Crêt d’Eau dans le bassin de Bellegarde 
et à Jussy (faciès proche d’une moraine laté-
rale) entre le Mont Salève et le Mont Sion sur 
le flanc S-E du bassin des Usses ;

• un niveau intermédiaire dont le replat 
sommital se situe vers 600-630 m. Il est 
représenté par de nombreuses unités 
sédimentaires situées sur la périphérie du 
bassin des Usses : à Cernex, Choisy, Cruseilles 

1 et 2, Jonzier,  Massy, Murcier, Orgemont et 
Vincy ;

• un niveau inférieur dont le replat 
sommital se situe vers 530-560 m. Il est 
représenté également par de nombreuses 
unités sédimentaires situées sur la périphérie 
des bassins des Usses et de Bellegarde : à 
Arcine, Lancrans, Chavanod, Langlard et 
Minzier pour ne citer que les principales ; 

• enfin, localement une moraine de fond se 
superposant aux formations deltaïques qui 
témoignent de la récurrence du glacier.

Les dépôts supra- morainiques, c’est-à-dire 
contemporains de la déglaciation, s’organi
saient géométriquement en trois niveaux 
principaux sur les flancs des reliefs du 
substrat : le plus élevé aux altitudes de 750-780 
m, le niveau moyen vers 600-630 m, et le plus 
bas vers 530-560 m.
Nous interprétons ces niveaux comme trois 
stades successifs des fluctuations du glacier 
au cours de son retrait, auxquels se superpose 
un quatrième niveau correspondant à une 
récurrence. Les modalités du retrait sont donc 
proposées sous forme de quatre schémas 
paléogéographiques.

Deux coupes locales effectuées au travers des 
bassins de Bellegarde et des Usses (fig. 2. 1) 
montrent la position de ces formations sur les 
versants et leur situation respective.

2. 3 - Interprétation des modalités du re-
trait glaciaire et influences des flux

2. 3. 1 - Stade de retrait  750 - 780 m

• Le bassin de Bellegarde

Deux affleurements principaux (Jussy et Lan-
crans) ont permis de reconstituer l’état du gla-
cier à ce stade de sa fonte. La présence de dé-
pôts juxta-glaciaires aux aItitudes moyennes de 
750-780 m (fig. 2. 2) souligne que le niveau de 
la glace avait baissé d’environ 250 - 300 m par 
rapport au niveau atteint lors du maximum. 
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Fig. 2. 1 - Localisation topographique des formations supra-morainiques dans les bassins des Usses et de 
Bellegarde (Campy et al., 1990).

Le delta de Ballon Lancrans et le lac de la Semine
Cette formation se situe à proximité de 
Bellegarde-sur-Valserine et se développe 
au nord de la boucle du Rhône entre le nord 
de Bellegarde et Longeray. Elle reflète un 
apport rhodanien : on trouve en effet un 
nombre important de roches cristallines 
dont d’abondantes roches vertes, des roches 
siliceuses, ainsi que des calcaires sombres. Ce 
delta a été presque exclusivement alimenté par 
les apports du glacier du Rhône stationnant au 
niveau du Défilé de l’Ecluse, le glacier jurassien 
n’y contribuant que faiblement (Campy et al., 
1990). Cette formation est ainsi contemporaine 
de la genèse du lac de la Semine, qu’il alimente 
(cote 750 m).
A cette étape de retrait, de nombreux reliefs du 

substrat, initialement recouverts, émergent de 
la glace en cours de fonte :

• Montagne de Vuache (1 100 m) dans le 
prolongement du Jura ;

• Montagne du Gros Foug (1 025 m) et 
Montagne des Princes (837 m), d’orientation 
méridienne, au S-W du secteur.

Les autres reliefs, non totalement recouverts 
lors du maximum, émergent plus largement :

• la chaîne du Jura émerge de l’altitude 950 
m au nord du secteur, à l’altitude 700 à 750 m 
au sud ;  

• le Mont Salève, au sud du lac Léman, est 
découvert jusqu’à une altitude de 850 à 900 m ;

• le massif des  Bornes,  dans le secteur sud-
est est englacé jusqu’à l’altitude de 850-900 m.
On perçoit dès ce stade les modalités du 
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Fig. 2. 2 -  Carte des formations superficielles des bassins des Usses 
et de Bellegarde. Localisation des principales formations juxta-gla-
ciaires aux aItitudes moyennes de 750-780 m : Ju. : Jussy ; La : 
Lancrans 

retrait glaciaire : les flux vont peu à peu 
s’individualiser en lobes plus ou moins 
indépendants, séparés par des reliefs qui vont 
émerger, les isolant progressivement les uns 
des autres.
 
• Nord des bassins de l’Albanais et d’Annecy

Lors du maximum, la couverture glaciaire 
était continue de l’amont à l’aval, ne laissant 
émerger que quelques pointements rocheux. 
A ce premier stade de retrait, de nombreux 
reliefs (Gros Foug, Montagne des Princes) sont 
libérés de la glace, le niveau supérieur de celle-
ci ayant globalement baissé d’environ 300 m 
dans la zone aval (fig. 2. 3) :

• le Mont Veyrier (1 291 m) au N-E de 
la dépression du lac d’Annecy émerge des 
glaces ;
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Fig. 2. 3 – Reconstitution paléogéographique de l’étape I de la déglaciation ; localisation des formations  
juxta-glaciaires contemporaines : Ju. : Jussy ; La : Lancrans. On note l’inversion du flux de glace en  
Chautagne (entre Culoz et Seyssel) par rapport au flux du WGM;
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• le Semnoz est découvert au-dessus de 
l’altitude de 800 m.

2. 3. 2 - Stade de retrait 600 - 630 m

Les masses glaciaires, plus ou moins actives, 
s’individualisent progressivement et par 
défaut d’alimentation, fondent sur place sous 
forme de «glace morte». Cependant, trois 
langues présentent encore une activité :

• la première, iséroise issue du val du 
Bourget, bien alimentée par la diffluence 
iséroise de la cluse de Chambéry au S-E ;

• la seconde, issue de la cluse 
d’Annecy / Faverges ;

• la troisième, issue du bassin lémanique par 
le Défilé de l’Ecluse est encore bien alimentée 
par des flux de glace issus du haut Rhône 
(Valais) et des glaciers de l’Arve et du Giffre.
Les apports depuis le bassin de l’Arve par la 
diffluence du seuil des Bornes sont totalement 
négligeables. En effet, le plateau des Bornes 
émerge au-dessus de 850 - 900 m, comme 
en témoigne la formation deltaïque de la 
Marmotte (Dorthe-Monachon, 1986 ; Kerrien 
et al., 1998).

• Le bassin des Usses

De nombreux dépôts juxta-glaciaires, à 
l’altitude moyenne de 600-630 m (fig. 2. 4), 
permettent de reconstituer le niveau de la 
glace au contact des reliefs qui en émergent 
progressivement.
Le sud du bassin lémanique est presque 
totalement isolé de l’aval par les collines du 
Mont Sion entre la Montagne de Vuache 
et le Mont Salève. De nombreux dépôts de 
type deltaïque juxta-glaciaire (terrasses de 
kame) s’accumulent sur la retombée sud du 
Mont Sion (Murcier, Jonzier, Massy, Cernex). 
Leurs caractéristiques sédimentologiques et 
leur situation topographique montrent qu’il 
s’agit d’édifices sédimentaires, construits au 
débouché de chenaux de fonte glaciaire issus 
du bord du glacier du Rhône et accumulés au 
contact de la glace occupant encore partielle
ment le bassin des Usses.
Selon Monjuvent et Nicoud (1988), « Le niveau 
600 - 630m (Murcier, Jonzier, Vincy, Choisy, 

Chilly, Orgemont,...) est contemporain de la 
coupure définitive du glacier rhodanien au niveau 
des seuils de la montagne de Sion et du Grand Crêt 
d’Eau-Vuache ».

Une ligne discontinue de reliefs isole le 
bassin des Usses du bassin d’Annecy, au sud. 
Au contact des culots glaciaires comblant 
partiellement ces bassins, s’édifient des dépôts 
de type deltaïque (Cruseilles, Choisy, Vincy, 
Orgemont, Coucy).

L’exemple du delta de Choisy 630 m
Cette coupe se situe à l’ouest de la Montagne 
de Mandallaz. Elle entaille une formation 
deltaïque constituée d’éléments grossiers où 
alternent des bancs sableux, sablo-graveleux à 
graveleux inclinés vers l’ouest.  
Son origine doit être attribuée aux eaux de fonte 
du glacier (Arve, Beaufortin, Isère) occupant 
l’ombilic d’Annecy. 
En effet, à cette étape, une langue de glace s’est  
engagée dans la dépression (740 m) qui entaille 
la montagne de Mandallaz (fig.2. 5). Les eaux 
de fonte, émissaires de ce lobe, se sont écoulées 
vers le N-W d’où la mise en place des deltas de 
Vincy et de Choisy.	
L’origine du flux glaciaire bien identifiable, 
relève d’un glacier encore bien alimenté 
en amont de Faverges et s’écoulant par la 
dépression annécienne.	
La cartographie des dépôts juxta-glaciaires en 
contact avec la glace, permet de proposer une 
reconstitution paléogéographique cohérente 
de l’étape II (fig. 2. 5).

2. 3. 3 – Stade de retrait 530 - 560 m

Les processus de fonte, esquissés lors des 
deux premiers stades décrits, se poursuivent 
en libérant plus largement les zones les plus 
hautes du substrat. Le Jura et la Montagne de 
Vuache sont dégagés jusqu’à l’altitude de 600 m 
environ, ainsi qu’un large domaine autour du 
Mont Salève, entre les bassins lémanique au 
nord, d’Annecy au sud et des Usses à l’ouest. 
Les massifs des Bornes et des Bauges émergent 
de la glace aux environs de 800 m d’altitude au 
nord, et 600 m au Sud.
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Fig. 2. 4  -  Carte des formations superficielles des bassins des Usses et de Bellegarde. Localisation des 
principales formations  juxta-glaciaires aux aItitudes moyennes de 600 – 630 m.   Ce. : Cernex ; Mu. : 
Murcier ; Jo. : Jonzier ; Ma. : Massy ; Cr. : Cruseilles ;  Cho. : Choisy ; Vi. : Vincy ; Or. : Orgemont ; 
Chi. : Chilly.
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Fig. 2. 5 – Reconstitution paléogéographique de l’étape II de 
la déglaciation ; localisation des formations juxta-glaciaires 
contemporaines : LM : La Marmotte ; Ce. : Cernex ; Mu : 
Murcier ; Jo. : Jonzier ; Ma. : Massy ; Cr. : Cruseilles ;  Cho. : 
Choisy ; Vi. : Vincy ; Or. : Orgemont ; Chi. : Chilly.
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• Le bassin de Bellegarde

Les différents flux se réduisent progressivement 
dans les bassins ; des glaces non alimentées 
évoluent en culots de glace morte et, à leur 
contact, s’édifient des dépôts de type deltaïque 
(fig. 2. 6) à des altitudes voisines de 530-560 m 
(Lancrans, Arcine). La présence de rythmites 
glacio-lacustres (Génissiat) sur de grandes 
surfaces dans les zones les plus basses de la 

topographie (Monjuvent et Nicoud 1988 a) 
témoigne, à ce stade, de l’existence de larges 
lacs à la périphérie des langues glaciaires en 
décrépitude et notamment du lac de la Semine 
de niveau variable.

• Le bassin des Usses

Les processus de fonte sur place, esquissés lors 
des 2 premiers stades décrits, se poursuivent 

Fig. 2. 6 -  Carte des formations superficielles des bassins des Usses et de Bellegarde, localisation des prin-
cipales formations  juxta-glaciaires aux aItitudes moyennes de 530 – 560 m. La : Lancrans ; Ar. : Arcine : 
Mi. : Minzier ; Lg. : Langlard ; Ch. : Chavanod (cf. légende de la figure 2. 2 et 2.4).
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en libérant plus largement les zones les plus 
hautes du substrat.
Les culots de glace morte se réduisent 
progressivement dans les bassins et, toujours 
à leur contact, s’édifient des dépôts de type 
deltaïque (fig. 2. 6) à des altitudes proches 
de 530-560 m (Arcine, Minzier, Langlard, 
Chavanod).

En  nous appuyant sur la cartographie des 
dépôts juxtaglaciaires en contact avec la 
glace, nous proposons une reconstitution 
paléogéographique (fig. 2. 7) de l’étape III. 

2. 3. 4 – Evidence d’une récurrence glaciaire

• Dans le bassin des Usses

La récurrence du glacier du Rhône débordant 
du bassin lémanique par les dépressions qui 
affectent le relief du Mont Sion est attestée 
par une moraine de fond se superposant aux 
formations deltaïques  de Murcier (625 m), de 
Jonzier (600 m), de Minzier (570 m), (fig. 2. 8). 
Cette récurrence parait de faible amplitude 
car les dépôts morainiques contemporains ne 
semblent pas avoir recouvert la totalité du 
Mont Sion. Le glacier du Rhône en contact 
avec le Mont Sion atteignant 700 m d’altitude a 
ainsi débordé par deux dépressions d’altitude 
inférieure à 700 m. La reconnaissance 
pétrographique des blocs erratiques révèle 
sans ambiguïté la provenance du Valais et du 
massif du Mont-Blanc, comme en témoignent 
la présence de roches vertes et de gabbros 
(type Allalin). En aval du Défilé de l’Ecluse, 
des dispositifs «moraines -chenaux marginaux» 
sont identifiés vers Bellegarde (Bravard, 1970) et 
au nord du plateau de la Semine, au pied de la 
Montagne de Vuache.
Les observations confortent ainsi les 
interprétations de Gangloff (1970) qui 
envisageait un glacier du Rhône débordant 
le seuil du Mont Sion au sud de la cuvette 
lémanique sous la forme de « deux langues 
glaciaires parallèles ».

L’exemple du delta de Murcier (580 – 610 m)
Cette coupe se situe au sud de la montagne de 
Sion. A sa base, on  trouve une moraine de fond à 
matrice carbonatée. Superposé à cette moraine, 
un delta sablo-graveleux et caillouteux forme 
des foresets surmontés de topsets. Le pendage 
implique une alimentation rhodanienne. Les 
topsets sont recouverts d’une moraine de 
fond témoignant d’une transgression glaciaire 
depuis le bassin lémanique. La pétrographie 
de la moraine atteste la présence de roches 
vertes, de gneiss et de schistes lustrés. L’origine 
rhodanienne est sans équivoque.
De même, le flux glaciaire issu de la cluse 
d’Annecy - Faverges s’est engagé dans la 
cluse de Chaumontet, puis a débordé la large 
dépression de la montagne de Mandallaz 
(740  m) (fig. 2. 9), recouvrant ainsi d’un till 
de fond les deltas antérieurs de Choisy et de 
Vincy (600-630 m). Ces derniers présentent 
ainsi une stratigraphie analogue à celle du 
delta de Murcier (fig. 2. 10).

Du point de vue pétrographique, les blocs 
erratiques étudiés à la gravière de Choisy 
montrent un apport du Beaufortin et / ou de la 
Tarentaise. En effet, des granites à grain fin, des 
flyschs valaisans et des grès de base du Permo-
Trias ont été identifiés. Les affleurements de ces 
unités existent en Beaufortin mais également 
en Tarentaise. 
A Sallenôves, en bordure de la N 508, à 5,5 km 
au N-W de la Balme-de-Sillingy, une forma-
tion d’origine fluvio-glaciaire, émissaire de la 
langue glaciaire d’Annecy, incisée par le ruis-
seau des Petites Usses montre des galets à pé-
trographie similaire. 

• Nord des bassins de l’Albanais et de 
Bellegarde

Dans le bassin de l’Albanais, cette récurrence 
glaciaire se manifeste par le débordement du 
glacier isérois qui difflue dans le bassin des 
Usses. Les langues glaciaires d’origine iséroise 
se sont insinuées par les dépressions topogra-
phiques (< 700 m) qui affectent les collines mo-
lassiques au nord du bassin de l’Albanais. De 
courtes langues glaciaires ont débordé dans 
le bassin des Usses. De ce fait, la formation 
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Fig. 2. 7 -  Reconstitution paléogéographique de l’étape III de la déglaciation ; localisation des formations  
juxta-glaciaires contemporaines : La : Lancrans ; Ar. : Arcine : Mi. : Minzier ; Lg. : Langlard ; Ch. : Cha-
vanod, Ω : argiles glacio-lacustres pluri décamétriques (cf. légende figure 2. 3 et 2. 5).
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Fig. 2. 8 -  Carte des formations superficielles des bassins des Usses et de Bellegarde, localisation des 
principales formations deltaïques recouvertes d’un till de fond contemporain de la récurrence glaciaire : 
La. : Lancrans ; Mi. : Minzier ; Mu : Murcier ; Jo. : Jonzier ; Cho. : Choisy ; Vi. : Vincy ; Chi. : Chilly.
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Fig. 2. 9  – Vue en direction de la cluse d’Annecy (est) : la flèche blanche figure la langue glaciaire qui 
a débordé la Montagne de Mandallaz lors de la récurrence ; localisation des deux formations deltaïques, 
Cho. : Choisy ; Vi. : Vincy.

Fig. 2. 10 -  Formation deltaïque de Choisy : delta de type « Gilbert », des formes de type « collapse » 
plurimétriques affectent la formation. Un till de fond contemporain d’un retour du glacier recouvre la 
formation.
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deltaïque de Chilly est recouverte d’un till de 
fond dont l’origine iséroise est confirmée par 
la pétrographie. En effet, il existe de nombreux 
blocs de flysch valaisan sur l’ensemble du bas-
sin de l’Albanais (fig. 2. 11). De plus, un bloc 
erratique d’orthogneiss du Grand Paradis a été 
identifié sur le versant oriental de la montagne 
des Princes (620 m). Deux couloirs glaciaires 
ont ainsi alimenté les glaces iséroises qui occu-
paient le bassin de l’Albanais :

• le flux principal, issu de la cluse de Cham-
béry ;

• le second, issu de la cluse du Chéran où 
s’évacuait le flux isérois de la diffluence du col 
du Frêne. 
Cette nappe de glace s’écoulait vers le nord et 
entrait en contact avec le flux issu de la cluse 
d’Annecy - Faverges à l’est de la montagne 
d’Age (670 m). 
Un autre flux issu de la cluse de Chambéry 
occupait le val du Bourget et empruntait le 
couloir glaciaire de la Chautagne  jusqu’à 
Seyssel. On doit à ce barrage glaciaire la pré-
sence d’un vaste lac (lac de la Semine) dont le 
niveau était contrôlé par l’épaisseur et l’étan-
chéité des glaces iséroises débouchant du val 
du Bourget (fig. 2. 12).  En effet, à Lancrans, 
une autre formation deltaïque se superpose au 
delta contemporain du lac de 520 m (Campy et 
al., 1990).

Cette reconstitution paléogéographique de la 
déglaciation représente souvent des appareils 
dont les fronts s’avancent en milieu lacustre et 
notamment dans le val du Bourget - Chautagne. 
Nous avons choisi de représenter des langues 
tronquées en leur centre. Les observations 
montrent bien souvent (fig. 2. 13) qu’en raison 
des «taux d’abattage» des fronts lacustres 
(environ 5 m / an d’abattage en eau douce, 
pour 1 m de hauteur d’eau en contact avec la 
langue glaciaire), le front du glacier vêle et se 
disloque, limitant de fait l’extension spatiale 
de la langue glaciaire (Brown et al., 1982 ; Funk 
et Röthlisberger, 1989 ; Benn et al., 2007). Dans 
les ombilics, le glacier n’est en contact avec le 
substratum que sur ses marges latérales. La 
partie centrale du glacier ne repose plus sur 
le fond d’auge, il devient flottant et instable 
(cas d’un shelf). Ce phénomène accentue 
alors le vêlage du front en raison d’un « taux 
d’abattage infini ».

Conclusion sur la déglaciation  entre l’Avant- 
Pays savoyard et le bassin lémanique 

La reconstitution paléogéographique de la dé-
glaciation de ce vaste domaine intermédiaire 
constitué par les bassins des grandes Usses et 
des petites Usses , de la Semine, et de l’Alba-
nais contribue à nouveau à démontrer l’orga-

nisation des flux glaciaires à 
l’origine des débordements 
sur les piémonts. 
La déglaciation  est  liée  à 
un déficit en alimentation 
qui a généré une indivi-
dualisation progressive des 
quatre appareils glaciaires 
représentés par les glaciers 
de l’Arve et du Rhône au 
nord, le glacier issu de la 
cluse d’Annecy -  Faverges 
à l’est, et les glaces iséroises 
s’écoulant depuis la cluse 
de Chambéry dans le val 
du Bourget et l’Albanais au 
sud.

