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Etude du Réle des Hétérogénéités Structurales et dAltération sur
la Déstabilisation des Massifs Rocheux par une Appche Couplée de Modélisation
Physique et Numérique.

Résumé.

Les déformations et ruptures gravitaires sont desgssus d’évolution communs a
tout massif rocheux, et se produisant a differeatbelles.

Il est largement admis que ces processus sonemfls par différents facteurs parmi
lesquels les hétérogeénéités structurales préetestainerités de I'histoire géologique du
massif) et les processus d’altération physico-ahirai sont de premier ordre. Cependant,
l'influence respective de ces parametres resteflou
Pour avancer dans ce domaine, nous avons utiliséapproche couplée de modélisation
physique et numérique en deux et trois dimensemsyous basant sur deux exemples naturels
bien documentés que sont le glissement de La CGwapgipes-Maritimes, France) et les
ecroulements de Randa (canton du Valais, Suisse).

Le premier objectif de cette thése a été 'amélionade la technique de modélisation
physique existante afin de pouvoir d’'une part idtrice un grand nombre de discontinuités
(fractures et failles) dans des modeles physiceted’autre part afin de produire des modeles
en trois dimensions présentant une topographiestéaksue de modéles numériques de
terrain.

Un protocole expérimental de modélisation numériguensuite été développé afin
d’étudier I'effet de I'altération physico-chimiqueir la perte de stabilité des versants rocheux
et ce, a grande échelle.

Les résultats ont montré, au travers de l'applicatde la méthode couplée de
modélisation physique et numérique (en deux es$ tlonensions) que les failles et fractures
affectant un massif rocheux (et héritées de sotpiles géologique) sont des structures
influencant fortement la cinématique des déstaltibss gravitaires, notamment au travers
des parameétres propres de ces structures (géonpé&trsgstance et densité). Il a également été
montré que la topographie tridimensionnelle (dampee et de second ordre) ainsi que les
propriétés mécaniques a grande échelle (incluahétation) ont une grande influence sur le
volume mobilisé lors des déstabilisations de vdrsan

Mots clés : Mouvements gravitaires, hétérogén&tésturales, altération physico-chimique,
modeélisation.






Study of the influence of inherited structural het@ogeneities and alteration on
gravitational slope failure, using a coupled 2-D ath 3-D physical and numerical
modelling approach.

Abstract.

Gravitational slope failures are common phenomenelving all rock slopes, at
various scales.

It is widely accepted that different factors exant influence on those gravitational

process. Among these, structural heterogeneitidg(ited from the geological history of the
massif) and alteration/weathering process arersif éirder. However, the relative influence of
those parameters is still poorly constrained.
To tackle this question, a coupled physical and enical modelling approach has been
developed, considering both two and three dimems$ionodels based on two natural
examples : the La Clapiere landslide (Alpes Mamsm France) and the 1991 Randa
rockslides (Valais, Suitzerland).

The first goal of this PhD Thesis was to improve #xisting physical modelling
technique, on the one hand in order to introduseda/realistic number of discontinuities in
physical models, and on the other hand to perfosh ghysical models based on realistic
topographies (using DTM data).

Then a numerical experimental process was caraethamrder to study the influence of large
scale alteration on gravitational slope failure.

Results have shown that faults and joints, affgctiock structures, have a strong
influence on gravitational failure kinematics andpecially through their geometry,
persistence and density. It has also been shown3tizatopography (of first and second
order), and large scale mechanical properties ey alteration process) have a major
influence on mobilized volume during slope destaatlion.

Key words: Gravitational movements, structural hejeneities, alteration, physical and
numerical modelling approach.
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corresponding cross section. (c) view from abova@atntermediate stage of evolution. (c’)
corresponding cross section. (d) view from aboveatadvanced stage of evolution. (d’)
corresponding cross section. 140

Figure 3-24: Structural and hydrological frameworkf the La Clapiére landslide

(simplified after Guglielmi et al., 2005). 1, La @piére landslide; 2, uncompressed toppled
zone(10° > K > 10°m/s); 3, low uncompressed zone {8 K > 10° m/s); 4, major normal
faults; 5, minor faults; 6, thrust fault; 7, old sarps; 8, present day scarp; 9, crevices
depositg10? > K > 10°m/s); 10, debris flow; 11, velocity vector with #8&nnual velocity
value; 12, perennial spring with water table flovate, n is the number of the spring, a is the
minimal, and b is the maximal flow rate values irsl 149

Figure 3-25: The Clapiere landslide. (A) Photo did landslide; (B) simplified geological
section (from (Jomard, 2006)) along the profile AKXl Fig. 2A; (C) toppling of the foliation
in the landslide area (simplified and modified aft@€Gunzburger et Laumonier, 2002)). 1,
metamorphic basement; 2, sedimentary depositsh8,lta Clapiere landslide; 4, the
foliation. BB’ corresponds to the topographic prdégiused in the numerical models. _ 150

Figure. 3-26: Snapshots of the La Clapiere zone sliiog the landslide evolution from 1938
to 2001. The 1938 picture is taken from a postcardvided by Y. Gunzburger. The 1952 to
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2001 photos are from the Web sitettp://www.lithotheque.ac-
aixmarseille.fr/Affleurements_ PACA/clapiere_06/CLAPMISTOIRE.htm. 151

Figure 3-27: Evolution of the numerical model fog = 30° during progressive reduction of

the cohesion. (A) setup; (B) to (G) stages of thedal evolution; (H) deformed grid
corresponding to the stage (G) and showing the heagdtoppling) of the initially vertical
grid lines. Color palettes correspond to the accuated inelastic

deformationy® representative of the material damage. 155

Figure 3-28: Two stages of the model run@t 25°: (A) ¢ =1.6x10°Pa; (B)

¢ =2x10"Pa. The large-scale normal faults are not seen in E@B, but they are still
active. Grey-level palettes correspond to the aculated inelastic deformatiory® . 157

Figure 3-29: Model with idealized linear topographyn at ¢ = 30° until c =1x10*Pa.
Grey-level palettes correspond to the accumulateelastic deformatiory®. 157

Figure 3-30 : Modéle numérique 3-D a topographiedsse sur un MNT de résolution 90 m
du secteur de Randa (Valais, Suisse) réalisé au emogu code de calcule en différences
finis FLAC 3D. 167

Figure 3-31 : Evolution de la rupture d’'une partide la Matter Valley (modeles centrées
sur la falaise du Grossgufer, Valais, Suisse) paure cohésion initiale de 10 MPa et un
frottement interne de (a) 10° et (b) 30° . 169

Figure 3-32 : Evolution complete d’'un modele num@tie trois dimensions dont la
cohésion initiale vaut 10 MPa et le frottement 3@&puis I'apparition de la rupture
jusgu’au dernier stade de calcul possible. 170

Figure 3-33 : Coupe d'un modeéle numérique 3D a 38 frottement interne réalisée pour
le dernier cycle de calcul possible et passant laafialaise du Grossgufer et perpendiculaire
a la vallée. 171

Figure 3-34 : Modele numérique en éléments finis ldefalaise du Grossgufer d’apres
Eberhardt et al. (2004), présentant la déformatioisaillante (&) et le déplacement
horizontal correspondant (g). 2 17

Figure 3-35 : Diminution de la cohésion et augmetitan du frottement interne due a
'augmentation de 'endommagement (visant a simulane rupture progressive des pont
rocheux) d’aprés Eberhardt et al. (2004). 172

Figure 4-1 : Schéma de la vallée de la Tinée etadans géochonologique associées
présentant une exhumation différentielle du masdé I'Argentera — Mercantour d’apres
Sanchez et al. (soumis). 184

Figure 4-2 : Geometrie du plis, des failles, desabntinuités et de la pente du glissement de
I'Aishihik River. La zone grisée représente la sect de pente instable. D’aprées Brideau et
al., 2005 185
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Introduction Générale
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Les mouvements gravitaires jouent un role majamsd’évolution morphologique des
chaines de montagne. C’est I'un des processussibérdes plus actifs qui est également a
'origine de catastrophes naturelles pouvant éuteémement destructrices, tant en terme
matériel qu’en vies humaines. Nous pouvons citer gxemple le glissement de terrain qui
eut lieu le 6 septembre 2008 dans un bidonvillest du Caire qui fit 69 morts, ou encore
'énorme coulée de boue du 8 septembre 2008 dawmlisiect de Xiangfen, province de
Shanxi, en République Populaire de Chine qui claide a 267 personnes.