Fig. 2. 11 -  Détail d’un bloc erratique de flysch valaisan à Thusy, au nord du bassin de l’Albanais.
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Fig. 2. 12 - Reconstitution paléogéographique de la récurrence ; localisation des formations deltaïques 
recouvertes d’un till de fond contemporain de la récurrence glaciaire : Mi. : Minzier ; Mu : Murcier ; Jo. : 
Jonzier ; Cho. : Choisy ; Vi. : Vincy ; Chi. : Chilly, Ω : argiles glacio-lacustres pluri décamétriques (cf. 
légende figure 2. 3 et 2. 5).
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Fig. 2. 13 – Vue aérienne de la langue terminale du glacier Svéa au Spitzberg (© Louis Reynaud),  mor-
phologie caractéristique d’une langue glaciaire vêlant en milieu lacustre (milieu marin pour le glacier 
Svéa). 

Trois étapes majeures de stationnement des 
glaciers ont pu être reconstituées et mises 
en évidence dans le bassin des Usses. De 
plus, une quatrième étape correspondant à 
une récurrence des appareils glaciaires est 
bien identifiée par la présence d’un till de 
fond reposant  sur les formations deltaïques 
contemporaines des deux dernières étapes de 
retrait. 
Cette reconstitution témoigne de l’influence 
prépondérante du glacier isérois au cours de 
la déglaciation. Alors que le glacier du Rhône 

était largement en retrait, les glaces iséroises 
issues de la cluse de Chambéry et du val du 
Bourget se sont avancées jusqu’à Seyssel. Elles 
sont à l’origine d’un barrage glaciaire bloquant 
le vaste lac de la Semine de niveau variable, 
contrôlé par l’épaisseur des glaces iséroises. 
Enfin, on remarquera que l’influence du 
glacier de l’Arve disparaît rapidement au 
début de la déglaciation. Cette situation est 
liée à l’altitude importante du seuil des Bornes 
favorisant  alors une déconnexion précoce de 
la diffluence.
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les déconnexions avec les diffluences
Notre étude de la déglaciation de la basse 
vallée de l’Arve s’inscrit dans la continuité 
de la déglaciation du bassin de l’Albanais et 
des Usses. En effet, notre choix s’est porté sur 
cette vallée, car l’excellente préservation des 
dépôts glaciaires permet une reconstitution 
détaillée des étapes de la déglaciation (fig. 3. 1). 
Notre  connaissance du terrain et nos travaux 
antérieurs (Coutterand et Nicoud, 2005) nous 
permettront d’interpréter l’influence des 
déconnexions des diffluences du glacier de 
l’Arve par les seuils des Bornes et de Megève 
sur les bassins versants voisins. Nous nous 
attarderons notamment sur la diffluence 
de Megève car elle est étroitement liée à 
l’alimentation du glacier de la cluse d’Annecy 
- Faverges.

Au préalable, une attention sera portée aux 
premières étapes de la déglaciation, suivies des 
stades du « Tardiglaciaire ancien ». La synthèse 
la plus récente de la déglaciation proposée 
par Monjuvent (Charollais et al. 1998) met en 
évidence neuf étapes principales pouvant être 
rassemblées en deux grandes périodes :
   •  la première comprend les quatre premières 
étapes où le glacier de l’Arve conflue encore 
avec le glacier du Rhône. Elles sont identifiées 
dans cette étude comme « stades confluents 
avec le glacier du Rhône » ;
   • la seconde correspond aux trois étapes 
suivantes du retrait où le glacier de l’Arve 
est déconnecté du glacier du Rhône et  
individualisé dans sa vallée. Elles sont 
désignées comme « stades individualisés dans 
la vallée de l’Arve ». 

3. 1 - Stades confluents avec le glacier du 
Rhône

Les flancs de la basse vallée de l’Arve portent 
les traces de plusieurs positions d’un glacier 
débordant les limites de sa vallée, sortant dans 
le bassin genevois et joint à celui du Rhône au 

pied du Salève.
Les quatre premières étapes d’abaissement de 
la surface du glacier sont bien matérialisées par 
de nombreuses formations glacio-lacustres. 
Celles-ci se sont déposées dans de petits lacs 
de barrage glaciaire au débouché des vallons 
adjacents. Leur chronologie relative est révélée 
par les altitudes décroissantes des formations, 
qui traduisent l’abaissement de la surface du 
glacier peu après le WGM ; aucune récurrence 
n’est reconnue. 

Etape I - Le stade de la Marmotte  (fig. 3. 2)

Ce stade de retrait correspond à une stagnation 
du glacier (Dorthe-Monachon, 1986 ; Charollais 
et al., 1998) Bien que la surface du glacier se 
soit abaissée d’environ 300 m depuis le WGM, 
la paléogéographie témoigne encore d’un 
englacement puissant, atteignant l’altitude de 
900 m autour du plateau des Bornes. Le glacier 
barre un lac dans lequel les eaux de fonte 
issues de la surface du glacier et du plateau 
des Bornes ont progradé. A ce stade où le seuil 
de la Chapelle-Rambaud  est environné par les 
glaces, le glacier difflue en direction d’Annecy 
par les cols d’Evires  et du Sappey. L’altitude 
de cette formation deltaïque nous permet 
ainsi de corréler cette étape avec le stade II 
de la déglaciation de l’avant-pays savoyard 
(cf. § 2. 3).

Etape II - Le stade de Saint-André-de-Boëge 
(Fig. 3. 2)

Postérieurement à ce stade, la diffluence du 
glacier de l’Arve par les cols d’Evires et du 
Sappey se déconnecte.  En effet, le glacier se 
tasse dans la basse vallée de l’Arve et stagne à 
une altitude de 750 m, comme en témoignent 
les dépôts glacio-lacustres de Saint-André-de-
Boëge (750 m). Au S-W du plateau des Bornes, 
le flux glaciaire issu de la cluse d’Annecy 
s’individualise.

3 - La déglaciation de la basse vallée de l’Arve,  
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Etape III   - Le stade des lacs de Fillinges et 
d’Esserts-Salève (fig.3. 2)

C’est à cette étape que correspond la séparation 
du glacier de l’Arve et du glacier du Giffre 
moins puissant. La rive gauche du glacier est 
bordée par les cordons morainiques latéraux de 
Bas-Mornex et Essery (environ 600 m). Dans la 
vallée du Viaison, se dépose la terrasse glacio-
lacustre d’Esserts-Salève (lac d’Esserts-Salève, 
560 m). En rive droite, la formation glacio-
lacustre de Fillinges atteste de la présence d’un 
lac de barrage glaciaire à l’altitude de  580 m. 
Le front du glacier est vraisemblablement situé 
dans le bassin genevois au pied du Salève.
Le glacier du Giffre est encore joint à celui de 
l’Arve au col de Châtillon et dans la dépression 
du Pont du Giffre. Il franchit le seuil de 
Faucigny-Peillonnex et barre le débouché du 
Foron et de la Menoge. Les terrasses fluvio-
glaciaires de Fillinges, Arpigny et Faucigny 
sont contemporaines ; elles se sont formées 
entre 560 et 640 m d’altitude en rive droite du 
glacier de l’Arve. 
Certains auteurs rattachent ce stade au « stade 
de la Tour » (Armand, 1978 ; Dorthe-Monachon, 
1986). Dorthe-Monachon suppose que le 
glacier de l’Arve franchit le seuil de Faucigny-
Peillonnex barrant les écoulements du Foron 
et de la Menoge : « un lac se crée en bordure du 
lobe à une altitude de 650 m, d’où la formation 
du petit delta de la Tour à l’altitude de 650 m ». 
Cette hypothèse présente de nombreuses 
incohérences : d’une part, l’altitude de ce lac 
d’obturation glaciaire est incompatible avec 
celle du lac d’Esserts-Salève (560 m) en rive 
gauche du glacier de l’Arve. D’autre part, les 
dépôts glaciaires de la région de Peillonnex 
doivent être attribués uniquement au glacier 
du Giffre en raison de l’absence d’éléments 
cristallins. Ces critères confirment l’hypothèse 
de Monjuvent (Charollais et al., 1998) qui voit, 
à ce stade, la formation du lac de Fillinges 
(580 m). 

Etape IV - Le stade du lac de la Bergue (fig.3. 2)

Ce stade est reconnu par Dorthe-Monachon 
(1986). A proximité, en rive droite, la 
formation glacio-lacustre de la Bergue (520 

m) témoigne de l’obturation de la basse vallée 
de la Menoge par le glacier de l’Arve. C’est la 
dernière étape où les glaciers de l’Arve et du 
Rhône sont encore jointifs. Les deux appareils 
seront ensuite définitivement individualisés 
dans leurs vallées respectives.

3. 2 - Les stades de retrait individualisés 
dans la vallée de l’Arve  

3. 2. 1  -L’ombilic de Bonneville

Les étapes suivantes sont limitées à l’ombilic 
de Cluses Bonneville entre le verrou du Salève 
en aval et le verrou de Cluses en amont.

Etape I – Le stade de Cranves-Sales – Loex  et  
du lac de Pollinges (fig. 3. 3)

Pour le glacier de Rhône, il est identifié par les 
moraines de Cranves-Sales (530 m) et  Borly, 
(apophyse latérale gauche du glacier). Pour le 
glacier de l’Arve, la moraine de Loex (520 m) 
correspond à une moraine latérale droite.
L’altitude de la moraine latérale rhodanienne 
de Cranves-Sales (530 m) nous suggère de 
corréler cette formation à l’arc morainique 
frontal du glacier du Rhône à Laconnex, (voir 
plus loin cf. § 4. 2).
Le glacier du Rhône obture la basse vallée de 
l’Arve au niveau de l’étranglement d’Etrem-
bières. Le barrage glaciaire est responsable de 
la formation du vaste lac de Pollinges (495m) 
et des sédiments glacio-lacustres distaux et 
proximaux qui s’accumulent au débouché du 
chenal de Vuarapau bordant la moraine de 
Vercot (Charollais et al. 1998). Cette moraine, 
déposée sur la marge latérale gauche du gla-
cier de l’Arve,  forme une crête continue entre 
Reignier et Pers-Jussy (557m).
Le glacier du Giffre au cours de son retrait 
se déconnecte du lobe de glace remplissant 
encore l’ombilic de Viuz-en-Sallaz au niveau 
du rétrécissement du village de La Tour. Entre 
les deux parties du glacier, un lac se crée (cote 
650 m). La présence d’un étroit plan d’eau 
est attestée par la butte de La Tour, haute 
d’une quarantaine de mètres. Cette formation 
deltaïque grossière à pendage ouest composée 
d’éléments hétérométriques exogènes et de 
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 Fig. 3. 2  – Les étapes de la déglaciation de la basse vallée de l’Arve :  1 - le stade de la Marmotte ; 2 -  le 
stade de Saint-André-de-Boëge ; 3 - le stade des lacs de Fillinges et d’Esserts-Salève ; 4 - le stade du lac de 
la Bergue (d’après Monjuvent, in Charollais et al. 1998, ce travail), colorisé.
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nombreux galets striés, démontre la proximité 
du glacier. 

Etape II -  Le stade de Loisinges (Fig. 3. 3)

Le glacier de l’Arve recule, il est alors séparé 
du glacier du Rhône (également en retrait) par 
un vaste sandur constitué d’épandages fluvio-
glaciaires ayant sédimenté progressivement 

le lac de Pollinges. De cette formation, il nous 
reste aujourd’hui la terrasse d’Arthaz (480 m).
Le nom du stade est suggéré par une formation 
morainique latérale gauche : la moraine de 
Loisinges (540 m). Elle est située à l’intérieur de 
la moraine de Vercot dont elle est séparée par un 
chenal marginal (chenal de Vercot) alimentant 
le sandur qui constitue la terrasse d’Arthaz.

Fig. 3. 3 - Les étapes de la déglaciation de la basse vallée de l’Arve (glacier de l’Arve individualisé) : 1- Le 
stade de de Cranves-Sales – Loex  et  du lac de Pollinges ; 2 - le stade de Loisinges ; 3 – le stade «des Ro-
cailles» (d’après Monjuvent, in Charollais et al. 1998), colorisé.
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Etape III -  Le stade « des Rocailles » (fig. 3. 3)

Ce stade, reconnu depuis les premiers travaux 
sur les formations quaternaires de la basse 
vallée de l’Arve (Favre 1878 ; Deleau, 1973 ; 
Dorthe-Monachon, 1986), s’exprime à travers 
de nombreuses formations d’origine glaciaire 
et juxta-glaciaire qui dessinent remarquable-
ment  la langue terminale du glacier (fig. 3. 4).
Le front du glacier est marqué par la zone 
des Rocailles suivie au nord par un vaste 
sandur, localement occupé par un paléo-
lac. La gravière de Villy montre un delta 
correspondant au lac de Reignier (475 m) situé 
entre le front du glacier et le pied du Mont 
Gosse.

• En rive gauche, en position latéro-frontale, 
la moraine des Rocailles, à l’intérieur de la 
moraine de Loisinges, délimite le glacier ; elle 
est bordée par le chenal marginal de Chevrier 
qui se raccorde au lac de Reignier.
A l’est de la Roche-sur-Foron, le vaste replat 
où sont construits les villages de Saint-Sixt et 

Saint-Laurent est une terrasse de kame (fig. 
3.  4). Sur cette terrasse, se sont accumulés des 
sédiments glacio-lacustres alimentés par les 
écoulements du Borne. Le rebord de l’auge 
glaciaire du glacier de l’Arve est coiffé par les 
cordons morainiques du Bois des Fournets. 
Cette moraine, où affleurent en grande 
majorité des calcaires urgoniens (voir coupe 
du Bois des Fournets), prend naissance sous 
le plateau d’Andey (680 m) et se prolonge au 
nord-ouest de La Roche-sur-Foron (Eteau) 
(550 m) ; elle est incisée par le Borne. Ces 
observations confirment l’hypothèse de 
Dorthe-Monachon : le glacier du Borne ne 
conflue plus à ce stade avec le glacier de l’Arve 
(stade du Petit Bornand, Dorthe-Monachon, 
1986). En amont, nous mentionnerons, sur la 
commune de Scionzier, la crête morainique 
du Saut (945 m) prolongée 3 km au N-W par 
la moraine de Sion (935 m), puis, plus en aval 
les rides morainiques situées en bordure nord 
du plateau d’Andey (770 m). 

• En rive droite, quelques formes de 

Fig. 3. 4 -  L’ombilic de Bonneville, vu depuis la Pointe d’Andey, arc morainique du stade des Rocailles et 
terrasse de kame de Saint-Sixt et Saint-Laurent.

SW NE
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Fig. 3. 5 - Reconstitution paléogéographique du stade des Rocailles du glacier de l’Arve.

dépôts glaciaires témoins de ce stade sont 
relevées : au lieu dit les Grivaz, on note un 
replat long de 800 m, vraisemblablement 
d’origine morainique à l’altitude de 550 m. 
En amont, les cordons morainiques identifiés 
à Saint Sigismond (900 m), pourraient être 
contemporains de ce stade majeur.
Le profil longitudinal des formations 
morainiques permet de proposer une 
reconstitution paléogéographique du profil 
de la langue glaciaire : 650 m au niveau de la 
Roche-sur-Foron, 800 m au niveau de Mont-
Saxonnex et 950 m au franchissement du 
verrou de Cluses (fig. 3. 5). 
En amont, à Pont du Giffre, au cours du retrait,  
un lac identifié par Dorthe-Monachon (1986) 
se crée entre le glacier de l’Arve et le glacier 
du Giffre.

3. 2. 1  - Les étapes postérieures dans l’om-
bilic de Cluses - Bonneville

Les stades de « Bonneville-Marignier » et de 
« Marignier »

Deux stationnements du glacier dans l’ombilic 
de Cluses ont déposé les faibles accumulations 
de la rive droite (Dorthe-Monachon, 1986). 
La paléogéographie de la langue glaciaire est 
suggérée par la présence de replats d’origine 
morainique à topographie très molle que l’on 
suit sur plusieurs kilomètres en amont de 
Marignier. Ce replat s’étend entre les hameaux 
de Charmey (620 m), de Soucy (550 m) puis en 
rive droite du Giffre, au lieu-dit les Rots (510 m). 
On  remarque quelques blocs erratiques (pas 
de granite, présence de grès de Taveyanne).
En rive gauche, un replat d’origine morainique 
est reconnu au hameau de Blanzy (580 m) ; une 
coupe d’environ 3 m nous révèle du matériel 
morainique très hétérogène.

?
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Ces observations permettent de reconstituer 
la paléogéographie de la langue glaciaire 
occupant l’ombilic et d’en déduire la position 
du front : 
En amont du verrou de Cluses, le glacier très 
épais (surface ≥ 700 m) repose encore sur le 
substratum ; la tranche de glace qui s’écoule 
sur le verrou permet encore au glacier de s’éta-
ler largement dans l’ombilic. Le remplissage 
alluvial de l’ombilic de Cluses atteignant vrai-
semblablement plusieurs centaines de mètres 
(Baconnais et al., 1981) quelques kilomètres 
en aval du verrou, la glace basale n’est peut-
être plus en contact avec le substratum et le 
glacier s’écoule en une nappe flottante vêlant 
alors dans un lac de niveau 450 m (Charollais 
et al., 1998). Le glacier n’atteint plus Bonneville 
contrairement à la paléogéographie proposée 
par Dorthe-Monachon (1986).  
L’appellation de stade de « Bonneville-Mari-
gnier » est proposée en référence à la position 

du front du glacier (fig.3. 6).
Toujours en rive droite, cinquante à soixante 
mètres en contrebas du premier niveau cor-
respondant au stade « Bonneville-Marignier », 
un autre replat (500 m) d’origine glaciaire at-
teste d’un dernier stationnement du glacier au 
cours de la déglaciation de l’ombilic de Cluses. 
Le front du glacier ne dépassant pas Mari-
gnier, nous l’identifions sous le nom de « stade 
de Marignier » (fig.3. 6). 
A la suite du retrait du stade de Bonneville, un 
vaste lac de niveau 450 m s’est installé dans 
l’ombilic de Cluses-Bonneville.  
Postérieurement au stade de Marignier, le gla-
cier en retrait abandonne l’ombilic de Cluses - 
Bonneville et se retire dans le défilé – verrou 
de Cluses - Magland. Le premier stade bien 
identifié dans ce secteur correspond au stade 
de Magland (Coutterand et Nicoud, 2005).

Fig. 3. 6  - Reconstitution paléogéographique des stades de retrait du glacier de l’Arve dans l’ombilic de 
Cluses – Bonneville : 1 – stade de « Bonneville-Marignier » ; 2 – stade de « Marignier ».

?
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Fig. 3. 7 - Reconstitution paléogéographique du stade de Magland (Coutterand et Nicoud, 2005).  

3. 3 – Les interactions du glacier de 
l’Arve avec les diffluences

• La diffluence du seuil des Bornes

Cette large diffluence du seuil des Bornes (col 
du Sappey et d’Evires) a été active pendant le 
WGM ainsi que pendant les premiers stades 
de la déglaciation du lobe lyonnais évoqués 
précédemment. On peut considérer qu’à 
partir de l’étape de retrait II (correspondant 
aux stades de la Marmotte), la mince tranche 
de glace qui débordait encore le col d’Evires 
n’alimentait plus le flux de l’émissaire issu de 
la cluse d’Annecy - Faverges. Le stade de la 
Marmotte se présente ainsi comme une étape 
charnière dans les processus de la déglaciation 
würmienne. 

• La diffluence du seuil de Megève

L’étude des étapes de la déglaciation de 
l’ombilic de Cluses a permis de reconstituer 
pour chaque stade un profil longitudinal de la 

langue glaciaire.
On sait que, postérieurement au stade de 
Bonneville, durant le «stade de Magland», le 
glacier a déposé les cordons morainiques de 
Combloux (930 m) en rive gauche (fig. 3. 7). 
Il ne diffluait donc plus par le seuil de 
Megève (Coutterand et Nicoud, 2005).  En 
nous appuyant sur la topographie du verrou 
de Cluses et sur l’altitude des formations 
morainiques latérales en amont, le profil de 
la langue glaciaire suggère que la diffluence 
par le seuil de Megève était encore active au 
stade de Marignier. Mais dès que le glacier eût 
libéré le verrou de Cluses, son épaisseur dans 
l’ombilic de Sallanches ne lui permettait plus 
de diffluer par le seuil de Megève (1 100 m). 

Conclusion sur la déglaciation de la basse val-
lée de l’Arve

Trois étapes majeures ont pu être reconstituées 
dans la déglaciation de la vallée de l’Arve. Elles 
s’inscrivent dans le processus global du retrait 
würmien : (i) la première, étape charnière, 
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correspond à la coupure précoce de la 
diffluence par le seuil des Bornes (col d’Evires), 
et, dans un même temps à l’individualisation 
des appareils du Rhône de l’Arve et de l’Isère ; 
(ii) la seconde se traduit par la séparation des 
glaciers du Rhône et de l’Arve au cours du 

stade de Cranves-Sales – Loex ; (iii) la troisième 
est marquée par l’arrêt de la diffluence par le 
seuil de Megève au cours du Tardiglaciaire 
ancien. Cette situation se traduit par le retrait 
rapide du glacier s’écoulant dans la cluse 
d’Annecy / Faverges.

4. L’individualisation des appareils dans les autres vallées

4. 1 - La cluse d’Annecy – Faverges, le 
rôle du glacier de l’Arve 

La diffluence du glacier de l’Arve par le seuil 
de Megève a fonctionné durant les périodes 
pléniglaciaires ; cet émissaire du glacier de 
l’Arve jouant un rôle prépondérant dans 
l’alimentation du glacier qui occupait la cluse 
d’Annecy (Blanchard, 1949 ; Deleau, 1969, 
1974 ; Nicoud et Manalt, 2001). 
C’est ainsi, que l’on peut attribuer la mise en 
place des moraines de la  Balme-de-Silingy et, 
en retrait, celles de la cluse de Chaumontet au 
glacier issu de la cluse d’Annecy – Faverges 
(fig. 4. 1). Ces deux stades correspondent à des  
étapes du retrait würmien de cet émissaire ; 
stationnement de la langue glaciaire au cours 
de la déglaciation, ou récurrence ? Aucun 
indice ne permet de trancher.

L’étude des flux sédimentaires contemporains 
de la déglaciation du lac d’Annecy (Nomade, 
2005) met en évidence l’exceptionnelle rapidité 
du retrait glaciaire de la cluse d’Annecy 
- Faverges. A partir d’une estimation du 
volume des flux sédimentaires d’origine 
glaciaire, Nomade considère que des apports 
aussi volumineux auraient pu combler en 
totalité le lac actuel en 1 000 à 2 000 ans, valeur 
qui implique un remplissage presque total des 
vallées surcreusées, quasi contemporain du 
retrait glaciaire.
Cet arrêt brutal des flux sédimentaires trouvent 
selon l’auteur une explication : « l’arrêt de ces 
apports correspond, soit à un passage des flux 
hydriques (contenant les sédiments) en direction 
d’Albertville et de la vallée de l’Isère (Nicoud et 
Manalt, 2001), et/ou à un arrêt naturel en raison 
de la résorption du glacier descendant de la vallée de 

l’Arly qui lui-même résulte de la diffluence du Glacier 
de l’Arve ». 
La déconnection de la diffluence du glacier 
de l’Arve par le seuil de Megève est donc 
postérieure au stade de Marignier et antérieure 
au stade de Magland. L’âge de cet épisode 
serait alors plus ancien que 17 540 ± 500 cal 
BP, âge du stade de Magland (Coutterand et 
Nicoud, 2005).
Cet événement serait alors contemporain de 
l’arrêt des flux sédimentaires d’origine gla-
ciaire dans le lac d’Annecy. Il correspond 
au retrait rapide de deux appareils : celui 
du Beaufortin, (la déconnection des apports 
en glace par les diffluences du col Joly et du 
Cormet de Roselend est sans doute contem-
poraine), et celui de l’Arly (ce dernier étant 
constitué uniquement par la diffluence du gla-
cier de l’Arve). Seules les glaces iséroises de 
Tarentaise débordaient encore dans la Combe 
de Savoie et dans le Grésivaudan. De ce fait, les 
faibles apports sédimentaires dans le lac d’An-
necy résulteraient alors du retrait de la cluse de 
Faverges des langues glaciaires de l’Arly et du 
Beaufortin.

4. 2 - Le glacier du Rhône dans la cuvette 
lémanique 

Largement évoqué dans l’état des connais-
sances, la plupart des auteurs sont unanimes 
pour reconnaître deux grandes avancées ma-
jeures du glacier du Rhône pendant le dernier 
cycle glaciaire, l’une paroxysmale, débordant 
au nord et au sud de la cuvette lémanique, 
l’autre, limitée à la cuvette lémanique, dési-
gnée sous l’appellation de stade lémanique. 
Cette dernière phase semble bien se rapporter 
à une extension glaciaire majeure, mais non 
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Fig. 4. 1 -  Reconstitution paléogéographique du glacier de la cluse d’Annecy – Faverges au stade de la 
cluse de Chaumontet, reconstitution des flux glaciaires (cf. légende figure 2. 3).

paroxysmale, responsable d’une série d’os-
cillations que nous allons exposer brièvement 
(Burri, 1977; Moscariello et. al., 1998 ; Triganon 
et al., 2005).
Dans le bassin lémanique, les étapes de la 
déglaciation peuvent être subdivisées en 
quatre stades bien identifiés:

1.	 le stade de Laconnex, connu de longue 
date, et dont le relief émoussé s’explique 

par sa formation en milieu lacustre ;
2.	 le stade de Genève, défini en vieille-

ville et dans la Rade de Genève ;
3.	 le stade de Coppet ; 
4.	 et le stade de Nyon / Petit-Lac. 

Les trois derniers stades correspondent à des 
réavancées du glacier pluri-hectométriques 
à pluri kilométriques (Reynaud,  1988 ; 
Moscariello et. al. 1998 ; Triganon et al., 2005 ; 
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Fiore, 2007).

4. 2. 1  - Le Stade de Laconnex

Il semble que lors du retrait postérieur au WGM, 
une seule phase d’arrêt majeure du glacier soit 
visible dans le paysage. Elle correspond au 
complexe morainique frontal de Laconnex, 5 
km à l’aval de Genève (fig. 4. 2). Le stade de 
Laconnex et les stades postérieurs indiquent 
une déglaciation dans des conditions lacustres 
(Reynaud, 1988  ; Moscariello et al., 1998), dans 
un lac de niveau supérieur au niveau actuel du 
Léman. Les niveaux glacio-lacustres identifiés, 
contemporains de la déglaciation, sont compris 
entre 470 et 405 m. Positions et nature des 
barrages de ces lacs restent aujourd’hui mal 
connues et encore controversées. L’hypothèse 
d’un barrage morainique au niveau du verrou 
du Défilé de l’Ecluse a été avancée (Moscariello 
et al., 1998). 
Ce stade ne traduit pas une récurrence du 
glacier du Rhône. Aucune superposition ne 
s’observe dans les dépôts. Ainsi, par leurs 
altitudes, il est possible de corréler les moraines 
de Cranves-Sales-Loëx avec ce stade. En effet, 
l’orientation, la pente et l’altitude en font, à la 
fois, une moraine latérale gauche du glacier 
du Rhône (Cranves-Sales) et latérale droite 
de celui de l’Arve (Loëx). Au sondage BRGM 
2-25 des Rosses, elle aurait une épaisseur de 
46 m (entre les cotes approximatives 530 et 
484) et reposerait sur « l’alluvion ancienne » 
(Charollais et al., 1998). Ces données accréditent 
l’hypothèse d’un stationnement du glacier au 
cours du retrait et non d’une récurrence.

4. 2. 2  -La récurrence de Genève

Après une longue phase de retrait à l’amont 
d’Evian (Blavoux et Dray, 1971), le glacier est 
revenu jusqu’à Genève, dans un environnement 
lacustre (Moscariello et al., 1998), témoin la 
moraine frontale de la vieille ville de Genève 
(en fait une moraine sous lacustre). Elle se 
marque dans le paysage par une moraine de 
fond qui tapisse la topographie jusqu’à 850 
m environ dans le secteur d’Evian (Blanchet 
1843, Morlot 1859 ; Burri, 1977 ; Monjuvent et 
Nicoud, 1988 ; Triganon et al., 2005).

De nombreux indices de terrain nous 
permettent de tracer la limite du glacier à ce 
stade  (fig. 4. 3) :
• la moraine frontale de la vieille ville de 

Genève (390 m) ;
• le glacier s'appuie sur la butte de Cologny 

en la contournant par le Nord ;
• une langue glaciaire s'avance à l’est de la 

colline de Cologny ; son front est matérialisé 
par les rides morainiques de Puplinges 
(430  m) ;

• le glacier est limité en rive gauche par le 
chenal de Machilly. Ce chenal est creusé par les 
eaux des cours d’eau situés en amont, gonflées 
par les eaux de fonte du glacier. Il draine une 
grande quantité de matériaux fluvio-glaciaires 
qui se déposent sous la forme d’un cône de 
déjection, la terrasse d’Annemasse. 

4. 2. 3  -La récurrence du Petit Lac

Elle correspondrait au complexe emboîté dans 
la coupe d’Evian qui atteint la cote de 650 m 
environ (Triganon, 2002).
Une moraine de fond a été mise en évidence 
dans les basses terrasses de Thonon-les-Bains. 
Le système est complexe car la moraine est 
intercalée entre des dépôts sablo-graveleux. 
On peut alors démontrer que les terrasses de 
Thonon se sont formées en deux temps : lors de 
la déglaciation de la phase de Genève se sont 
formées la totalité des terrasses, puis, lors de 
la récurrence du Petit Lac les basses terrasses 
ont été perturbées par le retour du glacier et 
complétées par de nouveaux épandages fluvio-
glaciaires. Ce complexe est visible dans de 
nombreux sondages effectués dans le secteur 
de Thonon notamment pour les eaux minérales 
(source de la Versoie). En se basant sur les 
données géologiques, géomorphologiques 
et sur le calcul d’une langue glaciaire en 
équilibre, les auteurs placent le front de glacier 
au niveau de la série de vallums observables 
entre Messery et Excenevex (fig. 4. 4). Ce stade 
polyphasé est défini sur la rive suisse du lac 
comme « Stade de Nyon » et « stade de Coppet » 
(Fiore, 2007). 
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Fig. 4. 2 -  Reconstitution paléogéographique du stade de Laconnex du glacier du Rhône et position du 
glacier de l’Arve (d’après Armand, 1978 ; Moscariello et al., 1998 ; Charollais et al., 1998).

4. 2. 4  - Le stade de la moraine de  Monthey

Dorthe-Monachon (1993) a défini sur le flanc 
droit du Valais central le stade de Rumeling : elle 
le décrit comme un stade de stagnation durable 
du glacier du Rhône, marqué par des situations 
de barrages latéraux. Le profil longitudinal 
de l’appareil s’abaisse de 900 m à hauteur de 
Loèche (vallée de la Dala) jusque vers 750 m 
à Fully, le glacier débouchant dans la cuvette 
lémanique. Contrairement aux hypothèses 
de l’auteur, il semble peu probable qu’un tel 

niveau de glace (700 m au coude de Martigny) 
ait permis au glacier du Rhône de franchir le 
verrou de Saint-Maurice. 
C’est ainsi que nous attribuons la moraine de 
Monthey, à volumineux blocs erratiques de 
granite du Mont-Blanc (De  Charpentier, 1841) , 
(fig. 4. 5), à un glacier qui devait encore présenter 
une épaisseur de glace suffisante pour franchir 
le verrou précité. Les moraines de Vérossaz (740 
m), en rive gauche, témoigneraient alors de 
ce stade. En regard de leurs altitudes, elles ne 
peuvent être corrélées au « stade de Rumeling ». 

?
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Fig. 4. 3 -  Reconstitution paléogéographique de la récurrence de Genève du glacier du Rhône, position 
supposée du glacier de l’Arve (d’après Burri, 1977 ; Armand, 1978 ; Monjuvent et Nicoud, 1988 ; Triga-
non et al., 2005).

En amont, il est tentant de relier les moraines 
de Vérossaz avec une crête morainique latérale 
bien identifiée au débouché de la vallée de la 
Sionne (Sion), entre 970 et 1 000 m d’altitude 
(Dorthe-Monachon, 1993). 
A ce stade, le glacier du Rhône devait encore 
reposer sur le substratum en amont du verrou de 
Saint-Maurice (Schoeneich, 1998). L’altitude du 
verrou d’environ 600 m, mise en parallèle avec 
l’altitude des moraines de Verossaz (740 m), 
montre qu’une tranche de glace de 120 – 150 m 

franchissait encore celui-ci. En aval du verrou, 
le glacier s’étalait alors en une nappe flottante 
sur le bassin chablaisien du Léman occupé par 
le lac de cote 405 m (fig. 4. 6) ; le delta du Rhône 
progradant en position sous-glaciaire. Cette 
situation pourrait être contemporaine de la mise 
en place du delta d’Ollon en rive droite (Bezat 
et Schoeneich 1993). A titre d’hypothèse, une 
reconstitution paléogéographique du stade de 
la moraine de Monthey est proposée (fig. 4. 7).

?
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Fig. 4. 4 -  Reconstitution paléogéographique de la récurrence du Petit Lac ou stade de Nyon du glacier 
du Rhône  (d’après  Triganon et al., 2005 ;  Moscariello et al., 1998), position hypothétique du glacier de 
l’Arve. 

Fig. 4. 5 - La pierre à Dzo (300 m3), remarquable bloc er-
ratique de granite du Mont-Blanc à Monthey.

Conclusion sur les stades de retrait du glacier 
du Rhône dans la cuvette lémanique 
 
Parmi tous les appareils glaciaires étudiés, le 
retrait du glacier du Rhône dans le bassin lé-
manique est le mieux documenté, notamment 
en raison d’une succession des fronts bien 
identifiée. Cinq stades de déglaciation (deux 

?
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Fig. 4. 6 - Représentation schématique du profil en long du glacier du Rhône à travers le verrou de St-
Maurice. A ce niveau de glace, le glacier du Rhône ne pouvait se régénérer entièrement à l’aval du verrou 
et présentait un large front flottant, vêlant dans le paléo-lac Léman du Chablais (d’après Schoeneich, 
1998).

Fig. 4. 7 - Reconstitution paléographique du stade de Monthey du glacier du Rhône. Les glaciers de Pré-
alpes (Chablais et Préalpes vaudoises)ne sont pas représentés.



376

IV - Résultats - B - Modalités de la déglaciation des Alpes nord-occidentales

dans le Petit Lac), dont trois correspondent à 
des réavancées du glacier (stades de Genève 
et du Petit Lac), sont bien identifiés. Complé-
tant une chronologie relative irréfutable, une 
chronologie absolue a été proposée par les au-
teurs. Selon eux, les stades récurrents puis de 
retrait du glacier du Rhône dans le Petit Lac 
et le grand lac correspondraient aux dernières 
fluctuations du glacier du Rhône dans le bassin 
lémanique pendant le dernier pléniglaciaire 
(MIS2).

4. 3 - Les glaciers « isérois » du Grésivau-
dan  et du val du Bourget

4. 3. 1  - L’ombilic de Grenoble

A partir des observations morphologiques 
et stratigraphiques dressées dans le bassin 
du Drac jusque dans la cluse de Grenoble, 
Monjuvent (1978) conclut à l’existence de 
deux avancées des glaciers. S’agissant du 
cycle würmien, une seconde avancée, moins 
importante, n’aurait pas dépassé Grenoble. 
Deux hypothèses paléogéographiques peuvent 
être envisagées :

• la première, celle de Monjuvent, envisage 
une seconde avancée du glacier dans 
l’ombilic de Grenoble. D’après l’auteur, 
le glacier occupant l’entrée de la cluse 
à l’altitude d’environ 500 m, vient alors 
barrer le cours du Drac et de la Romanche.  
Dans le lac ainsi formé, se met en place la 
terrasse lacustre du Croset (400 m). 

• la seconde, que nous proposons, sug-
gère que le glacier isérois aurait atteint 
l’ombilic de Grenoble sans obturer la vallée 
du Drac. Ainsi, la cote atteinte par  ce der-
nier serait responsable de la mise en place 
des moraines de Poisat (280 m). Un lac d’ob-
turation de niveau 245 m s’établit alors tempo-
rairement en rive gauche, dans le Grésivaudan 
(fig.  4.  8), comme en témoigne la terrasse de 
kame du Crey d’Eybens (245 m). A cette pé-
riode, le glacier de la Romanche, franchis-
sant le verrou de Vizille, vient occuper la 
dépression de Champ-sur-Drac, puis s’éta-
ler, en bout de course, sur le plateau de 
Champagnier déposant alors un vaste com-

plexe morainique. C’est ainsi que se met 
en place la diffluence de Jarrie et d’Uriage 
(Monjuvent, 1978). 

4. 3. 2  - Le val du Bourget

Partant de l’hypothèse que, lors de la récurrence, 
le glacier du Grésivaudan s’est avancé jusqu’à 
Grenoble (Monjuvent, 1978), on peut considérer 
qu’il a largement difflué par la cluse de Cham-
béry. Afin de déterminer l’altitude atteinte par 
les glaces à la racine de la diffluence, la méthode 
d’approche tenant compte des valeurs obser-
vées sur un glacier analogue a été ici utilisée. 
Le glacier de référence est celui de Collumbia 
(Alaska) actuellement en décrue (cf. § 2. 3. 1). Il 
présente une pente d’environ 1 %. A Grenoble, 
l’altitude atteinte par le glacier serait voisine 
de 280 – 300  m (moraines de Poisat). 40 km en 
amont, à la racine de la diffluence de la cluse 
de Chambéry, cette cote a été évaluée à envi-
ron 700 - 800 m d’altitude, ce qui permet au 
glacier d’envahir le val du Bourget. La langue 
de Grenoble s’est avancée de 40 km et une dis-
tance similaire sépare la racine de la diffluence 
des marais de Lavour. Ainsi, le «glacier isérois 
de Chambéry» a vraisemblablement envahi la 
totalité du val du Bourget. Dans le bassin de 
l’Albanais, les moraines de la Biolle témoigne-
raient de cette dernière extension du glacier isé-
rois. En effet, la diffluence issue de la cluse de 
Chambéry s’engageait principalement dans le 
val du Bourget mais diffluait aussi dans la dé-
pression de l’Albanais.
La reconstitution ici proposée s’appuie no-
tamment sur les travaux de Chapron (1999), 
qui a tenté de déterminer la position du gla-
cier pour cette période. A partir de l’interpré-
tation des faciès sismiques des remplissages 
du lac du Bourget et du substratum, l’auteur 
a pu identifier des constructions morainiques 
actuellement immergées et proposer un scé-
nario quant à leurs modes de dépôt. Selon cet 
auteur, deux moraines iséroises peuvent être 
identifiées par la sismique dans le bassin du 
Bourget :

• la moraine inférieure (unité l a), est identi-
fiée dans l’ensemble du bassin ; elle présente 
un changement latéral de faciès au pied du 
verrou de Châtillon. Cet obstacle topogra-
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Fig.4. 8 – Reconstitution paléogéographique  de la récurrence du glacier isérois du Grésivaudan et du val 
du Bourget  au stade isotopique 2 (d’après Monjuvent, 1978 ; Chapron, 1999).

phique marquerait un stade de stationnement 
du glacier de l’Isère à l’extrémité nord du lac : 
le «stade de Chatillon» (fig. 4. 8) ; 

• la moraine supérieure (unité Ib) ne se dé-
veloppe que dans la moitié sud du lac et cor-
respond au stade de «Brison-Saint-Innocent» ; 
elle constituerait l’enregistrement d’une der-
nière avancée du glacier de l’Isère dans le val 
du Bourget. 