L’étude de ces mouvements apparait donc de premig@tance tant dans un but de
prévention des risques naturels que pour comprefidwlution géomorphologique et
structurale des chaines de montagnes. Cette étdévsle difficile car les mouvements
gravitaires sont influencés par de nombreux fastéls que la structure géologique du massif
(lithologies, failles et fractures), I'évolution dchargement mécanique imposé au versant
(exhumation ou enfouissement, sollicitation sisreiquégime tectonique), les parameétres
climatiques (épisodes glaciaires, précipitations) encore [I'évolution des propriétés

mécaniques du versant (endommagement mécaniqliératian physico-chimique).

Cette étude nécessite l'utilisation de méthodemptémentaires parmi lesquelles la
modélisation mécanique. Cette approche permet terndi@er les paramétres de premier
ordre influengant la déstabilisation des massifs.

La modélisation mécanique comprend a la fois laétisation numérique et la modélisation
physique. Chacune de ces deux approches présenty/aletages. Un modéle réalisé avec un
code de calcul va permettre de concentrer I'étudel'mitiation de la rupture, et ainsi de
déterminer quel(s) secteur(s) présente(nt) le gtaad risque de déstabilisation. De plus, les
codes de calcul permettent de connaitre l'intergiit&champ de contraintes ou du champ de
déformation a tout moment et en n'importe quel poin modéle. Un modéle physique va
permettre de travailler en grande déformation etr@s dimensions. Il va ainsi étre possible
de travailler non plus sur la simple initiation @erupture mais d’en étudier également la
propagation. De plus les modeles physiques sominseguement tridimensionnels. lls
autorisent également la prise en compte d’un nonmbpertant d’hétérogénéités tels que des
failles et fractures. Enfin les modéles physiquesmettent de s’affranchir des limites de
validité des lois de comportement introduites dbass modeles numériques. Les modeéles
physiques permettent justement de tester cestldisne de les faire évoluer. Il existe donc un

réel intérét a coupler ces deux méthodes.
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C’est cette approche couplée de modélisation pbgsé numérique qui a été utilisée dans le

cadre de cette thése.

La premiere partie de mon travail a consisté &#agkr un protocole expérimental
permettant d’introduire un nombre important deldailet fractures dans un modele physique
en deux ou trois dimensions. J'ai également fadtiéar le protocole existant pour pouvoir
prendre en compte des topographies réelles conglere modéles physiques développés en
trois dimensions permettent désormais de reprodléseedonnées topographiques, issues de
modeles numériques de terrain, réduites d’un fact&chelle.

Les modeles sont “déstabilisés” au moyen d'un digffode chargement permettant
d’augmenter I'accélération de la pesanteur jusgundacteur 50 de maniére discréte au sein
du modéle.

J'ai ensuite utilisé cette méthode de modélisatafin d’étudier le rdle des
hétérogénéités structurales héritées dans la désitibn des massifs rocheux. Pour cela nous
nous sommes basés sur des cas naturels bien cethnwds documentés que sont les
€éboulements de Randa (Valais, Suisse) et le glesseche La Clapiere (Alpes Maritimes,
France). L'objectif étant de deéterminer comment, deins quelle mesure, un réseau
tridimensionnel de fractures discontinues dans demger cas, et de grands accidents
tectoniques dans le second cas, conditionnenplanme a I'échelle du versant et du massif.

Les résultats obtenus ont été complétés par deslawdumeériques en deux et trois

dimensions.

Ce mémoire comporte quatre chapitres. Le prem@respond a un bilan des
connaissances au sujet des mouvements gravitaichsux. Le second chapitre présente en
détail les méthodes de modélisation employées, &mtmodélisation physique qu’en
modélisation numérique. Le troisieme chapitre présées résultats obtenus sous la forme de
guatre articles, complétés par des résultats deélisation numériques obtenus en trois
dimensions. Le quatrieme chapitre est lui consacime discussion des résultats obtenus,

ainsi qu’a une présentation des perspectives quéoce travail.
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1.1 Introduction

Diverses classifications ont été proposées afifadiiter I'étude et la compréhension
des mouvements de terrain. L'une des plus communéunidisée est la classification de
Varnes (1978), dans laquelle deux grandes caté&gatee mouvements de terrain sont
identifiées en fonction du type de matériau quiigliquent. On y distingue les mouvements
affectant les sols (niveaux trés superficiels o&ant pas quelques métres de profondeur) et
ceux affectant les roches (la rupture ayant liglesiprofondeurs allant de plusieurs metres au
kilometre). Les phénomenes étudiés dans le cadcettethese appartiennent a la seconde de
ces catégories; de fait ce sont eux qui vont &tailtés dans la suite de ce chapitre.