Conclusion sur le retrait du glacier isérois

En nous basant sur les études antérieures, il 
est désormais possible d’avancer un synchro-
nisme entre la déglaciation de l’ombilic de 
Grenoble et du val du Bourget ; il s’agit en ef-
fet du même appareil glaciaire alimenté par les 
mêmes bassins versants. Ainsi, en s’appuyant 
sur la stratigraphie des formations quater-
naires des deux couloirs glaciaires (Grésivau-
dan et val du Bourget), les stades de Grenoble 
et de Châtillon pourraient être contemporains.
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5 - Corrélations d’une vallée à l’autre

5. 1 - Corrélation de la récurrence de Ge-
nève avec la déglaciation de la vallée de 
l’Arve

Sur la base des études récentes du bassin lé-
manique (Triganon et al. 2005), qui reconnais-
sent deux récurrences majeures du glacier du 
Rhône (la récurrence de Genève et la récur-
rence du Petit Lac ou de Nyon) durant le plé-
niglaciaire supérieur (MIS 2), nous proposons 
d’établir un parallèle avec la déglaciation de la 
basse vallée de l’Arve voisine.

• L’hypothèse du stade de la plaine des Ro-
cailles contemporain de la récurrence de Ge-
nève. 

L’hypothèse d’une récurrence du glacier de 
l’Arve a déjà été formulée par Armand (1978). 
L’auteur s’appuyait sur plusieurs arguments 
relatifs à des données géophysiques.
Nous avons démontré plus haut que les mo-
raines de Cranves-Sales-Loëx étaient contem-
poraines du stade de la moraine de Laconnex. 
Ainsi, le seul stade de retrait qui pourrait cor-
respondre à une récurrence contemporaine du 
stade de Genève serait le stade des Rocailles.
D’autres arguments plaident en faveur d’un 
retour du glacier :

• la moraine frontale du stade des Rocailles 
(430 m) est déprimée par rapport à la terrasse 
d’Arthaz (480 m); 

• le till de fond corrélé au stade des Rocailles 
transgresse la formation deltaïque de Villy (cf. 
§ 3. 2, étape III)  ;

• du point de vue géomorphologique, c’est 
le stade le mieux exprimé dans la basse vallée 
de l’Arve par de volumineuses constructions 
morainiques et de vastes terrasses de kame ;

• enfin, la remarquable «fraîcheur» des 
moraines du stade des Rocaille qui contraste 
avec les témoins géomorphologiques des 
stades antérieurs.

5. 2 - La dernière récurrence : corrélation 
entre les vallées du Rhône, de l’Arve, et 
de l’Isère

En se basant sur les nombreuses datations 
disponibles et sur les étapes de la déglaciation 
propres à chaque appareil, ce court chapitre 
tente d’établir des corrélations entre les stades 
majeurs de la déglaciation des principales 
vallées.
 Dans toutes les vaIlées étudiées, il se dégage 
une récurrence majeure des glaciers du Rhône, 
de l’Arve et de l’Isère au cours du dernier 
Pléniglaciaire. Des chronologies relatives 
sont avancées et avérées par la superposition 
des formations. A la faveur de nombreuses 
datations aujourd’hui disponibles pour les 
stades de Genève et de Grenoble, il est possible 
de proposer une chronologie absolue. Ainsi en 
prenant pour base une récurrence bien définie 
du point de vue stratigraphique et confirmée 
par de nombreuses datations (entre 29 145 ± 
190 14C BP et 23 500 ± 1 200 14C BP ; Triganon 
et al., 2005),  nous proposons de corréler la 
récurrence de Genève (Burri, 1977, 1986 ; 
Triganon et al., 2005) du glacier du Rhône 
avec une extension du glacier isérois limité 
à Grenoble. En effet, la terrasse de kame du 
Crey d’Eybens (245 m) a livré des âges 14C de 
26 500 (-1800 / +2650 BP), (Hannss, 1973).

Le retour de chaque appareil pourrait être 
corrélé ainsi : 

• glacier du Rhône : la récurrence de Genève ;
• glacier de l’Arve : stade de la plaine des 

Rocailles 
• cluse d’Annecy - Faverges : stade de la 

cluse de Chaumontet
• Albanais : stade des moraines de la Biolle ;
• val du Bourget : stade de Chatillon ;
• vallée de l’Isère : stade de Grenoble. 

Une reconstitution paléogéographique de la 
récurrence des appareils du Rhône, de l’Arve 
et de l’Isère dans leurs vallées respectives est 
proposée à titre d’hypothèse (fig. 5. 1). 
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Fig. 5. 1 - Reconstitution paléogéographique de 
la récurrence des glacier du Rhône, de l’Arve 
et de l’Isère au stade isotopique 2 (d’après 
Monjuvent, 1978 ; Armand, 1978 ; Chapron, 
1999 ; Triganon et al., 2005).
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Conclusion 

Ce retour des glaciers du Rhône,  de l’Arve, de 
l’Isère et de la Romanche, postulé par les au-
teurs, serait en accord avec la chronologie re-
lative suggérée par les études portant sur l’en-
semble de l’Arc alpin : bassin de Laragne pour 
le glacier de la Durance (Jorda et al. 1988, 2000), 
vallée de l’Aar pour le glacier de l’Aar (Beck 
et Rutsch,1958 ; Schlüchter, 1975, 1979) ; bassin 
de Constance pour le glacier du Rhin (Schrei-
ner 1992 ; Keller et Krayss, 1980, 1993,1994 ; de 
Graff et de Jong, 1995). 

Conclusion sur les modalités de la déglacia-
tion

Nous retiendrons de cette étude les 
points suivants, qui modifient le schéma 
traditionnellement admis, notamment pour 
le glacier du Rhône : (i) après l’extension 
maximale des appareils glaciaires sur les 
piémonts, les phases de retrait traduisent les 
pertes de volume par manque d’alimentation. 
Ainsi sept stades de retrait ou de décrépitude 
ont pu être identifiés dans l’Est lyonnais ; (ii) 
dans un vaste domaine intermédiaire constitué 
par les bassins molassiques de Bellegarde, des 
Usses et de l’Albanais, les appareils glaciaires, 
anastomosés lors des phases paroxysmales, 
se sont individualisés par étapes de retrait 

successives. Ces étapes sont bien documentées 
par la présence de formations sédimentaires 
supra-morainiques réparties sur quatre 
niveaux, le dernier correspondant à une 
récurrence des appareils glaciaires ; (iii) la 
déglaciation est marquée par l’influence 
prépondérante, et surtout tardive, du glacier 
isérois comme le suggère la pétrographie des 
dépôts ; (iv) l’influence des glaciers de l’Arve 
et du Rhône disparaît précocement, dès les 
premières phases de la déglaciation. Cette 
situation est liée aux effets de seuil constitués 
par le col d’Evires pour le glacier de l’Arve 
et le Mont Sion pour le glacier du Rhône ; 
(v) il est possible d’envisager un dernier 
stade majeur des glaciers de l’Isère, de l’Arve 
et du Rhône correspondant à une récurrence 
majeure au cours du dernier Pléniglaciaire. 
Dans cette hypothèse, cette extension n’aurait 
pas débordé sur les piémonts ; limitée à 
l’ombilic de Grenoble et au val du Bourget 
pour l’appareil du Grésivaudan, à la basse 
vallée de l’Arve pour le glacier éponyme et à la 
cuvette lémanique pour le glacier du Rhône ; 
(vi) enfin, le retrait du glacier de l’Arve se 
traduit par les déconnexions avec les seuils 
de diffluence : celle du seuil des Bornes qui 
intervient précocement, puis, celle du seuil 
de Megève au cours du Tardiglaciaire. L’arrêt 
de cette dernière influencera directement le 
retrait rapide de la langue glaciaire d’Annecy.
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Rappel : deux grandes tendances

L’état des connaissances a été largement 
évoqué dans la première partie de ce travail, 
cependant, nous reviendrons sur un bref 
rappel des données. Il est évident que deux 
courants de pensée concernant l’âge du WGM 
s’opposent encore aujourd’hui :

• l’hypothèse d’un maximum glaciaire 
au Pléniglaciaire würmien ancien ou moyen 
(MIS 4 et 3),  antérieur à 35 000 BP et ayant 
développé, entre autres, les moraines internes 
de Lagnieu (Blavoux, 1988 ; Monjuvent et 
Nicoud, 1988 a ; Mandier, 1988 ; Nicoud et al., 

1993). Au Pléniglaciaire würmien supérieur 
(MIS 2), le glacier du Rhône n’aurait pas 
débordé du bassin lémanique.

• l'hypothèse d’un maximum glaciaire 
au Pléniglaciaire würmien supérieur (stade 
isotopique 2), postérieur à 30 000 cal BP 
(Schlüchter, 1988 ; Schlüchter et Röthlisberger, 
1993 ; Campy, 1994 ; Magny, 1995 ; Jorda, 
1988 ; Jorda et al., 2000). qui serait corrélé 
avec le dernier maximum de froid mondial, 
le Last Glacial Maximum (LGM), (l.s.). La 
déglaciation postérieure est supposée très 
rapide (de quelques centaines d’années à 2 000 
ans maximum).

1  – Analyses des données disponibles 

1. 1 - Les données mondiales et la Fennos-
candie

L’extension maximale d’une glaciation est 
souvent confondue avec la période la plus 
froide de cette glaciation.
La plupart des paléogéographies élaborées 
ces dernières années, que ce soit à l’échelle 
mondiale ou régionale montrent une extension 
maximale à 20 000 BP, pendant la période 
la plus froide et la plus aride de la dernière 
glaciation. D’après les carottes glaciaires 
(GRIP Members, 1993), le maximum d’aridité 
est atteint vers 25 000 BP, entre l’évènement 
GIS 3 localisé vers 25 500 ka et GIS 2 localisé 
vers 21 500 BP (cf. partie III, fig. 5). Ce 
maximum d’aridité est également enregistré 
sur les continents et notamment dans les loess 
d’Europe occidentale à partir de 23 000 cal BP  
(Haase et al., 2007) . 

En fait, toutes les reconstitutions paléogéogra-
phiques sont bâties sur l’extension des mo-
raines les plus externes attribuées au dernier 
cycle glaciaire. 
En Europe du nord, les travaux de Mangerud 
(Mangerud et al., 1974 ; Mangerud, 1991, 
2004), de Svendsen et al., (1999 ) et de 

Svendsen et al., (2004) ont mis en évidence 
une première extension maximale de la 
calotte fennoscandienne vers 80 000 BP, avec 
plusieurs avancées successives notamment 
à 60 000 BP (MIS 4), (Sejrup et al., 2009), puis 
entre 43 000 et 38 000 BP. Ces changements 
glaciaires semblent synchronisés avec des 
variations rapides du climat enregistrées 
au Groenland (Evènements Dansggard-
Oeschger), (Mangerud et al., 2002). Enfin,  la 
dernière phase d’extension commence après  
29 000 BP. La calotte scandinave présente 
une extension maximale vers 23 - 22 000 BP 
(Mangerud, 2004). 
En Islande, la littérature existante fait part 
d’une englaciation maximale, jusqu’en bor-
dure du shelf lors du LGM. Cependant, les 
données de terrain en Islande du nord mon-
trent une extension glaciaire importante à 
80 000 BP (côte atteinte) sur un complexe inter-
glaciaire préservé, suivi d’un retrait important. 
Les données sédimentologiques (Andrews et 
al., 2000) acquises sur la plateforme continen-
tale montrent une extension maximale des lan-
gues glaciaires (ice stream) vers 36 000 14C. L’Is-
lande du nord présente donc son maximum 
d’extension glaciaire bien avant le LGM. Cette 
situation ne semble pas valide pour l’Islande 
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méridionale, ou une plateforme de glace a dû 
se développer, surtout sur la côte S-E. Elle est 
confirmée par la nature des IRD (Grousset et 
al. 2000, 2001). Cette situation implique une 
aridité importante sur l’Atlantique Nord avec 
des courants d’Irminger et du Gulf Stream in-
fléchis vers le sud. 
En fait le maximum d’englacement est dia-
chrone sur l’Atlantique : précoce à haute lati-
tude, avec une englaciation liée à des précipi-
tations encore élevées, il est plus tardif vers le 
sud, l’englaciation est alors maximale avec des 
précipitations déjà réduites. Au plus froid du 
stade isotopique 2, c’est l’aridité qui prévaut 
avec un retrait de la majorité des glaciers par 
carence en alimentation, comme le soulignent 
notamment l’extension des loess (Frechen et 
al., 2001, 2003 ; Haase et al., 2007). Postérieure-
ment au LGM, les calottes atlantiques (sud de 
la Scandinavie, ouest Britannique, sud Islande 
et Laurentide) et les glaciers de moyennes lati-
tudes sont exposés à des réchauffements bru-
taux, très vraisemblablement associés à des 
précipitations accrues, comme l’enregistre la 
sédimentation continentale. Ces glaciers évo-
luent en glaciers   de type tempérés et fluent, 
notamment entre 20 000 et 18 000 BP (GS 2 
c), générant des ice streams qui donnent nais-
sance à des surges, notamment au sud de la 
Laurentide (Dakota et Minnesota ; Patterson, 
1997 ; Jennings, 2006). Les moraines les plus 
externes ainsi construites ont donné naissance 
au mythe du LGM tardif (Van Vliet-Lanoé, 
2004). 
L’hypothèse d’un maximum glaciaire ancien 
trouve à ce jour un grand nombre de défen-
seurs, non seulement en Europe - c’est le cas 
notamment en Grande Bretagne, où ce maxi-
mum serait antérieur à 40 000 B.P. (Bowen et 
al., 2002, Hall et al., 2002) mais aussi en Islande 
où le maximum d’extension glaciaire serait 
bien antérieur au LGM (Andrews et al., 2000, 
2003 ; Van Vliet-Lanoë, 2004).

1. 2 – Dans les massifs montagneux des 
moyennes latitudes

1. 2. 1  - Les Pyrénées 
Dans les Pyrénées, le dernier cycle glaciaire 
se traduit par deux épisodes glaciaires dont 

le plus ancien serait paroxysmal (moraines 
externes). Il est atteint antérieurement à 40 000 
BP (Garci-Ruiz et al., 2003). Le plus récent  est 
attribué à une récurrence, bien établie dans 
la vallée de la Garonne (moraines internes) 
et contemporaine du pléniglaciaire supérieur 
(MIS 2 précoce), (Andrieu et al., 1988). Les 
travaux récents de Magali Delmas (2009) 
démontrent dans les Pyrénées orientales que 
le Würm a connu deux maxima très proches : 
un maximum ancien mal daté, et un deuxième  
au LGM, en retrait, mais de très peu, et bien 
daté (âges d’exposition) vers 20 - 25 000 BP. 

1. 2. 2 - les Vosges
Dans les Vosges, l’âge du maximum würmien 
semble bien contraint, l’englacement paroxys-
mal serait antérieur à 40 000 BP (Seret, 1980 ; 
Seret et al., 1990 ; Dricot et al., 1991). La récur-
rence des glaciers serait limitée aux hautes 
vallées et contemporaine du pléniglaciaire su-
périeur (MIS 2).

1. 2. 3 - Le Massif Central 
Dans ce massif, le maximum d’englacement 
du dernier cycle glaciaire correspond à des 
glaciers de calotte. Les auteurs s’appuyant 
sur la tephrochronologie ont envisagé un âge 
relatif antérieur à 28 000 BP, probablement 
pendant les MIS 4 et 3  (Etlicher et De Gôer de 
Hervé, 1988).

1. 2. 4 - Le Jura
Sur la base de l’étude des remplissages de 
grottes (Grotte de Gigny) situées à proximité 
avale du front des moraines internes et d’une 
datation 14C à -28 500 ± 1400 BP, Campy (1982) 
propose par défaut un âge « Würm récent » 
pour la phase d’extension maximale de la 
calotte jurassienne. 
Malgré la carence de datations disponibles, se 
calquant sur la courbe GRIP du Groenland,   
Buoncristiani et Richard (1999) ont tenté 
d’établir une chronologie du maximum d’en-
glacement et des stades de retrait de la calotte 
jurassienne qu’ils considèrent contemporains 
du MIS 2.
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Fig. 1. 1 - WGM et principaux stades de retrait des glaciers du piémont alpin. Correspondances entre 
stades des glaciers de la Linth et du Rhin et nomenclature selon divers auteurs. La correspondance des 
phases de retrait entre le système Linth/Rhin et Rhône/Isère n’est pas établie (d’après Schoeneich, 1998, 
complété).

1. 2. 6  -Les Alpes 
En préambule à toutes analyses et hypothèses  
chronologiques, une attention toute particu-
lière doit être apportée aux différents com-
plexes glaciaires concernés par la datation du 
WGM et/ou LGM. En effet il a été démon-
tré à travers ce travail (cf. § IV. 1) que le lobe 
suisse du glacier du Rhône doit être considéré 
séparément du lobe lyonnais. Ces deux lobes 
de piémont étant alimentés par des bassins 
versants indépendants. De ce fait, les data-
tions du lobe lyonnais et du lobe de Moirans 
doivent être mises en parallèle (fig.  1.  1). Le 
glacier du Rhône (s.s.), notamment le lobe de 
Wangen doit être associé aux stades internes 
au bassin lémanique, ces derniers correspon-
dant à des stades de récurrence et de retrait. 
Ainsi, les trois systèmes glaciaires suivants, 
indépendants, sont considérés : le complexe 
Rhin/Linth/Reuss, le glacier du Rhône et  le 
complexe glaciaire savoyard (lobe lyonnais et 
lobe de Moirans).Dans l’analyse des données 
(fig. 1. 2), nous distinguerons les appareils gla-
ciaires dont les données paraissent fiables et 
unanimement admises des appareils dont les 
datations sont disparates et sujettes à contro-
verse.

Linth Rhin Rhône Isère

Keller & Krayss Schreiner 1992  de Graaff & 
de Jong 1995

lobe 
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Basse 
Isère

lobe lyonnais 
Mandier  (1984)

WGM Killwangen Schaffhausen 1-3 Wangen
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B C D E 
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id. Hurden ? Konstanz 9-10

recessional 
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III
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Lac  "
1 - Nyon

id.
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2 - Yvoire

 • Les données fiables

Le glacier du Rhin
Le lobe de piémont du glacier du Rhin est 
indissociable du glacier de la Linth qui est  issu 
d’une digitation du glacier du Rhin au niveau 
de Sargans. C’est le lobe de piémont qui 
fournit la série de datations la plus complète. 
C’est également sur ce lobe que les premières 
étapes de la récession würmienne ont été les 
mieux étudiées et identifiées. 
Trois complexes de marge glaciaire ont 
été définis et cartographiés en détail : ceux 
de Schaffhouse/ Feuerthalen (WGM), de 
Stein-am-Rhein et de Konstanz (Schreiner 
1992 ; Keller et Krayss, 1980, 1993, 1994 ; de 
Graaff et de Jong, 1995). Ce qui permet des 
interprétations précises de la plupart des 
datations. En considérant l’ensemble des 
datations disponibles, il est ici question d’un 
deuxième stade paroxysmal. 
Les auteurs précités concluent tous à un maxi-
mum entre 20 000 et 18 000 C14 BP en synchro-
nisme avec le LGM ; ils proposent un échelon-
nement variable des deux autres complexes 
entre 18 000 et 15 000, voire 14 000 C14 BP.
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• La concentration de dates autour de 28 000-
30 000 C14 BP (11 datations sur des matériaux 
in situ, sous morainiques) est sans équivoque 
(Schoeneich, 1998). Elle indique que le WGM 
des glaciers du Rhin et de la Linth s’est pro-
duit après 28 000 C14 BP (Schlüchter et Rothlis-
berger, 1995). La progression après 30 000 cal 
BP est incontestable, et corrélable avec le stade 
de Schaffhausen, confirmé par less deux dates 
de Flurlingen. Ce maximum  (Schreiner, 1992 ; 
Keller et Krayss, 1980, 1993, 1994) serait alors 
contemporain du LGM. L’hypothèse est confir-
mée par les datations de Gossau (Schlüchter et 
al., 1987).

• Les données controversées

Le lobe lyonnais
Se basant sur la présence d’industries du 
Moustérien laminaire au sommet d’une ter-
rasse, Mandier (1984, 2003) en conclut que le 
maximum du stade A est antérieur à  45 000 cal 
BP et corrélé au stade isotopique 4 (événement 
de Heinrich 6). Cette pulsation ancienne du 
glacier würmien se retrouve sur la plupart des 
principaux lobes de piémont étudiés.

La vallée de l’Isère 
Monjuvent attribue le maximum d’avancée 
glaciaire au Pléniglaciaire inférieur en 
s’appuyant sur diverses données :

• la datation d'un bois trouvé dans 
une moraine locale (Prélenfrey-du-Gua), 
superposée à la moraine alpine, qui four-
nit un âge supérieur à 37 000 14C BP ;
(Monjuvent, 1969). Cependant, cette interpré-
tation a été remise en question par Hannss ;

• une industrie moustérienne identifiée à la 
surface de la moraine alpine des Guillets, dans 
le Vercors (Malenfant, 1969) ;

• de récentes datations par thermolumines-
cence obtenues dans le bassin de l’Isère. Elles 
indiqueraient que le glacier de l’Isère attei-
gnit son maximum d’extension entre 87 000 ± 
5 000 ans BP  et 54 000 ± 5 000 ans BP, au cours 
du « Würm inférieur » (Krbetschek et Hannss, 
2000 ; Krausch, 2001) ou « Würm précoce » 
(MIS 5 b) ;

• enfin, une datation (Mercier, non publiée) 
d’un arc morainique de retrait (Laffrey) de la 

diffluence de la Matheysine du glacier de la 
Romanche a donné un âge de 47 000 BP. Il s’agit 
de l’âge le plus jeune obtenu sur plusieurs 
échantillons très dispersés, qui indiqueraient 
une mise à zéro incomplète dans ce dépôt très 
proximal. Elle serait alors à interpréter comme 
un âge maximal (Schoeneich, communication 
personnelle, cf. rapport ClimAlp).

Le glacier du Rhône
Les travaux des auteurs suisses accréditent 
l’hypothèse de deux épisodes d’englacement 
paroxysmaux au cours du dernier Plénigla-
ciaire, le dernier à 21 – 23 000 cal BP (MIS 2). 
En effet, les auteurs se calquent sur la chrono-
logie établie à Gossau (Schlüchter et al., 1991, 
1992) et s’appuient entre autres sur la data-
tion de Biolay Orjulaz dans la cuvette léma-
nique (Arn, 1984). Cette chronologie semble 
être confirmée par les âges cosmogéniques 
obtenus sur les blocs erratiques des moraines 
frontales du lobe suisse (Ivy-Ochs et al., 1996, 
2004 ; Kubik et al., 2006), complétés par une 
datation de molaire de mammouth et deux 
datations OSL concordantes à Finsterhennen 
(Preusser 2006). Cependant, les âges proposés 
ne concordent pas avec les datations C14 obte-
nues sur le complexe détritique du plateau de 
Gavot (Nicoud et al., 1993 ; Coddet  et al., 1993 ; 
Triganon, 2002). Ces dernières suggèrent 
qu’au  LGM, le glacier du Rhône abandonnait 
le complexe détritique inférieur du plateau de 
Gavot (23 – 25 000 14C BP), le front du glacier 
atteignant le Petit Lac (stade de Nyon et de 
Coppet). Il ne pouvait ainsi franchir le seuil du 
Mormont au nord et s’avancer jusqu’aux mo-
raines frontales de Wangen.
Dans le bassin lémanique, la datation d’un 
tronc par Vial (1976) constituait jusqu’à au-
jourd’hui la seule preuve d’un niveau de glace 
élevé dans la cuvette lémanique pendant le 
dernier Pléniglaciaire. L’auteur mentionne : 
« Au lieu-dit Ramble, à 1 120 m d’altitude, un frag-
ment de conifère a été daté grâce au 14C de 27 000 
ans B.P. Ce gisement a été recouvert par une ar-
gile de fond bleue verte, très limoniteuse à éléments 
préalpins et cristallins ». Or, cet échantillon, 
conservé au Centre de Recherche Géodyna-
mique (CRG) de Thonon (malheureusement 
non étiqueté et sans référence), dont l’aspect 
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est fortement compressé et en phase de ligni-
tification, a été soumis à une nouvelle data-
tion (réf. Poz-21534). L’âge obtenu est > 49 000 
14C BP. L’expertise de l’échantillon (Frédéric 
Guibal, IMPE Marseille, comm. pers.) révèle 
un sapin blanc (Abies alba), taxon qui ne peut 
être interstadiaire mais interglaciaire. Dans le 
bassin lémanique, le sapin est absent depuis le 
stade isotopique 4, jusqu’à l’Holocène. La der-
nière période tempérée qui a vu le dévelop-
pement de ce taxon correspond au sous-stade 
isotopique 5-a (Saint-Germain II), calée entre 
75 000 et  85 000 cal BP. Cette analyse semble ac-
créditer l’hypothèse que le glacier du Rhône a 
atteint une extension paroxysmale dans le bas-

sin lémanique au début du stade isotopique 4, 
mais n’exclut pas qu’il ait atteint cette altitude 
lors d’une seconde crue. Le glacier du Rhône 
aurait dépassé la cote de 1 120 m dans la ré-
gion de Bons-en-Chablais débordant alors par 
les cols des Moises et du Cou. Ce postulat est 
confirmé par les datations OSL de sédiments 
pro-glaciaires du Seeland à  Finsterhennen 
(70 000 BP ; Preusser et al. 2006). Cette data-
tion constitue d’après l’auteur la seule preuve 
en Suisse d’une extension glaciaire au MIS 4. 
Mais cette coupe présente également la preuve 
d’une deuxième avancée plus récente suggé-
rant  alors deux avancées au-dela du Seeland.

2 – Analyse critique des méthodes de datation

2. 1 - Méthodes de datation directe de la 
géomorphologie glaciaire 

Le principal avantage de ces méthodes 
est de dater directement les formes 
géomorphologiques contemporaines de leur 
mise en place par le glacier.

• Les âges d’exposition
Les âges moyens déduits de la concentration 
en radionucléides ont permis aux auteurs 
de proposer des âges précis. Le problème 
majeur réside dans le choix des blocs 
erratiques et des surfaces à échantillonner. 
En effet, les constructions morainiques 
subissent un démantèlement post-glaciaire 
intense, notamment en période de rhexistasie 
(lessivage, solifluxion), (Siame et al., 2001). 
De ce fait, aucune information ne permet de 
déterminer si le bloc erratique se présente 
dans l’état initial du dépôt et par conséquent, 
rien ne nous permet de préciser la durée 
d’affleurement des surfaces échantillonnées. 
De plus, les blocs erratiques contemporains du 
WGM ont traversé de nombreux changements 
environnementaux induisant de grandes 
variations de températures propices à 
l’érosion (cryoclastie et thermoclastie). Ainsi, 
les résultats doivent être considérés comme 
des âges minimaux et la méthode  fournit des 

résultats avec des marges d’erreurs souvent 
considérables, voire des âges incohérents 
(MacCabe et al., 1998 ; Putkonen et Swanson, 
2003), (e.g.), notamment dans la vallée de 
l’Isère (Brocard et al., 2003).

• La thermoluminescence (OSL ou Optically 
Stimulated Luminescence)
Depuis les années quatre-vingt, grâce aux 
techniques de stimulation optique, la datation 
par luminescence a été étendue aux sédiments 
(sables éoliens ou fluvio-glaciaires, loess…) 
(Preusser, 2003). Malheureusement, les 
résultats de cette méthode ont bien souvent 
abouti à des âges extrêmement disparates. 
La principale limite de cette méthode est 
contrainte par la «remise à zéro du compteur». 
En effet, dans le cas d’une mesure de la 
luminescence stimulée optiquement, c’est la 
dernière exposition à la lumière intense (celle 
du plein jour pendant quelques minutes) qui 
va remettre le chronomètre à zéro.

2. 2 - Méthodes de datation indirecte de 
la géomorphologie glaciaire

• les âges C14
Il semble que bon nombre de datations 
absolues supérieures à 25 - 30 000 BP doivent 
être interprétées comme des âges minimaux, 
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Fig. 1. 2 – Tableau des datations disponibles sur les complexes glaciaires des Alpes nord-occidentales, liste 
en annexe (d’après Schoeneich, 1998, modifié).
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des contaminations en 14C postérieures à la 
mise en place du matériau daté ne pouvant 
être éliminées au cours du prétraitement des 
échantillons. Sans pour autant conclure que 
toutes les datations au 14C sont sans valeur 
pour des périodes au-delà du Pléniglaciaire 
supérieur (MIS 2), car considérées comme des 
âges minimaux, elles gardent tout leur intérêt. 
Interprétées avec prudence, elles contribuent 
à une meilleure approche du Würm moyen, 
d’autant plus lorsqu’elles peuvent être 
corrélées avec les données biostratigraphiques, 
lithostratigraphiques et géomorphologiques 
(Brun et Hannss, 1998). Cependant, c’est plutôt  
la marge d’erreur qui doit être considérée : à 
plus de ± 1 000 ans BP, les âges peuvent être 
sérieusement remis en question.

• Datation des spéléothèmes : méthode U/Th
Cette méthode de datation indirecte 
permet de dater les formes endokarstiques 
contemporaines de séquences d’assèchement. 
Par exemple, la datation d’un plancher 
stalagmitique qui cèle un dépôt d’origine 
glaciaire (fluvio-glaciaire) permet alors 
d’obtenir l’âge minimal du dépôt et ainsi, un 
âge minimal de la présence du glacier, (e. g.) 
dépôts endokarstiques de la Montagne de 
Bange. 

2. 3 - Choix des sites

C’est un critère essentiel, car les objets étudiés 
doivent être prélevés à proximité du front 
glaciaire correspondant à l’extension à dater. 
Dans de nombreux cas de figures, les datations 
ont été réalisées sur des sites situés en position 
trop interne. Deux exemples sont révélateurs : 
le site de Gossau et celui de Bioley-Orjulaz. Les 
deux profils étudiés présentent des niveaux 
organiques datés (bois, lignite) recouverts 
d’un till de fond. Aucune information ne 
permet de relier stratigraphiquement et 
géométriquement le till de fond supérieur avec 
les moraines terminales (WGM) des appareils 
considérés. En effet, le site de Gossau se situe 
à une distance de près de 40 km des moraines 
terminales du maximum würmien de 
Killwangen - Spreitenbach. À Bioley-Orjulaz, le 
site est situé au centre du bassin lémanique (600 

m) et distant de 90 km des moraines terminales 
de Wangen. Cette problématique concerne la 
liaison entre les édifices sédimentaires. Elle 
soulève le problème qui consiste à relier les 
niveaux latéraux aux moraines terminales 
d’une extension (Pugin, 1989).

2. 4 - Choix des échantillonnages

Une attention toute particulière doit être 
apportée à la position stratigraphique de l’objet 
à dater. Les critères retenus sont les suivants : 

• la position des objets datés. Le matériel doit 
être en place dans une unité stratigraphique 
bien identifiée ;

• un relevé détaillé de la coupe.
L’examen des études relatives à la datation 
des épisodes glaciaires laisse apparaître 
deux problèmes majeurs : le problème des 
données et notamment de leur utilisation (ou 
interprétation) et celui des corrélations.

2. 4. 1 - Les données

Deux types de données sont à considérer : di
rectes et indirectes, concernant tant les dépôts 
et leurs significations paléogéographiques que 
la chronologie.

• Données directes

Ne doivent être considérées comme directes 
que les données se rapportant exclusivement à 
un dépôt traduisant directement le phénomène 
considéré. Par exemple, un événement 
glaciaire ne peut être représenté que par un 
dépôt formé directement par le glacier, donc 
par une moraine, une nappe fluvio-glaciaire, 
une terrasse de kame, contemporaines de la 
présence du glacier.
En terme de chronologie, un élément de data
tion n’a de valeur que s’il n’est pas remanié, 
donc en place, en contact direct avec une 
formation bien définie. Par exemple des couches 
de tourbe non remaniées interstratifiées dans 
un complexe morainique ont une valeur chro
nologique indiscutable (exemple du complexe 
détritique du plateau de Gavot ; Triganon, 
2002). Des fragments de bois remaniés dans 
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une moraine ont une valeur bien moindre, 
sinon nulle, car on ne connaît pas leurs 
origines, quel chemin ils ont parcouru ou s’ils 
ont été repris d’une formation préexistante (a 
fortiori, un bois remanié dans des alluvions 
fluvio-glaciaires pour dater la moraine et 
donc l’épisode glaciaire correspondant). C’est 
notamment le cas des bois de la terrasse du 
Crey à Eybens (Hannss, 1982).

• Données indirectes 

Toutes les autres données doivent être 
considérées comme indirectes.
Ainsi, en lithostratigraphie, tous les dépôts 
d’origine glaciaire formés non par le glacier 
lui-même (alluvions glacio-lacustres), sont 
des données  indirectes. Leur valeur  relative 
au phénomène originel (l’épisode glaciaire) 
est bien inférieure à celle du dépôt direct 
(moraine, terrasse de kame).
Quant à la chronologie, on doit reconnaître 
que la plupart des datations appartiennent à 
cette catégorie. Par exemple, un événement 
glaciaire représenté par un front morainique 
est estimé, dans le meilleur des cas, à partir de 
l’âge de formations non glaciaires (datables) 
encadrantes soit stratigraphiquement, soit 
morphologiquement. Dans tous les cas, une 
double indétermination entache la valeur de la 
chronologie proposée :

• l’âge de la formation indirectement datée 
est toujours un âge minimal ou maximal ;

• la différence entre l’âge réel de cette forma
tion à dater et celui de la formation datée résulte 
de l’existence constante de deux lacunes :
- une lacune stratigraphique, située à la limite 
des deux formations, se présentant sous trois 
aspects : absence de continuité sédimentaire, 
érosion intermédiaire, combinaison des deux 
dont la durée est toujours inconnue.
- une lacune chronologique, concernant la 
formation datée elle-même. Le plus souvent, 
les éléments datés ne se situant pas aux limites 
lithologiques, l’âge de ces limites n’est pas 
précisément connu.
De plus, les incertitudes chronologiques inhé-
rentes à ces lacunes s’additionnent. En consé-
quence les âges des limites stratigraphiques ne 
sont obtenus que par excès ou par défaut, la 

durée séparant l’âge réel de l’âge maximal ou 
minimal restant inconnue.

2. 4. 2 - Les corrélations

Ce problème se pose essentiellement pour la 
datation des formations, donc des événements 
qu’elles représentent. On distingue alors deux 
types de corrélations :

• la corrélation immédiate qui correspond 
à la relation géométrique directe d’une forma-
tion à une autre (moraine - alluvions fluvio-
glaciaires dérivées par exemple). Cela suppose 
une continuité.

• la corrélation à distance, qui nécessite  la 
présence d’un élément de corrélation concret : 
horizon ou couche-repère, élément chronolo-
gique sûr...

En dehors de ces cas, il n’y a pas corrélation, 
mais seulement proposition ou hypothèse 
d’équivalence, soit entre formations, soit d’une 
formation à une chronologie par exemple.
On constate ainsi à l’examen de la littérature 
qu’aucune corrélation chronologique effective 
n’a été proposée dans les travaux précédents.

• Un choix rigoureux des méthodes de datation 
et d’analyse des résultats

En terme d’acquisition des données, il est es-
sentiel de :

• privilégier la datation de données di-
rectes ; 

• rejeter systématiquement tout élément 
à dater ne présentant pas de positionnement 
précis dans une unité stratigraphique bien 
identifiée ;

• rejeter les corrélations à distance dont 
l’interprétation est sujette à trop d’incertitudes.

En raison des discordances existantes entre 
les âges obtenus,  les divers types de datation 
doivent être considérés séparément :

• La priorité doit être donnée aux âges 14C 
sur débris végétaux en place (i.e.) tourbe ;
Les âges 14C sur collagène doivent être inter-
prétés comme âges minima. En effet, les tech-
niques d’extraction du collagène ont évolué. 
De plus, il est difficile, avec les méthodes clas-
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3. 1 - Le problème de la disparité des 
âges

L’examen de la littérature suggère que le 
maximum d’extension n’a vraisemblablement 
pas été contemporain sur tous les appareils 
glaciaires. L’hypothèse d’un diachronisme 
nord /sud entre les lobes de piémont pourrait 
en partie expliquer certaines contradictions : 

• dans les Alpes orientales, les glaciers 
würmiens n’auraient atteint leur extension 
maximale qu’à la fin du Würm au cours du 
stade isotopique 2 (Brun et Hannss, 1998). En 
effet, les observations réalisées dans les Alpes 
orientales pouvant indiquer une première 
poussée importante des glaciers de piémont 
antérieurement au Würm moyen (MIS 4) sont 
insuffisamment nombreuses pour que cette   
hypothèse soit prise en compte sans réserve ;

• dans les Alpes françaises du nord, des 
indices montreraient que c’est au stade 
isotopique 4 que l’extension des glaciers fut 
maximale (Hannss et al., 1990 ; Brun et Hannss, 
1998 ; Triganon et al., 2005). 
Les âges contradictoires du WGM pourraient 
trouver une explication à travers les données 
paléo-climatiques. En effet, de nombreuses 
études ont démontré (Harrison et al., 1992 ; 
Prentice et al., 1992 ; Peyron et al., 1998 ; 
Florineth et Schlüchter, 2000 ; Andrieu-Ponel, 
2001 ; Schlunegger et Hinderer, 2003) que 
pendant le dernier pléniglaciaire (MIS 2) les 
paléo-précipitations étaient plus abondantes 
dans les régions méditerranéennes,  favorisant 
une alimentation optimale des appareils de 
la partie orientale et méridionale de l’arc 
alpin (fig. 3. 1). En revanche, la réduction 
des influences atlantiques et un climat plus 
continental seraient responsables d’avancées 
glaciaires plus limitées dans la partie ouest 

de l’arc alpin, dans les Vosges, les Pyrénées et 
le Massif Central. Pendant le LGM, le climat 
alpin au Pléniglaciaire supérieur était froid et 
sec. L’expansion des glaciers fut alors réduite 
en raison d’un fort déficit en précipitations. Par 
opposition, pendant le Pléniglaciaire inférieur 
(MIS 4) et l’inter-pléniglaciaire (MIS 3), les 
conditions environnementales de l’arc alpin 
étaient plus humides (Guyot et al., 1992, 1993 ; 
Mandier, 2003), d’où une meilleur alimentation  
et une plus large progression des glaciers (fig. 
3. 2) 

• Réflexion sur l’influence des dépressions 
lacustres pendant le dernier Pléniglaciaire 
(MIS 2) 

Partant de l’hypothèse d’un maximum 
würmien ancien (Monjuvent et Nicoud, 
1988 ; Mandier, 1988 ; Nicoud et al., 1993), 
le retour des glaciers pendant le dernier 
pléniglaciaire (MIS 2) aurait été limité aux 
vallées alpines sans débordement sur les 
piémonts. Hormis les critères paléoclimatiques 
évoqués précédemment, nous mentionnerons 
un paramètre qui aurait contribué à limiter 
la progression des langues glaciaires dans les 
vallées. Les grandes dépressions surcreusées 
ont été déblayées de leurs sédiments au cours 
des épisodes glaciaires du Pléniglaciaire 
inférieur (MIS4). Elles présentaient de 
profonds ombilics non comblés au début 
du Pléniglaciaire supérieur (MIS 2). De ce 
fait, la récurrence des glaciers s’est déroulée 
en milieu lacustre. Les études (Brown et al., 
1982 ; Funk et Röthlisberger, 1989 ; Been et 
al., 2007) montrent que les fronts glaciaires 
en milieu lacustre sont soumis à des « taux 
d’abattage » importants même en période 
anaglaciaire (5  m d’abattage annuel du front 

siques, d’éliminer les pollutions des échan-
tillons (Evin, 1992). Des contrôles de qualité 
lors des phases d’extraction du collagène de-
vront être exigés pour les datations futures 
(Schoeneich, 1998).

• Les âges d’exposition ne permettent pas 
de conclure sur l’âge de la mise en place d’une 

formation, ils ne peuvent être interprétés que 
comme âges minima.
Néanmoins, un réexamen des sites datés et re-
placés dans leur contexte paléogéographique 
doit d’abord être entrepris sans idées précon-
çues.

3 – Discussions et hypothèses 
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Fig. 3. 1 - Carte de l’Europe et de la mer Méditerranée pendant le LGM, limites de la calotte glaciaire 
fennoscandienne (Benn,, 1998  ; Kleman et al., 1997, 2008). L’extension vers le sud du front polaire im-
plique des descentes d’air froid et une modification du régime des jets streams. L’Europe est soumise à 
des régimes perturbés de sud (Prentice et al., 1992 ; Peyron et al., 1998 ; Florineth et Schlüchter, 2000 ; 
Schlunegger et Hinderer, 2003).

en eau douce, pour 1 m de hauteur d’eau en 
contact avec une langue glaciaire reposant 
sur le substrat). Dans le cas où le glacier ne 
repose plus sur le fond d’auge (ombilic), le 
front devient très instable (cas d’un shelf), 
et son vêlage limite alors considérablement 
l’extension spatiale de la langue glaciaire. 
Ainsi, même en envisageant une alimentation 
identique à celle du Pléniglaciaire inférieur, 
la présence de profonds lacs d’ombilics serait 
un facteur à prendre en compte. Il aurait alors 
limité l’extension des appareils glaciaires sur 

les piémonts. De même que dans les vallées 
du Rhône et de l’Isère, il existe de profonds 
ombilics dans les système Rhin/Linth/Reuss. 