Ce type de classification, en fonction de la reades matériaux impliqués, répond a
un besoin géotechnique mais ne permet pas (opédsla compréhension des mouvements
classifiés. C’est la raison pour laquelle aujound’tea communauté scientifigue tend a
distinguer les mouvements en fonction des volumelsileés et de la cinématique associée. |
existe ainsi trois catégories principales qui sepdas explicitement présentées dans la suite
du présent manuscrit. D’'une maniére générale les grands mouvements mobilisent
'ensemble du massif et sont généralement les moewts les plus lents avec des vitesses de
l'ordre de quelques millimetres par an (Terzagl862; Cruden, 1976 ; Agliardi et al.,
2001 ,2009). Ces mouvements sont regroupés souspellation de “Deep Seated
Gravitational Slope Deformation” ou DSGSD. Il egistgalement les mouvements moins
profonds tels que des glissements dont la surfaceigture se situe entre une dizaine et une
centaine de metres de profondeur et dont la vitpsse varier d’'une dizaine a plusieurs
centaines de millimeétres par an, avec cependanvitlsses pouvant atteindre la centaine de
kilometres par heure en période de crise (déclenehe d’'un mouvement majeur). Ces
mouvements sont classiquement regroupés sous lfajipe de “Deep-Seated Landslide” (ou
DSL). Enfin les mouvements les plus superficielatdes écroulements de falaise ou des
chutes de blocs qui généralement sont des phénasntegee rapides avec des vitesses de
déplacement pouvant varier du métre par heuresagpits centaines de metres par secondes.

Ces différents mouvements vont étre présentés ldasiste de ce chapitre en suivant
la méme démarche : tout d’abord la définition eddacription du mouvement seront données,

et ensuite un exemple particulier sera présenté.
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1.2 Les mouvements gravitaires en milieux roch&u

1.2.1 Les Deep Seated Gravitational Slope Defdiora(DSGSD)

Il s’agit de mouvements de terrain lents (de I'erde quelques mm/an) (Varnes et al.,
2000) et essentiellement définis par des caratitgres morphologiques tels que : la présence
de contre-pentes, un effondrement de la créte ardi@pression d’'une double créte et de
crevasses (Zichinsky, 1966 ; Hutchinson, 1988 s01996 ; Agliardi et al., 2001) (Figure
1-1). Ce type de mouvement est également connulsausm de “sagging” (en anglais) ou
“sackung” (en allemand).

Bien qu’identifiés en surface de par ces élémentrphologiques, trés peu
d’'informations sont disponibles quand a I'existertleu la nature de la rupture en profondeur
(si elle existe). Cela implique par voie de constmpe que les volumes mobilisés par ces
mouvements sont également mal contraints. Cepemgagnprécisions ont été apportées dans
le cadre de la these de Damien Bachmann (200&).éé montré au moyen de modeles
physiques tridimensionnels simples que les volumekilisés par les DSGSD sont d’'une part
fortement influencés par la hauteur du massif atité part par la topographie (Bachmann et
al., 2006, 2009). En effet ces auteurs ont moniglg profondeur de la surface de glissement
est de l'ordre de la hauteur du massif. lls ontléggant montré le rble tenu par la

morphologie de la vallée.
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Figure 1-1 : Exemple de morphostructures caractérist iques des DSGSD d’apres Agliardi et al. (2001)

Le Mt Watles qui se situe en rive Est de la haitkée de Venosta, en amont du
village de Burgusio dans les alpes italiennesyesixemple de DSGSD (Figure 1-2).

Le Mt Watles présente de forts reliefs avec désudés variant de 1100 métres a 2555
meétres pour une pente moyenne d’environ 20° daparkée supérieure et de 25 a 30° dans la
partie inférieure de la pente.