3. 2  -  Hypothèses 

L’analyse des données exposées plus haut, 
permet de proposer deux hypothèses cohé-
rentes : La figure 3. 3 fait état des hypothèses 
envisagées par les différents auteurs, complé-
tées par les deux hypothèses suggérées dans 
ce travail (page de droite).
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Fig. 3. 2 -  

A – Fluctuations latitudinales 
du front polaire et de la circula-
tion atmosphérique en Atlantique 
Nord pendant le dernier cycle 
glaciaire (Ruddimann et Mc In-
tyre, 1980, 1981). 

B - Evolution de la couverture 
glaciaire en Europe depuis le 
stade isotopique 5. 
 

Hypothèse 1 
Deux phases glaciaires paroxysmales au cours 
du cycle glaciaire würmien, dont la dernière 
se serait déroulée à la fin du MIS 3, voire au 
début du MIS 2. Les modalités de ces deux 
épisodes glaciaires se dérouleraient selon le 
schéma suivant :

• une avancée paroxysmale, suivie 
d’oscillations mineures, antérieures à 35 000 
BP (MIS 4 – MIS 3) ; pour le glacier isérois 
elle correspondrait  aux arcs morainiques les 
plus externes du CMI (Est lyonnais) et de la 
basse Isère (Stade A ; Mandier, 1984). Pour 
le glacier du Rhône, elle serait corrélable aux 

moraines frontales de Wangen, le glacier 
atteignant probablement 1 300 m d’altitude au 
niveau de Thonon. Cette hypothèse s’appuie sur 
les données suivantes :

-	 les datations OSL de sédiments pro-
glaciaires de Finsterhennen (70 000 BP ; Preusser 
et al., 2006), 

-	 la récente datation d’un tronc en position 
sous morainique à Ramble en Chablais                
(> 49 000 ; ce travail),

-	 les âges obtenus dans la basse vallée de 
l’Isère (Krbetschek et Hannss, 2000 ; 
Krausch, 2001),

-	 la présence d’industrie moustérienne 
sur le complexe morainique 
des Guillets (> 37 000 ; Ma-
lenfant, 1969),
-	 la datation d’un bois post- 
WGM sur la moraine de 
Prélenfrey (37 000 14C BP ; 
Monjuvent, 1969),
-	 une datation OSL de 
l’arc morainique de Laffrey 
à 47 000 BP (Mercier, non 
publié) ;

• une longue période 
pendant laquelle les gla-
ciers n’auraient pas débor-
dé sur les piémonts, entre 
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50 000 et 30 000 BP, avérée en Suisse orientale 
et en Autriche. Elle est attestée par les données 
suivantes :

-	 la datation d’un spéléothème (mon-
tagne de Bange 1 050 m) contemporain 
d’une séquence d’assèchement sépa-
rant deux niveaux de matériel fluvio-
glaciaire à 38 000 ± 3 000 (Hobléa, 1999), 

-	 de nombreuses datations de matières 
organiques à Gossau, Thalgut, Mörs-
chwil et Muttenz-Signau (Schlüchter et 
al., 1987 ; Schlüchter & Rothlisberger, 
1995 ; Preusser et al. 2006) ;

• une dernière avancée à partir de  30 - 32 000 
cal BP (MIS 3 - MIS 2), d’extension proche de la 

phase ancienne (Isère, lobe Suisse), voire d’ex-
tension plus grande (e.g. complexe glaciaire 
Rhin/Linth) que la plus ancienne. Cette hypo-
thèse s’appuie sur les données suivantes :

-	 les différences d’épaisseur des altérites 
entre les terrasses fluvio-glaciaires des 
stades A et B du lobe lyonnais (Man-
dier, 1994),

-	 les âges d’exposition des moraines de 
Wangen 22 000 – 19 900 ± 1900 (Ivy-
Ochs et al., 2004),

-	 la datation de Bioley-Orjulaz de limon 
tourbeux, sous une moraine attribuée 
au maximum würmien à 25 090 ± 550 
14C BP (Arn 1984),

-	 la datation d’un os de mammouth si-

Fig.  3. 3 - Les différentes hypothèses chronologiques selon les auteurs (Mandier, 1984 ; Guitter, 2003 ; 
Triganon et al., 2005). Les complexes glaciaires rhodaniens (lobe de Wangen et de Genève) et isérois 
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tué à la base de la moraine de fond su-
périeure à Finsterhennen 30 200 ± 250  
14C BP complété par deux datations OSL 
dans la même unité (Preusser et al., 2004) ;

• enfin, une ou plusieurs ultimes récur-
rences des glaciers, sans débordement sur les 
piémonts pour le lobe lyonnais:

-	 pour le glacier de La Linth : le stade 
de Zurich (Schlüchter et Röthlisberger, 
1993),

-	 pour le glacier du Rhin : le stade de 
Stein am Rhein (Keller et Krayss, 1994),

-	 dans la vallée de l’Aar : les stades de 
Berne et de Müri (Beck et Rutsch, 1958),

-	 dans le bassin lémanique : les stades 

de Genève et du Petit Lac datés entre 
29 145 ± 190 14C BP et 23 500 ± 1 200 
14C BP (Triganon et al., 2005) et 18 940 
± 210 (Moscariello, 1996) ; 18 000 14C 
(Schoeneich, 1998).

Hypothèse 2 (fig.  3. 3)  
Une ou plusieurs phases d’englacement pa-
roxysmales antérieurement à 35 000  BP (Bla-
voux et Dray, 1971 ; Triganon, 2002) suivies 
d’une récurrence limitée. Cette hypothèse 
s’appuie  largement sur les données stratigra-
phiques d’Evian. Elle envisage une extension 
plus limitée du complexe glaciaire Rhône/
Arve/Isère, contrairement aux appareils du 

(lobes lyonnais et lobe de Moirans)  ont été considérés séparément dans les deux hypothèse chronolo-
giques proposées ici.
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nord des Alpes du Rhin et de la Linth et sug-
gère un diachronisme NE- SW. La chronologie 
suivante peut être proposée :

• une ou plusieurs avancées maximales 
antérieures à 35 000 BP, suivies d’oscillations 
mineures (Stades D, E, Morestel...). Dans le 
bassin lémanique le glacier atteint probablement 
1300 m d’altitude sur le plateau de Gavot. Cette 
hypothèse s’appuie sur les éléments suivants :

-	 les datations OSL de sédiments pro-
glaciaires de Finsterhennen (70 000 BP ; 
Preusser el al. 2006), 

-	 la datation d’un tronc en position sous 
morainique à Ramble en Chablais (> 
49 000 ; ce travail), 

• une période de décrue glaciaire 
contemporaine du Würm moyen (MIS 3) ;

• une nouvelle avancée glaciaire plus 
limitée, pour certains appareils, pendant le 
Würm récent (MIS 2) ;

-	 pour le glacier du Rhin : le stade de 
Schaffhausen (Keller et Krayss, 1994),

-	 pour le glacier de La Linth : le 
stade de Killwangen (Schlüchter et 
Röthlisberger, 1993),

-	 dans la vallée de l’Aar : les stades de 
Berne et de Müri (Beck et Rutsch, 1958),

-	 dans le bassin lémanique : les stades 
de Genève et du Petit Lac datés entre 
29 145 ± 190 14C BP et 23 500 ± 1 200 14C 
BP (Triganon et al., 2005) et  18 940 ± 210 
14C (Moscariello, 1996). Les nombreuses 
datations du complexe d’Evian sont 
en contradiction avec les données de  
Finsterhennen 26 800 ± 250 (Preusser et 
al., 2004) et  les âges d’exposition des 
moraines de Wangen 22 000 – 19 900 ± 
1900 (Ivy-Ochs et al., 2004)

-	 dans la vallée de l’Isère, plusieurs 
datations de la terrasse de kame du 
Crey d’Eybens > 48 000 BP,  29 300 -  
3100 / + 5000 et 26 500 -1800 / +2200 
14C BP (Hannss, 1973).

Conclusion sur la datation du WGM

L’hypothèse 1 s’appuie, entre autres, sur une 
récente compilation des datations disponibles. 
Elle souligne notamment l’importante concen-
tration de datations sous morainiques entre 

32 000 cal BP et 25 000 cal BP pour tous les 
appareils du nord des Alpes (Schoeneich et 
al., 2010). Cependant, en raison des positions 
bien souvent éloignées des fronts (e.g.) Gos-
sau, Finsterhennen, Bioley-Orjulaz, la diffi-
culté réside dans l’impossibilité de relier géo-
métriquement ces moraines (basal till) à des 
moraines frontales correspondant à la phase 
maximale à dater.

Quant à l’hypothèse 2, elle s’appuie sur 
les datations du complexe d’Evian, sur les 
âges obtenus dans la vallée de l’Isère et sur 
des paléogéographies bien établies. Cette 
chronologie absolue est en accord avec la 
chronologie relative bien établie  par les 
données stratigraphiques d’Evian et sur la 
position stratigraphique d’industries lithiques 
moustériennes de la vallée de l’Isère, du 
piémont lyonnais et de la basse Isère.

L’état actuel des connaissances ne permet 
pas de trancher. En évitant de sombrer dans 
l’écueil du dogmatisme, nous proposons 
l’hypothèse suivante : un diachronisme nord – 
sud semble des plus probable. Il est accrédité 
par les datations disponibles. En effet, les 
glaciers de Alpes du nord (Rhin et Linth) 
auraient atteint leur maximum d’extension 
au cours du stade isotopique 2 ; cette dernière 
aurait dépassé celle du stade isotopique 4, 
celle du stade A (Mandier, 1984).  Cependant 
la question est de savoir si l’extension du MIS 
2  correspond aux stades B, C, D, ou aux stades 
de Grenoble/Chatillon. Le complexe glaciaire 
isérois (lobe lyonnais et lobe de Moirans) 
aurait atteint son maximum pendant le stade 
isotopique 4. Quant au glacier du Rhône (s.s.), 
en raison des nombreuses contradictions qui 
existent entre les datations du lobe de Wangen 
et les datations du complexe d’Evian, le WGM 
pourrait être antérieur aux âges les plus anciens 
du complexe d’Evian. Il serait alors plus vieux 
que 29 145 ± 190 14C BP et serait contemporain 
de la fin du stade isotopique 3.
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Planche hors-texte 9 - Lyon aujourd’hui et reconstitution du lobe lyonnais au maximum Würmien, stade 
A (WGM) © S Coutterand, Alpes Magazine (2005) : 1 - terrasse de Satolas ; 2- couloir fluvio-glaciaire 
de Bron - St. Laurent de Mure ; 3 - couloir fluvio-glaciaire d’Heyrieux ; 4 - moyennes terrasses (Riss).
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Ce travail de recherche avait pour objectif de 
reconstituer au mieux les flux glaciaires des 
Alpes nord occidentales pendant le maxi-
mum d’englacement du dernier cycle glaciaire 
(WGM). A l’issue de cette étude, les résultats 
acquis apportent de nouveaux éléments qui 
remettent en cause certaines interprétations 
jusque là admises, tant dans les reconstitutions 
paléogéographiques que dans l’interprétation 
des flux glaciaires. De même, par les apports 
de ce travail, la puissance attribuée aux princi-
paux glaciers est reconsidérée.

Afin de mener à terme ce travail, nous nous 
sommes appuyés sur les données de terrain. 
Cela a abouti, dans un premier temps, à une 
reconstitution paléogéographique précise du 
système glaciaire Rhône/Arve/Isère. L’acqui-
sition de nouvelles observations géomorpho-
logiques a permis la réalisation d’une cartogra-
phie paléogéographique cohérente du système 
glaciaire au WGM, tant pour les bassins ver-
sants amont du système glaciaire (zones d’ali-
mentation) que pour le domaine aval (lobes de 
piémont). 
Nous nous sommes également attachés dans 
ce travail à déterminer l’origine des différents 
flux glaciaires ayant alimenté les lobes de pié-
mont.

Enfin, les premières étapes de la déglaciation 
correspondant à l’individualisation des flux 
issus des trois appareils glaciaires principaux 
ont pu être proposées.
Dans cette conclusion, nous proposons de 
faire ressortir les principaux résultats de cette 
étude et leur contribution à la connaissance du 
quaternaire alpin. 

1. 1 - L’alimentation des lobes de piémont

Afin de connaître les zones d’accumulation 
propres à chaque appareil, la prise en considé-
ration des surfaces d’accumulation et d’abla-
tion au WGM s’est avérée nécessaire. Nous 
nous sommes attachés à calculer l’altitude de 

la ligne d’équilibre glaciaire du système glo-
bal Rhône/Arve/Isère. En croisant différentes 
méthodes de calcul, un AAR (accumulation- 
Area- Ratio) de 0,67 semble le plus cohérent. 
Cette première approche géographique a per-
mis de mettre en évidence les influences de 
chaque bassin versant sur l’alimentation des 
zones d’ablation, et notamment des lobes de 
piémont.

L’alimentation du lobe de Wangen
L’alimentation du lobe suisse (de Wangen) du 
glacier du Rhône s’appuie principalement sur 
les travaux anciens basés sur la reconnaissance 
de marqueurs pétrographiques. Le lobe de 
Wangen était alimenté principalement par le 
bassin versant rhodanien du Valais. 

L’alimentation du lobe de piémont lyonnais
Les résultats acquis remettent en cause la vision 
traditionnelle du glacier du Rhône atteignant 
le complexe des « moraines internes » de l’Est 
lyonnais et réhabilitent les écrits des premiers 
auteurs. 

Grâce aux analyses pétrographiques macros-
copiques et microscopiques des blocs erra-
tiques, nous avons pu identifier les bassins 
versants à l’origine des flux glaciaires ayant 
alimenté ce lobe de piémont. L’identification 
des bassins versants a été confirmée par les 
déterminations des minéraux lourds conte-
nus dans la fraction fine des dépôts glaciaires. 
Elles suggèrent que la totalité des glaces du 
lobe de piémont lyonnais provenait des zones 
d’accumulation de la partie interne des Alpes 
du Nord françaises : sud du massif du Mont-
Blanc, Beaufortin, Tarentaise et une partie de 
la Maurienne. C’est ainsi que l’appellation ini-
tiée par Falsan et Chantre (1879-1880) de «gla-
cier delphino-savoisien» trouve ici sa pleine 
signification.

In fine, il ressort que le glacier du Rhône 
valaisan n’a pas contribué à l’alimentation 
du lobe lyonnais pendant le dernier cycle 
glaciaire.

1 - Conclusion générale
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1. 2 - L’alimentation du lobe de Moirans et 
de la basse Isère

La reconstitution de la ligne d’équilibre 
glaciaire du glacier de la Romanche souligne 
que la quasi-totalité de son bassin versant 
était située en zone d’accumulation. En 
conséquence, la zone d’ablation de cet appareil 
s’est étendue bien au-delà de l’ombilic de 
Grenoble. En nous appuyant sur les marqueurs 
pétrographiques (et notamment ceux issus du 
bassin versant du Vénéon) et sur les analyses 
des minéraux lourds contenus dans la fraction 
fine des moraines de la rive gauche de la cluse 
de Voreppe, la construction d’une partie de 
l’amphithéâtre morainique de Moirans peut 
être attribuée au glacier de la Romanche. Ces 
résultats et interprétations s’opposent aux 
conclusions de Monjuvent (1978) qui sous-
estimait la puissance de cet appareil.

1. 3 - Le rôle des grandes cluses et les inte-
raction avec les massifs subalpins

Notre travail met en évidence le rôle 
prépondérant des grandes cluses. En effet, ces 
dépressions structurales, notamment celles de 
Chambéry et d’Annecy ont été occupées par 
de puissants flux glaciaires dont les origines 
ont été déterminées grâce aux analyses 
pétrographiques des blocs erratiques et des 
minéraux lourds. Ainsi, la cluse d’Annecy / 
Faverges était occupée par un puissant flux 
glaciaire évacuateur des zones d’accumulation 
de la partie interne des Alpes du Nord françaises : 
massif du Mont-Blanc, Beaufortin et une partie 
de la Tarentaise. Ces résultats invalident les 
hypothèses récentes qui envisageaient dans la 
dépression occupée aujourd’hui par le lac, un 
contact du glacier de l’Arve pénétrant dans la 
cluse d’Annecy depuis le nord, avec un glacier 
du Beaufortin et de l’Arly, issu du S-E de la 
cluse d’Annecy / Faverges. 
Il en est de même pour la cluse de Chambéry 
et le val du Bourget, qui étaient occupées par 
un puissant flux alimenté par les glaces issues 
de la Combe de Savoie. La pétrographie des 
blocs erratiques et les analyses des minéraux 
lourds démontrent une alimentation par les 

bassins versants du Beaufortin, de Tarentaise 
et d’une partie de la Maurienne. Les flux 
glaciaires s’écoulant dans les grandes cluses 
et originaires de la zone centrale des Alpes, 
ont joué un rôle essentiel dans l’alimentation 
du bassin molassique et du lobe de piémont 
lyonnais.
En raison des altitudes atteintes par la surface 
des glaciers du Rhône, de l’Arve et de l’Isère, les 
massifs préalpins et subalpins, principalement 
le Chablais et les Bauges, ont été envahis par 
les glaces alpines. En effet, en raison des cols 
qui entaillent le « rebord subalpin »,  les glaces 
iséroises ont largement pénétré ce dernier 
massif. La vallée du Chéran drainait alors 
un important flux glaciaire qui débordait 
sur le piémont molassique. En revanche, 
l’altitude élevée des crêts sommitaux et des 
interfluves du rebord subalpin des massifs de 
la Chartreuse et du Vercors s’est opposée à 
la pénétration des glaces allochtones alpines. 
Seul, le col du Granier qui affecte la retombée 
nord du massif de la Grande Chartreuse à vu 
la mise en place d’une importante diffluence 
du glacier alpin.

1. 4 - Les diffluences amont

La reconstitution paléogéographique des bas-
sins versants étudiés et la reconstitution des 
flux glaciaires dans les régions amont démon-
trent clairement la puissance de l’englace-
ment. En effet, les reconstitutions   paléogéo-
graphiques s’appuient  principalement sur la 
cartographie des trimlines présentes dans les 
massifs cristallins externes et internes.  Elles 
témoignent des altitudes atteintes par la cou-
verture glaciaire, impliquant la mise en place 
de nombreuses diffluences et débordements 
des interfluves vers les bassins versants voi-
sins (glaciers de transection). C’est notamment 
le cas des couvertures glaciaires du massif du 
Mont-Blanc, du Valais et de la Vanoise : 
(i) en Valais, l’altitude atteinte par le glacier 
du Rhône a favorisé la mise en place de débor-
dements des interfluves et de diffluences ma-
jeures, principalement par le col du Simplon 
vers les appareils glaciaires du versant méri-
dional des Alpes. 
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(ii) l’englacement du nord du massif du Mont-
Blanc, constituant un obstacle à l’écoulement 
des glaces valaisannes, contraignait le glacier 
du Rhône à s’écouler vers le bassin lémanique 
au niveau du coude de Martigny. Au sud,  les 
diffluences majeures du massif du Mont-Blanc 
dans le Beaufortin ont largement contribué à 
l’alimentation du réseau glaciaire isérois, et de 
fait, à celle du lobe lyonnais ; 
(iii) de même, les glaciers de Tarentaise et de 
la Maurienne ont largement difflué dans les 
bassins versants voisins, notamment dans le 
Beaufortin pour le glacier tarin, et vers le val 
de Suse pour le glacier de l’Arc, par le col du 
Montcenis. 