Seules les unités métamorphiques de la nappe dlOEigure 1-3) sont affectées par
les déformations gravitaires. Il s’agit en grandejorité de paragneiss avec intercalation
d’orthogneiss et d’amphibolites (Agliardi et alQ®).

Ce DSGSD occupe un secteur denviron 10 kmz2. Sélaterprétation faite par
Agliardi et al. (2009), le DSGSD du Mt Watles est mmouvement profond et complexe
structuré sur une faille pré existante (la failleSkthlining) située a une profondeur estimée a
500 m sous la surface topographique.
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Figure 1-2 : Localisation du DSGSD du Mt Watles modif  iée apres Agliardi et al., 2009 (modifiée)

La faille préexistante semble donc avoir joué ule itnportant dans linitiation du
mouvement (étant une zone de moindre résistancajaes la délimitation de la zone

mobilisée.
L1 & ek =SE
Mt Watles
e (2555 m a.s..) .
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Figure 1-3 : Coupe interprétative du DSGSD du Mt Wast le le long du profil AA’ présenté sur la figure 1-2
Cette coupe est partiellement basée sur les travaux de Froitzheim et al. (1997), présentant les princi  pales
structures géologiques d’apres Agliardi et al., (20  09).
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1.2.2 Les Deep Seated Landslides

Un Deep Seated Landslide se définit comme un moemérde terrain en milieu
rocheux lors duquel il y a déplacement d’'une madge ou moins cohérente le long d'une
surface de rupture. La profondeur de cette surfieceupture atteint au moins la dizaine de
metre (Hutchinson, 1988) et peut aller jusqu’a ques centaines de meétres (Hutchinson,
1995), comme dans le cas des DSGSD (exemple prigé@a qui principalement distingue
ces deux types de mouvements est que les DSL ndlisenb qu'une partie du massif
(généralement un versant). De plus certaines metplaures essentielles associées aux
DSGSD sont absentes. Enfin, en régle généralediesnes mobilisés sont moindres dans le
cas des DSL.

Les vitesses de tels mouvements peuvent varieudigues dizaines de mm/an an a
plusieurs centaines de mm/an, avec cependant dsepla’acceélération ou les mouvements
peuvent atteindre plusieurs centaines de m/h wvoihKpériode de catastrophe majeure).

Les volumes mobilisés varient en conséquences wtepé atteindre plusieurs millions de
metres cubes (Julian et Anthony, 1996 ; BruecKaebtidis, 2001).

Une distinction est généralement faite entre lssgments de terrain rotationnels (qui
sont définis comme des glissements de terrain osurface de rupture est circulaire) et
translationnels (qui sont définis comme des glissgmde terrain pour lesquels la surface de
rupture est un plan).

Il s'agit de deux cas limites qui ne sont en consége que rarement observes.
Généralement la forme d'un glissement de terragulté de la combinaison de ces deux
cinématiques.

Les glissements rotationnels (Figure 1-4), ou ghssnt circulaires se produisent
généralement dans les milieux homogenes. Il pagirstie sol ou de milieu rocheux soit peu

soit tres fracturés.
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Figure 1-4 : Schéma d’un glissement rotationnel en m ilieux rocheux

L’éruption du Mont St Helens le 18 Mai 1980, éanhldes événements géologiques
importants du 28" siécle. L’éruption volcanique fut I'élément déatrur qui produisit 'un
des plus grands glissements de terrain connusis®fii3 kilométres cubes de roche. (Figure
1-5) (Glicken, 1996).

T Copyright Gary Rosenquist | 980 @ Copyright Gary Rosenquist 1980

-

@ Copyright Gary Rosenquist 1980 © Copyright Gary Rosenquist 980

@ Copyright Gary Rosenquist 1980

Figure 1-5: Glissement rotationnel du flanc du mont St Helens lors de I'éruption volcanique du 18 Mai
1980. (Document USGS. Photos Gary Rosenquist: http://v  olcanoes.ungs.gov/Hazards/What/Landslides/)
Les photographies de (a) a (e) présentent I'évoluti  on au cours du temps.
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Le glissement prit sa source au niveau du coneanajce du Mont St Helens, et se

comporta comme un glissement régressif (se propaghabas de la pente vers I'amont)

impliquant successivement trois unités distinctegure 1-6). L’explosion résultant de la

dépressurisation du volcan dévasta les environsa€ei3 personnes.