1. 5 - Les modalités de la déglaciation

L’étude des modalités de la déglaciation a 
permis de faire ressortir différents points qui 
modifient également le schéma traditionnelle-
ment admis. En effet, les auteurs considéraient 
la seule présence du glacier du Rhône entre les 
moraines internes et le bassin lémanique dont 
la disparition était expliquée par une fusion 
sur place de la masse de glace. Cette étude dé-
montre que dans les bassins molassiques de 
Bellegarde, des Usses et de l’Albanais, les ap-
pareils glaciaires, anastomosés lors des phases 
paroxysmales, se sont individualisés par étapes 
de retrait successives. La présence de forma-
tions sédimentaires supra-morainiques répar-
ties sur quatre niveaux permet de reconstituer 
les principales étapes de la déglaciation. On 
retiendra qu’elle a été marquée par l’influence 
prépondérante, et surtout tardive, du glacier 
isérois comme le suggère la pétrographie des 
dépôts, situation liée à la proximité des zones 
d’accumulation. L’influence des glaciers de 
l’Arve et du Rhône disparaît précocement, dès 
les premiers stades de la déglaciation. Cette 
coupure est liée aux effets de seuil engendrés 
par le col d’Evires pour le glacier de l’Arve et 
par le mont Sion pour le glacier du Rhône. 
La préservation des édifices sédimentaires de la 
basse vallée de l’Arve a permis de reconstituer 
des stades ultimes du dernier pléniglaciaire, 
marqués principalement par la récurrence 
des «Rocailles».  Postérieurement, les stades 

du Tardiglaciaire ancien ont pu être soulignés 
par deux étapes principales dans l’ombilic de 
Bonneville/Cluses.
Le retrait du glacier de l’Arve se traduit par les 
déconnexions avec les seuils de diffluences  : 
celle du seuil des Bornes qui intervient 
précocement, puis, celle du seuil de Megève 
au cours du Tardiglaciaire ancien. L’arrêt 
de cette dernière influencera directement le 
retrait rapide de la langue glaciaire d’Annecy, 
une partie de son alimentation étant liée à la 
contribution du glacier de l’Arve.
Enfin, on peut envisager un dernier stade 
majeur des  glaciers de l’Isère, de l’Arve et 
du Rhône correspondant à une récurrence au 
cours du dernier Pléniglaciaire. Cette extension 
n’aurait pas débordé sur les piémonts  ; elle 
serait restée limitée à l’ombilic de Grenoble 
et au val du Bourget pour l’appareil Isère- 
Arc, à la basse vallée de l’Arve pour le glacier 
éponyme et à la cuvette lémanique pour le 
glacier du Rhône.

1. 6 - Les apports de notre travail

Notre contribution à l’étude du Quaternaire 
récent, et notamment le travail de reconstitution 
des flux, apporte un nouveau regard sur 
l’organisation du réseau glaciaire des Alpes 
nord occidentales :
(i) il souligne tout particulièrement la puissance 
du glacier isérois alimenté par les vastes zones 
d’accumulation du Beaufortin, de la Tarentaise 
et de la Maurienne ; 
(ii) il met en évidence la direction des flux, 
dont l’axe principal s’écoulait depuis la zone 
centrale des Alpes (zones d’accumulation) 
vers les bassins molassiques et les piémonts 
(zones d’ablation), soit d’est en ouest ;
(iii) enfin, les étapes de la déglaciation se 
traduisent par un retrait des glaciers occupant 
les grandes cluses des massifs subalpins et par 
l’influence plus tardive du glacier isérois. 
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2. 1 - La reconstitution des flux

Le problème du remaniement des dépôts 
glaciaires

La reconstitution des flux s’est appuyée en 
partie sur la reconnaissance pétrographique 
des blocs erratiques. Cependant, d’éventuels 
remaniements du matériel erratique ne doi-
vent pas être écartés, les ultimes phases d’en-
glacement ayant probablement remanié les 
dépôts hérités de phases antérieures. Afin de 
limiter ce risque, nous nous sommes large-
ment appuyés sur l’étude de blocs erratiques 
déposés en altitude sur les moraines latérales 
des lobes de piémont (Jura méridional). Ces 
blocs (till d’ablation) doivent principalement 
leur présence à un transport supra-glaciaire au 
cours de la phase maximale.

Le problème de la représentativité des blocs 
erratiques en fonction de leurs caractères 
lithologiques

La quantité de blocs erratiques inhérente à telle 
ou telle lithologie n’est pas nécessairement 
représentative de flux glaciaires dominants. 
En effet, seuls les blocs erratiques les plus 
résistants ont été préservés, à l’exemple des 
granites à grain fin peu altérés ou des grès 
de base du Permo-Trias. D’autres blocs issus 
d’unités moins résistantes ont pu disparaître 
au cours de leur transfert par le glacier ou 
suite à l’érosion mécanique et chimique post-
glaciaire.
 

2. 2 - La déglaciation

La récurrence du dernier pléniglaciaire :  
la paléogéographie du glacier isérois

Le problème concerne principalement 
l’extension du glacier isérois dans l’ombilic de 
Grenoble. Selon les auteurs, les reconstitutions 
divergent : soit le glacier isérois a barré la 

basse vallée du Drac et serait responsable de la 
formation du lac de barrage du Crosey à 400 m 
(Vif)  ; soit le front du glacier isérois a stationné 
à Grenoble.

Dans le Val du Bourget, aucun indice 
géomorphologique majeur ne nous permet 
de suggérer ou d’éliminer l’hypothèse d’un 
barrage glaciaire de la Chautagne par le glacier 
isérois en contact avec la retombée méridionale 
du Jura (Culoz). La difficulté d’appréciation 
réside dans le fait que dans les deux cas, la 
récurrence s’est déroulée en milieu lacustre. 
De ce fait, la sédimentation progressive des 
ombilics a provoqué l’oblitération de tous 
les édifices morainiques frontaux et latéro-
frontaux.

Les stades internes au bassin lémanique 

Les études montrent que les stades de Lacon-
nex et de Genève se sont déroulés en milieu 
lacustre dans un lac de niveau variable (470 à  
410 m). Le problème essentiel réside dans l’ori-
gine du barrage : tous les auteurs envisagent 
la présence d’un édifice morainique au niveau 
du défilé de l’Ecluse dont le démantèlement 
par le Rhône aurait nécessité une durée cou-
vrant la plus grande partie de l’inter plénigla-
ciaire würmien et le Pléniglaciaire supérieur 
(plus de 15 000 ans  ?). Cependant, certaines 
études (Blavoux et Dray, 1971  ; cf. II. 3) font 
état d’un Léman proche de sa cote actuelle 
pendant l’inter-pléniglaciaire würmien. Cette 
hypothèse s’oppose à la préservation d’un bar-
rage morainique jusqu’au Pléniglaciaire supé-
rieur. Aucun auteur n’envisage le barrage du 
cours du Rhône par le glacier isérois issu du 
val du Bourget responsable de la mise en place 
des lacs de cote variable. Cette hypothèse qui 
semble cohérente, doit être encore démontrée. 

Au-delà des résultats acquis, et des 
problèmes évoqués, cette étude soulève de 
nouvelles problématiques qui constituent des 
perspectives de recherches.

2 - Les problèmes soulevés et les incertitudes
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1 - Conclusion générale

3. 1 - La déglaciation de la Combe de Savoie

Les recherches menées dans le Grésivaudan et 
notamment dans l’ombilic de Grenoble ont pu 
mettre en évidence un stade du glacier isérois 
à Grenoble (cf.  IV – B. 4). 

Force est de constater l’absence d’études 
géomorphologiques appliquées aux stades 
de retrait dans la Combe de Savoie et en 
amont d’Albertville, en Tarentaise. Le 
versant occidental du massif de Belledonne 
présente de nombreux édifices sédimentaires 
(moraines, terrasses de kame) susceptibles 
de fournir des éléments de reconstitution 
paléogéographiques des stades de retrait  
De même que dans les autres vallées, il est 
évident que ce glacier a fait l’objet de station-
nement voire de récurrence. Les constructions 
morainiques frontales et latéro -frontales ont 
été oblitérées par la dynamique lacustre post 
glaciaire et ne sont plus visibles dans le pay-

sage. Un travail de cartographie précise des 
formations superficielles d’origine glaciaire 
(esquissé par Hannss, 1982) devrait être mené 
et permettrait ainsi de mettre en évidence plu-
sieurs étapes de stationnement de la déglacia-
tion de la combe de Savoie.

3. 2 - La genèse des trimlines et le régime 
thermique des glaciers (fig. 1) 

En considérant les valeurs d’abaissement 
des températures (Guiot, 1990 ; Guiot et al., 
1989, 1992, 1993, 1999, ; Peyron et al., 1998 ; 
Pons et al., 1992) et l’altitude moyenne de la 
ligne d’équilibre glaciaire au WGM que nous 
avons déterminée, ne pourrait on envisager 
la présence de glace froide dans la partie 
centrale des zones d’accumulation ? Ce qui est 
notamment le cas aujourd’hui sur les hauts-
reliefs d’altitude supérieure à 4 000 m.
Dans cette hypothèse, le régime thermique 

3 – Les perspectives des recherches

Substratum
glace < 0°

glace 0°
eau

Epaulement

Substratum

Trimline

glace 0°

eau

�ux géothermique

1 2

�ux froid

glace collée

glissement de la masse du glacier
glace mobile

cisaillements

Fig. 1 - (1) : glacier polythermique : en altitude la glace est collé au substratum (T° < 0°C), pas d’érosion 
des trimlines, Des cisaillements se mettent en place entre la glace mobile du glacier principal (Bennett, 
2003) et la glace collée au substrat. Le flux de froid qui  refroidit la masse du glacier (flèches blanches) 
dépend de la température de l’air et surtout de l’accumulation de la neige en surface. Le flux géothermique 
s’y oppose (flèches rouges) ; la glace devient tempérée à la base et la fusion apparaît.
              (2) : évolution en glacier tempéré en fin de période froide avec contact érosif glace/roche, genèse 
et/ou reprise des trimlines héritées du précédent épisode glaciaire.
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Conclusion et perspectives

des glaciers serait de type froid et collé 
au substrat au-dessus de 2 300 - 2 500 m 
d’altitude. Les trimlines cartographiées 
dans les massifs cristallins relèvent de 
l’action érosive de glaciers de type tempéré 
(glissement du glacier sur le substratum, base 
à la température de fusion, présence d’eau à 
l’interface glace / roche). Deux schémas sont 
ainsi proposés (fig.  1). Par ce raisonnement, 
on peut envisager que les trimlines (2 400 à 
2 800 m d’altitude dans le massif du Mont-
Blanc, 2 500 à 2 900 m d’altitude en Valais) ont 
été façonnées en période anaglaciaire et plus 
vraisemblablement en période cataglaciaire, 
lors de la remontée des températures et de la 
LEG, favorable aux modificationx du régime 
thermique du glacier.
Au WGM, les glaciers froids n’étaient 
pas érosifs. Ainsi, l’altitude atteinte par la 
surface des glaciers dans les régions amont, 
occupées par des glaciers de type froid, reste 
très hypothétique  ; elle pourrait être bien 
supérieure à celle des trimlines cartographiées.

3. 3 - La datation du WGM

La datation du WGM constitue de nos jours un 
problème majeur non résolu (selon les régions 
considérés). C’est encore sujet à controverse. 
Les recherches à venir devront s’attacher à 
croiser différentes méthodes de datation avec 
les données stratigraphiques disponibles. 
La recherche devra tout particulièrement 
s’affranchir des barrières linguistiques et des 
clivages existant entre les universités suisses-
romandes, suisse alémaniques et françaises. 
Elle devra nécessairement s’affranchir 
de certains dogmes qui perdurent encore 
aujourd’hui. 
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1 -  Valais et le plateau suisse

Cartes nationales de la Suisse au 1/ 100 000 

101	 Thunersee - Zentralschweiz
104	 Lausanne - Bern
105	 Valais/Wallis
108 	 Gruyère-Le Léman
111	 Ajoie-Fribourg

Cartes nationales de la Suisse au 1/ 50 000 

Le Valais
255 	 Sustenpass ; 
262 	 Rochers de Naye ; 
263 	 Wildstrubel ;  
264 	 Jungfrau ; 
265 	 Nufenenpass ; 
272	 Saint-Maurice ; 
273	 Montana ; 
274 	 Visp ; 
275 	 Valle Antigorio ; 
282 	 Martigny ;  
283 	 Arola ;  
284 	 Mischabel ; 

Plateau suisse et le Jura
223	 Delémont ; 
232	 Vallon de St Imier ; 
233	 Solothurn ; 
241	 Val de Travers, 
242	 Avenches ; 
243 	  Bern ; 
251	 Bulle ; 
252 	  La Sarraz ; 
260	 Saint-Cergue ; 
261	 Lausanne ; 
        

Cartes de l’institut géographique national 
(IGN) au 1 / 25 000

2 -  Le bassin de l’Arve 
3428 ET	 Thonon Evian - le Léman
3429 ET	 Bonneville Cluses - le Faucigny
3429 OT 	 Genève Annemasse  - le Léman
3430 ET	 La Clusaz.Grand-Bornand
3430 OT	 Mont Saleve. St-Julien-en-Genevois  Annemasse 
3528 ET 	 Morzine.Massif du Chablais les Portes du soleil 
3530 ET	 Samoëns.haut-Giffre 
3531 ET	 St-Gervais-les-Bains - massif du Mont Blanc 
3531 OT   Megève.col des Aravis 
3630 OT   Chamonix - massif du Mont-Blanc

3 -   Le bassin de l’Isère
La Tarentaise 
3432 ET	 Albertville 
3532 ET	 Les Arcs, La Plagne. Parc National de la Vanoise 
3532 OT 	 Massif du Beaufortain. Moutiers, la Plagne 
3534 OT	 Les Trois vallées Modane. Parc National de la 

Vanoise
3633  ET 	 Tignes.Val d’Isere, Haute Maurienne.  

Parc National de la Vanoise

La Maurienne

3433 ET 	 Saint-Jean-de-Maurienne.Saint-François-
Longchamp, Valmorel 

3433 OT	 Allevard.Belledonne nord 
3435 ET 	 Valloire.Aiguilles d’Arves. col du Galibier 
3634 OT 	 Val Cenis.Charbonnel

Basse Isère

3133 E	  La Cote-St-Andre
3134 E	   St-etienne-de-St-Geoirs
3134 O	   Beaurepaire
3135 O	   Romans-sur-Isere

4 - Massifs subalpins

3432 OT     Massif des Bauges 
3333 OT     Massif de la Chartreuse nord 
3334 OT     Massif de la Chartreuse sud 

Annexe I 

Liste des cartes topographiques et des cartes géologiques
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3136 ET	    Combe Lavalforet de lente. 
3137 OT    Vercors
3235 OT     Autrans. Gorges de la Bourne. 
3236 OT     Villard-de-lans. Mont Aiguille. 

5 - Le bassin de la Romanche

3436  ET     Meije.pelvoux. Parc National des Ecrins
3535 OT    Nevache.Mont Thabor. cols du Galibier et du 

Lautaret
3335 ET     Le Bourg d’Oisans. L’Alpe d’Huez. Grandes 

Rousses. Sept laux
3335 OT    Grenoble. Chamrousse. Belledonne 
3336 ET      Les Deux Alpes. Olan. Muzelle. Parc National 

des Ecrins 
3336 OT      La Mure.Valbonnais3234 O    Tullins

6 - L’avant-pays savoyard et le piémont 

3130 E	 Amberieu-en-Bugey
3130 O	 Meximieux
3131 E	 Cremieu
3131O	 Meyzieu.Montluel
3132 E	 Bourgoin-Jallieu
3132O	 La Verpilliere
3133 O	 Saint-jean-de-Bournay
3232 O	 La Tour-du-Pin
3233 O      	 Le  Grand-Lemps, lac  de Pladru 
3330 OT 	 Bellegarde-sur-Valserine.Grand Cret d’Eau 
3331 OT 	 Rumilly.Seyssel Grand Colombier 
3332 OT    	  Chambery.Aix-les-Bains. lac du Bourget
3231 OT     	 Ambérieu-en-Bugey. Champagne-en-

Valromey. Massif du Bugey 
3232 ET     	  Belley.Saint-Genix-sur-Guiers. Sud Bugey

7 -  Les grandes cluses

3431 OT         Lac d’Annecy 

8 -  Jura

3327  ET   Morez.les Rousses. col de la Faucille
3328  OT   Crêt de la Neige.Oyonnax.

Cartes de l’institut géographique national 
(IGN) au 1 / 100 000

44 	 Lyon - Genève
45		 Annecy – Lausanne
51 	 Lyon – Grenoble
52		 Grenoble - Valence
53		 Grenoble – Mont-Blanc
54		 Grenoble - Gap

Cartes géologiques France (BRGM)

CARTE 1/50
Albertville 	 n°726,2000 
Amberieu-en-Bugey 	 n°675,1987
Annecy Bonnevill 	 n°678,2005
Annecy-ugine 	 n°702,1993
Annemasse 	 n°654,1999   
Bauge 	 n°424,1978
Bourgoin-jallieu  	 n°723,1986 
Belley 	 n°700,1990
Bourg-Saint-Maurice - 2e éd. 	 n°727,1993
Chambéry 	 n°725, 2007
Chamonix 	 n°680,2009
Cluses 	 n°679,1994
La Chapelle-en-vercors 	 n°820,2007 
La Grave 	 n°798,1976
La Mure 	 n°821,1989 
La Tour-du-Pin    	 n°724,1976
Modane   	 n°775,1988
Mont-blanc  	 n°704,1979
Montluel  	 n°699,1978 
Moutiers	 n°751,1989
Nantua      	 n°652,2005
Rumilly      	 n°701,1970
Saint-Christophe-en-Oisans 	 n°822,1984 
Sainte-Foy-Tarentaise     	 n°728,1991 
Saint-Gervais-les-Bains     	 n°703,1976
Saint-Jean-de-Maurienne  	 n°774,1977
Saint-Julien-en-Genevois  	 n°653,1998
Saint-Rambert-en-Bugey   	 n°676,1981
Samoens-Pas-de-Morgins  	 n°655,1999 
Seyssel    	 n°677,1972
Thonon-Chatel   	 n°630,2006 
Tignes    	 n°752,1991
Vif   	 n°796,2007
Vizille   	 n°797,2009
Voiron  	 n°748,1970



Annexe I - Liste des cartes topographiques et des cartes géologiques

429

Cartes 1/250 000
Carte géologique 1/250 000, feuille de : THONON LES 

BAINS
Carte géologique 1/250 000, feuille de : LYON
Carte géologique 1/250 000, feuille de : ANNECY

Cartes géologiques Suisse au 1 : 200 000

1. Neuchâtel. (1944) ;
5. Genève-Lausanne. (1948) ;  
6. Sion.  (1964) 

Cartes géologiques du Valais au 1 : 25 000
1365 Grand Saint Bernard ; 
1345 – Orsière ; 1
325 -  Sembrancher ; 
1305 – Dent de Morcles
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Coordonnées GPS : système géodésique mondial, Projection transverse de Mercator UTM WGS 84 
(fuseaux n° 31 ou 32 N, selon le carte). Cartes IGN au 1 / 25 000  et suisse (CH) au 1 / 50 000

Blocs erratiques cartographiés

Lithologie Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

Flysch
Valaisan

Innimond 5 074 036 700 113 947 3231 
OT     

Ambérieu-en-
Bugey

Ordonnaz 5 078 418 697 063 855 3231 
OT     

Ambérieu-en-
Bugey

Trept
Pierre du Bon 
Dieu

5 062 705 679 419 338 3132 E Bourgoin-Jallieu

Trept
Pierre du Diable 5 062 583 679 410 341 3132 E Bourgoin-Jallieu

Chavanoz 5 070 630 669 360 207 3131 E Cremieu

St Marcel           
Bel-Accueil 5 058 786 672 977 380 3132 O La Verpilliere

Mont du Chat
Vacheresse 5 056 767 718 827 1075 3332 

OT       
Chambery.Aix-
les-Bains

Col de Tamié1 
Abbaye 5 062 272 290 115 886 3432 

ET         Albertville

Col de Tamié2
La Ramaz 5 062 001 291 084 1062 3432 

ET         Albertville

Thézilieu 5 084 962 700 539 838  3231 
OT     

Ambérieu-en-
Bugey

Semnoz 5 078 244 274 333 1265 3431 
OT          Lac d’Annecy

Thusy 5 092 836 729 133 590 3331 
OT        Rumilly.Seyssel

Bauges
St. François 5 064 756 270 524 1170 3432 

OT     
Massif des 
bauges

Conglomérat 
de

Bourdeau

Morestel 5 061 022 692 502 220 3232 O La Tour-du-
Pin

Gerbaix 5 054 653 714 207 600 3232 
ET         

Saint-Genix-
sur-Guiers

Mont du Chat     5 054 661 718 298 1020 3332 
OT       

Chambery.Aix-
les-Bains

Brèche
de

Vimines

La lattaz 5 054 570 712 019 754 3232 
ET         

Saint-Genix-
sur-Guiers

Grésin 5 055 018 709 272 557 3232 
ET         

Saint-Genix-
sur-Guiers

Morestel 5 060 935 689 990 291 3232 O La Tour-du-
Pin

Congloérats
Permo-

carbonifères

Col de l’Epine 5 051 257 720 113 979 3332 
OT       

Chambery.Aix-
les-Bains

Plateau de 
Crémieu Optevoz 5 068 791 683 657 360 3131 E Cremieu

Annexe II

Coordonnées GPS des blocs erratiques
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Lithologie Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

Gneiss
du

Grand
Paradis

Lhuis 5 069 897 696 710 425 3232 ET          Belley

Virieu-le-Grand 5 081 655 705 888 400 3231 OT      Ambérieu-en-Bugey

Mt. des Princes
St. André 5 091 130 724 324 550 3331 OT        Rumilly.Seyssel

Métagabbros

Verel- 
Pragondran 5 053 634 729 135 425 3332 OT        Chambery.Aix-les-Bains

La Bâtie 5 051 364 732 861 430 3332 OT        Chambery.Aix-les-Bains
Montagne de 
la Biole 5 072 994 723 762 670 3332 OT        Chambery.Aix-les-Bains

Montagny 5 06 6843 270 197 1180 3432 OT      Massif des bauges

Granite
à

grain fin

Innimond 5 073 709 700 230 930 3231 OT      Ambérieu-en-Bugey

St. Julie 5 082 279 676 112 217 3131 E Cremieu

Col de l’Epine 5 05 2910 719 263 1060 3332 OT        Chambery.Aix-les-Bains

Semnoz 5 078 282 274 741 1260 3431 OT          Lac d’Annecy

Dt. de Cons 5 068 049 295 571 1135 3432 ET         Albertville

Mt. De Bange 5 069 313 271 255 991 3432 OT      Massif des bauges

Grès 
base du

Permo-trias 

Dent de Cons 5 06 9061 295 218 1372 3432 ET         Albertville

Semnoz 5 078 288 274 797 1270 3431 OT          Lac d’Annecy

Sallenove 5 098 837 268 328 405 3330 OT          Bellegarde-sur-Valserine

Granite du 
Mont-Blanc

Monthey 
Pierre à Dzo 5 124 183 341 334 530 272

CH Saint Maurice 

Val de Morgins
Le Chansot 5 123 654 338 168 1630 272

CH
Saint 
Maurice 

Bellevaux
La Buchille 5 127 596 312 417 1330 3428 ET         Thonon Evian

Valromey
Lochieu 5 089 904 711 781 662 3331 OT        Rumilly.Seyssel

Gneiss 
amphibolitique

Plateau de 
Montaud 5 015 895 701 495 700  3235 OT

Autrans. 
Gorges de 
la Bourne

Granite du 
Cray Les Guillets 5 007 890 707 966 1065 3235 OT

Autrans. 
Gorges de 
la Bourne
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Annexe III

Coordonnées GPS des trimlines

Valais

N° Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Tällistock 5 155 986 453 970 2700 265 Neufenenpass 

2 Löffelhorn 5 152 458 441 900 2800 265 Neufenenpass 

Albrunpass 5 135 514 445 765 2409 275 Valle Antigorio 

3 Albrunhorn 5 135 203 443 977 2640 275 Valle Antigorio 

4 Bettmerhorn (S) 5 140 171 429 081 2700 264 Yungfrau

5 Tochuhorn 5 123 332 423 454 2510 274 Visp

6 Gässhorn 5 132 540 416 959 2590 264 Yungfrau

7 Gornergrat 5 092 891 405 769 3103 284 Mischabel

8 Chistéhorn 5 132 867 406 117 2540 264 Yungfrau

9 Pointe de Mandelon S 5 109 734 378 734 2610 283 Arola

10 Six Blanc 5 100 042 359 851 2310 282 Martigny
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Massif du Mont-Blanc

N° Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Aig. De Loria 5 099 530 337 007 2450 3630 OT      Chamonix

Stries Posettes 5 098 210 340 683 2164 3630 OT      Chamonix

2 Aig. Des Grands 5 096 664 343 0 92 2510 3630 OT      Chamonix

3 Aig. Du Pouce
Tête du Béchat 5 09 3514 333 276 2470 3630 OT      Chamonix

4 Frêtes des Charmoz 5 08 7542 337 987 2420 3630 OT      Chamonix

5 Tête de Trélaporte W 5 085 905 339 378 2560 3630 OT      Chamonix

6 Tête du Couvercle 5 085 875 341 611 2665 3630 OT      Chamonix

7 Gros Béchard 5 08 2623 332 266 2350 3531  ET        St-Gervais-les-Bains

8 Gd. Roche de Tré la 
Tête 5 073 756 324 834 2420 3531  ET        St-Gervais-les-Bains

9 Aig. de Roselette 5 072 786 320 595 2240 3531  ET        St-Gervais-les-Bains

10 Petite aig. des 
Glaciers 5 070 006 329 387 2850 3531  ET        St-Gervais-les-Bains

11 Mt. Noir de Peuterey 5 075 217 337 549 2750 3531  ET        St-Gervais-les-Bains

12 Tour de la Brenva 5 077 078 338 860 2700 3630 OT      Chamonix

13 Aig. de l’Evêque 5 080 729 345 590 2800 3630 OT      Chamonix

14 Mt. Rouge de Gruetta 5 082 770 347 435 2800 3630 OT      Chamonix

15 Pt de Six Niers 5 089 934 351 312 2670 3630 OT      Chamonix

16 Le Châtelet 5 095 713 353 006 2450 3630 OT      Chamonix

17 Le Catogne E 5 100 496 354 370 2280 3630 OT      Chamonix
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Tarentaise

N° Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Bellacha 5 045 768 297 756 2320 3433 ET          St-jean-de-Maurienne

2 Grd. Pic de la Lauzière 5 036 777 295 357 2260 3433 ET          St-jean-de-Maurienne

3 Pt. de Méribel 5 033 868 322 489 2600 3534 OT         Les Trois vallées 

4 Gd. Aiguille de 
l’Arcelin 5 027 023 325 608 2805 3534 OT         Les Trois vallées 

5 Roc du Blanchon 5 022 040 320 975 2747 3534 OT         Les Trois vallées 

6 Le Bellevarde 5 034 339 339 965 2730 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

7 Pt. du Gros Caval 5 033 777 350 751 3000 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

Maurienne

N° Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Ouille des Pariottes 5 030 351 354 382 3123 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

Ouille de Gontière 5 031 895 352 454 3180 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

2 Mont Séti 5 025 084 353 299 3153 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

3 Pt. de Méan Martin 5 021 715 342 434 2900 3633  ET     Tignes.Val d’Isere

4 Grande Turra 5 014 134 332 748 2680 3634 OT        Val CenisCharbonnel

5 Le Gros Crey 5 006 667 304 755 2500 3435 ET          Valloire.Aiguilles d’Arves

6 Le Grand Mas 5 032 651 290 389 1900 3433 ET          St-jean-de-Maurienne
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Romanche Vénéon

N° Site X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Pic d’Arsine 4 982 876 294 853 2750 3436 ET       Meije.pelvoux

2 Le Rateau N 4 989 772 284 604 2550 3436 ET       Meije.pelvoux

3 Pied Moutet 4 987 973 270 698 2070 3336 ET       Les Deux Alpes

4 Tête de l’Aure 4 980 653 285 419 2700 3436 ET       Meije.pelvoux

5 La Rochaille 4 979 127 287 875 2750 3436 ET       Meije.pelvoux

6 Aig. des Etages 4 978 207 282 548 2690 3436 ET       Meije.pelvoux

7 Aig. de Lanchâta 4 981 818 275 245 2490 3336 ET       Les Deux Alpes

8 L’Eritière NE 4 985 720 267 161 2150 3336 ET       Les Deux Alpes
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N° Site X coordonnées Y 
coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

1 Reignier 5 113 067 291 211 457 3429 ET        Bonneville Cluses

2 Lancrans 5 111 271 720 075 700 3330 OT         Bellegarde-sur-
Valserine

3 Seyssel Vivian et Ricq, 1965, sans 
coordonnées 280 3331 OT       Rumilly.Seyssel

4 Hotonnes 5 09 7136 708 379 720 3331 OT       Rumilly.Seyssel

5 Thézillieu 5 084 447 700 634 846 3231 OT     Ambérieu-en-
Bugey

6 Rumilly Vivian et Ricq, 1965, sans 
coordonnées 355 3331 OT       Rumilly.Seyssel

7 Grésy-sur-Aix
Nicoud et Macaire 5 067 152 727 409 284 3332 OT       Chambery.

Aix-les-Bains

8 Val du Bourget Vivian et Ricq, 1965, sans 
coordonnées 280 3332 OT       Chambery.

Aix-les-Bains

9 a Mt. De Bange 5 069 146 271 289 990 3432 OT     Massif des bauges

9 b Cluse du Chérant 5 067 531 273 864 580 3432 OT     Massif des bauges

10 Rossillon, grotte 
sous les Sangles 5 080 671 697 437 474 3231 OT     Ambérieu-en-

Bugey

11 Innimond 5 073 707 700 337 934 3231 OT     Ambérieu-en-
Bugey

12 Lagnieu 
Charveyron 5 087 560 680 676 278 3131 E Cremieu

13 St. Julie 5 082 279 676 112 217 3131 E Cremieu

14 Grenay 5 055 882 662 569 258 3132 O La Verpilliere

15 Grottes des 
Echelles 5 037 086 718 302 594 3333 OT       Massif de la char-

treuse N

16 Challes les Eaux Vivian et Ricq, 1965, sans 
coordonnées 3333 OT       Massif de la char-

treuse N

17 Montmélian 5 043 509 270 256 338 3433 OT         Allevard
Belledonne N

18 Moras 5 060 511 676 932 320 3132 E Bourgoin-Jallieu

19 Lhuis 5 069 902 696 713 426 3232 ET         Belley

20 Artemare 5 082 894 707 197 284 3231 OT     Ambérieu-en-
Bugey

8  
Ombilic  

de  
Grenoble

Les Guillets 5 006 329 707 700 1065 3235 OT Autrans. Gorges 
de la Bourne

Annexe IV

Localisation des Prélèvements minéraux lourds
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Annexe V

Localisation des Gravières, formations deltaïques et coupes citées

Formations Localités X coordonnées Y coordonnées Altitudes N°carte Nom carte

Delta
et tills Choisy 5 096 813 272 174 618 3430 OT        Mont Salève

Delta
et tills Vincy 5 095 740 271 952 615 3430 OT        Mont Salève

Delta
et tills Murcier 5 107 017 728 885 587 3330 OT          Bellegarde-sur-

Valserine

Delta
et tills Minzier 5 104 503 730 444 532 3330 OT          Bellegarde-sur-

Valserine

Delta
et tills Chilly 5 096 177 728 695 565 3330 OT          Bellegarde-sur-

Valserine

Delta Lancrans 5 111 271 720 075 700 3330 OT          Bellegarde-sur-
Valserine

Tills Petit Bornand 5 096 576 298 057 710 3430 ET         La Clusaz

Tills Bauges
Les Jarses 5 057 859 280 011 980 3432 OT      Massif des 

bauges
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Lieu n° 
laboratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

 Complexe glaciaire Rhin / Linth

Glacier du Rhin

Schleinsee Hv-5516 conv. 13 335±185 14480-
13290

feuilles de 
Dryas post-déglaciation Schreiner 

1978

Hinterhausen Hv-10653 conv. 1 ±115 15360-
14380

fragment 
d’os stade de Konstanz

Geyh & 
Schreiner 
1984

Steisslingen Hv-10654 conv. 14 800±120 16615-
15510

os de 
mammouth

stade de 
Stein-am-Rhein id.

Engen Hv-11569 conv. 14 610±90 16060-
15180

molaire 
mammouth LGM id.

Schweinberg GRN-11836 15 090±80 16725-
16135 os après stade de 

Stein-a.R.
de Graaff de 
Jong  1 995

Markelfingen Hv-10655 conv. 18 530 
±1045/925

22970-
17955

molaire 
mammouth

oscillation précé-
dant le stade de 
Stein-am-Rhein

Geyh & 
Schreiner 
1984

Binningen Hv-13323 conv. 19 920±140 22310-
21500

molaire 
mammouth

Stade 
Schaffhausen

Schreiner 
1992

Binningen Hv-14390 conv. 20 195 ±140 22585-
21865

molaire 
mammouth

Stade
Schaffhausen id.

Hardtwald Hv-14486 conv. 19 895± 
1500/1320 19100 molaire 

mammouth
Stade

Schaffhausen id.

Ingoldingen Hv-15882 conv. 24 910±215 molaire 
mammouth Ante LGM id.

id. ... conv. 22 500 id. id. id.

Hochwacht UTC-1292 23 900±400 molaire 
mammouth Ante LGM de Graaff & 

de Jong 1995

Hüntwangen ETH-17254 AMS 18 240 + 130 os de 
mammouth Stade Sc Preusser et 

al. 2007

id. ETH-17353 AMS 21 510 + 160 os de 
mammouth

Stade 
Schaffhausen

Preusser et 
al. 2007

id. ETH-17255 AMS 22 190 + 170 os de 
mammouth

Stade 
Schaffhausen

Preusser et 
al. 2007

id. H UW4 OSL Post stade 
Schaffhausen

Preusser et 
al. 2007

Annexe VI

Tableaux des datations
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Glacier de la Linth

Lieu n° 
laboratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

Lac de Zurich GL-2 AMS 14’600±250 branche post-déglaciation Lister et al. 1984

Zurich gare UZ-2863/ ETH-
9279 AMS 19’820±190 débris de 

bois
interstade - remanié 
?

Schlüchter & 
Röthlisberger 
1993

id. UZ-2862/ ETH-
9269 AMS 23’300±240 débris de 

bois
interstade - remanié 
? id.

ETH-9844 AMS 24 060±530 débris de bois interstade - remanié 
? Müller1995

Gossau UZ-2209/ ETH-
2205 AMS 28 550±310 lignite ante LGM - in situ Schlüchter et al. 

1987

id. UZ-2120/ETH-
849 AMS 29 450±1150 lignite ante LGM - in situ id.

id. UZ-2210/ETH-
2206 AMS 28 250±350 lignite ante LGM - in situ id.

Zürichberg UZ-2506/ETH-
5192 AMS 28 060±340 lignite ante LGM - in situ

Schlüchter & 
Röthlisberger  
1993

id. UZ-2505/ETH-
5191 AMS 30 140±410 lignite ante LGM - in situ id.

Glacier du Rhône - lobe suisse

Lieu n° labo-
ratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

Praz-Rodet Ly-877 conv. [12’ 270±210]
redaté

os de 
mammouth dégl. Vallée de Joux Weidmann 1974

Thonon Gif-774 conv. 14 000 + 300 molaire 
mammouth terrasse de kame Delibrias et al. 

1969

Thonon CRG-81 conv. 13 967±937 os de 
mammouth terrasse de kame Blavoux et al. 

1980

Steinhof Expo.
22 000 – 
19 900 ± 
1900

Blocs erratiques LGM Ivy-Ochs et al., 
2004

Finsterhennen ETH-23452 AMS. 25370  ± 190 os de 
mammouth Ante (LGM) – Soloturn ? Preusser et al., 

2006

id. FIH1 Ante (LGM) – Soloturn ? Preusser et al., 
2006

id. FIH2 Ante (LGM) – Soloturn ? Preusser et al., 
2006

id. FIH3 Ante pre-LGM phase Preusser et al., 
2006



440

Annexe III - Tableaux des datations

Lieu n° labo-
ratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

Rade de 
Genève ETH-14524 AMS 18 940±210 débris de bois post «stade lémanique» ? Moscariello 1996

Evian Stade — conv. 23 500±1200 débris végétaux interstade - in situ Blavoux & Dray 
1971

Sionnex, -31 
.5 m Gif-333 conv. 23 500±1200 débris végétaux interstade - in situ

Delibiras et al. 
1969,  Blavoux 
& Dray 1971

Sionnex, 
-104m Gif-334 conv. 26 200±1200 débris végétaux interstade - in situ id.

Sionnex, 
-186.5m Gif-335 conv. 24 900±1200 débris végétaux interstade - in situ id.

Evian Royal Gif-336 conv. 25 200±1200 débris végétaux interstade - in situ id.

Evian conv. 27 000 tourbe « stade lémanique « - in 
situ

Triganon et al , 
2002

Bioley-Orjulaz Ly-2580 conv. 25 090±550 limon tourbeux pré- « stade lémanique 
« - in situ Am1984

La Matoulaz I Expo. 18 000±2500 blocs erratiques LGM Coutterand
Non publié

La Matoulaz II 55 000 blocs erratiques WGM Coutterand
Non publié

Neuchâtel conv. 52 000 débris de bois moraine Weber-Tièche, 
1992

Ramble Poz-21534 conv. 49 000
redaté bois Pré WGM - in situ ? Vial 1975, 1976

 Complexe glaciaire isérois

Lobe lyonnais

Lieu n° labo-
ratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

Porcieu Ly-4814 conv. 14 090±120 -15355	
-14360 os de cheval stade de Morestel  

phase 2
Mandier & Piegay 
1991

Péage-
Roussillon Ly1689 conv. 14 110 + 620 -16760	

-13440
os de 
mammouth basse terrasse - stade E ? Chapotat et al. 

1980

Chasse-sur-
Rhône Ly653 conv. 14 350±290 -16515	

-14380 os de bison basse terrasse - stade E ? Chapotat et al. 
1980

Les Romains Ly16 conv. 14 380 + 380 -16610	
-14345 charbon de bois grotte - post stade D + 

M? Mandier 1 984

St-Maurice 
l’Exil Ly360 conv. 18 800±490 -21855	

-19115 os de boeuf basse terrasse - stade 
D ? David et al. 1972

Péage-
Roussillon Ly1690 conv. 20 370±460 … 

--21350
os de 
mammouth

basse terrasse - stade 
D ?

Chapotat et al. 
1980

Pugneux Ly-2997 conv. 17 300 + 510 tourbe Post stade A - in situ Vilain et al. 1988
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Lieu n° labo-
ratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

id. Ly-2996 conv. 22 580±500 tourbe Post stade A - in situ id.

id. Ly-2995 conv. 22 640 + 600 tourbe Post stade A - in situ id.

id. Ly-2993 conv. 23 440±450 tourbe Post stade A - in situ id.

id. Ly-2318 conv. 24 110±900 tourbe Post stade A - in situ id.

Malville Ly-3814 conv. 26 470 + 920 bois Post WGM - remanié ? Mandier 1988

Moras Ly-6289 conv. 10260 + 320 sédiment Post stade D Mandier, 2003

id. Ly-6288 conv. 12090 + 260 sédiment Post stade D id.

id. Ly-11631 conv. 15160 +300 sédiment Post stade D id.

id. Lyon-
1773(OxA) AMS 28155 + 515 sédiment Post stade C ?

Ante stade D id.

Mt. de 
Bange U/Th 39 800 ± 

1800 Spéléo-thème Interstadiaire - Post 
stade A Hobléa, 1999

Basse Isère

Lieu n° labo-
ratoire Méth. Age C14 Age 

calibré Matériel Signification réf.

St-Hilaire du 
Rosier Ly-2629 conv. 15200 + 250 sédiment Terrasse, post stade D Mandier, 2003

id. Ly-5014 conv. 22010 + 315 sédiment Terrasse, stade D ? id.

id. Ly-5197 conv. 30000 + 510 sédiment
Terrasse 
 Post stade B ?
Ante stade D ?

id.

Prélenfrey conv. 37 000 bois Post  WGM Monjuvent , 
1969

Quaix Ly-237 conv. >31500 bois Post WGM – 
emanié ?

Radiocarbon 
13/1:52

Les Guillets Indust. >40 000 Industrie  
moustérienne Post WGM Malenfant, 1969

Terrasse de 
St James Indust. >40 000 Industrie  

moustérienne Post WGM Combier, 1979

Laffrey OSL 47 000 moraine WGM Mercier
Non publié

Moirans OSL 87 000 
55 000 moraine WGM Krbetschek 

et Hannss, 2000
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