Le volume mobilisé (impliquant tout I'édifice volague) tendrait a faire assimiler ce

glissement a un DSGSD. Ce qui I'en différencie estentiellement la cinématique de la

rupture (réalisée en trois phases successivessbtiéet Ill sur la figure 1-5) et la vitesse des

mouvements. Il s’agit ici d'un mouvement bien phapide que les quelques mm/an d’un

DSGSD. En effet la vitesse du mouvement a été éstientre 175 et 200 kilomeétres par

heures.
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Figure 1-6: Coupe interprétative Nord-Sud représenta
heure locale) le 18 Mai 1980 d’'apres Glicken, 1996

DISTAMCE, IN KILOMETERS

nt le Mont St Helens au moment de la rupture (8 h 32
(modifié).

Les glissements translationnels (Figure 1-7), assgiments plans, se produisent le

plus souvent en milieux hétérogenes ou a forteotmoigie planaire et peuvent parfois étre

assimilés a des écroulements.

lIs font par exempkrvenir des masses rocheuses qui

glissent sur leurs joints de stratification, ou dlscontinuités inclinées dans le sens de la

pente. La soudaineté du phénomene donne une inpresécroulement.
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Glissement rocheux sur une dalle inclinée
corresponaant a un joint de stratification.

Figure 1-7 : Schéma d’un glissement rocheux translat ionnel d’aprés Besson, 1996 (modifié).

La vallée de Vajont située dans les Alpes Italen(massif des Dolomites, 100 km au
nord de Venise) est une vallée possédant une miogibaylaciaire tres exprimée. Ce site fut
choisi pour I'implantation d’'un barrage hydroélémtie.

Le 4 Novembre 1960, moins d’'un an aprés la missermice du barrage, 700 000
metres cubes de matériau rocheux ont glissé endizaéne de minutes, tombant dans la
retenue d’'eau (Muller, 1964 ; Hendron and Patt®&5). Dans un premier temps il a été
proposé que ce soit 'augmentation de la chargedwidue, qui eut pour conséquence
'augmentation de la contrainte normale appliquéeersant et 'augmentation de la pression
de pores, qui soit le facteur clé de la déstalidisa En conséquence, il fut supposé que
diminuer la hauteur d’eau de la retenue, et paségment diminuer a la fois la contrainte
normale et la pression de pore, permettrait dentialee mouvement. Ce fut une solution
efficace jusqu’en 1963, date a laquelle une augatient rapide et continue de la hauteur
d’eau du réservoir entraina une augmentation gliedades vitesses de déplacement du
versant du mont Toc. A la fin du mois de Septeni®@3 le niveau d’eau fut progressivement
diminué afin d’essayer de réduire le taux de déptent. Malgré cela le versant continua a
accélérer jusqu’a atteindre une vitesse de 20 am/jbe 9 Octobre 1963, le versant
“s’effondra”, mobilisant 270 millions de meétres @sbde roche. La chute de la masse
mobilisée provoqua une vague qui s'abattit suwvikages de Longarone, Pirago, Villanova,
Rivalta et Fae faisant plus de 2000 victimes (FagLx8).
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Figure 1-8 : Le glissement de Vajont vu depuis 'amo  nt (photo E. Bromhead)

Il est maintenant largement admis que la ruptureveisant du mont Toc s’est
propagée le long d’un niveau argileux d’une épaisde 5 a 15 centimetres, situé entre 100 et
200 metres sous la surface (Hendron and Pattorh)1G@tte hétérogénéité structurale aurait
joué le réle de zone de faiblesse. Il a pu étretrdogque pour des sollicitations mécaniques
assez faibles de l'ordre de 1 a 10 MPa (ce quiespond a quelques centaines de meétres
d’enfouissement) I'argile a un comportement fragii@won ductile (Burland, 1990; Horseman
et al., 1993; Taylor and Coop, 1993; Petley,198%tley, 1999). Ce niveau d’argile a donc
permis la propagation de la ruptuige plus 'augmentation de la pression de pore dans
versant, produisant une réduction de la contraiotenale effective, a favorisé la mobilisation

de cette couche d’argile.

1.2.3 Les chutes de bloc et écroulements rocheux

Les chutes de blocs sont des mouvements rapidess aapide (plusieurs dizaine a
centaines de m/s) (Paronuzzi, 1987 ; Azzoni et ¥095). Ce sont des mouvements se
produisant uniqguement en milieux rocheux fracturés.

Ce phénomeéne existe a plusieurs échelles allalat cleute de blocs isolés (mobilisant
donc des volumes relativement faibles (Hutchind@88)) jusqu'a des éboulements rocheux

dont les volumes peuvent atteindre plusieurs msllieir millions de metres cubes (Brueckl
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et Parotidis, 2001 ; Eberhardt et al., 2004). Lidbment type peut étre représenté par
I'effondrement de pans de falaises en plusieurssblo

Lors de la chute, le ou les blocs se désagregeapgrdent leur structure initiale. Dans
ce type de mouvement I'état de préfracturation dssii joue un réle trés important car les
chutes de blocs sont généralement délimitées pairaeures préexistantes (Whalley, 1984).
Les formations les plus propices a ce genre de proamts sont donc les formations massives

et fracturées, tel que calcaires ou roches ciils¢all(Figure 1-9).

Fractures

Stratification

Eboulement rocheux a partir d’'une
falaise de roche sédimentaire (ex. calcaire).

Figure 1-9 : Schéma d’'un éboulement rocheux d’aprées Besson, 1996 (modifié).

Au cours du mois de Mai 2000, les versants des &actie Valabres situé en rive
droite de la Tinée (Alpes-Maritimes, France) enlala village d’lsola fut affecté par la
formation d’un large plan de rupture qui entraie&dndrement d’environ 2000 meétres cubes
de roche
(Figure 1-10).
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Figure 1-10 : Les Rochers de Valabres d’aprés Gunzgu rger et al., 2005 (modifié). L'échelle de la
photographie est donnée par une voiture sur la rout e passant au pied du versant et aujourd’hui
désaffectée

Cet effondrement endommagea sérieusement I'ungitkss d’un pont enjambant la
Tinée. Cet incident entraina l'isolement total de Haute vallée, avec d'importantes

conséquences économiques et sociales (Figure 1-11).

Figure 1-11 : Destruction de I'une des piles de pon  t suite a I'écroulement de Mai 2000, d’apres
Gunzgurger et al., 2003 (modifié)
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Il a été proposé par Gunzburger (2004) que l'odgsoit une succession de petits
événements (altération et fracturation progressiyg) pris séparément, ne seraient pas
suffisant a déstabiliser le versant, mais qui esuseédant soient la cause de ce mouvement.
L'un de ces facteurs répétitifs proposés est lengbment de température de la surface
rocheuse entre les périodes diurnes et noctuenéginant des mouvements de contraction et
dilatation du versant. Ceci est d’autant plus pldasque les versants des Rochers de
Valabres sont sujets a de forts contrastes de tatypés entre le jour et la nuit (de +13 °C a -
3°C) compte tenu de son orientation Sud Est ¢ deuleur sombre de la matrice rocheuse.

Une instrumentation géodésique trés précise a dtinmnstallée sur le versant, et des
modeéles numériques ont été réalisés (Gunzburgak.,e2005). Cela a permis de confirmer
gue les variations journaliéres de températures sapables d’induire des déformations

irréversibles réparties sur 'ensemble des frasture

1.2.4 Bilan sur la rupture des versants

Dans tous les cas présentés ci-avant, il est fréguee la déstabilisation se fasse a la faveur
des surfaces de faiblesses préexistantes, ou pét&ibés qui entrainent des contrastes de
comportement mécaniques, parmi lesquels il estipesse distinguer :

- les contrastes lithologiques.

- les contrastes d’altération.

- les hétérogénéités héritées de I'histoire tectaniqu massif
avec entre autres les failles et les fractures.

Le contrdle de telles structures sur la rupturendiersant est un sujet d'étude
relativement ancien (Hoek and Bray, 1981). Des ept&c2D comme celui de pente cataclinal
(ou la pente est orientée dans le méme sens quentiage des couches) et de pente anaclinal
(ou la pente est orientée dans le sens inverseeadage des couches) ont été proposés
(Powell, 1875 ; Cruden, 1988 ; Cruden and Hu, 19%uden, 2003) (Figure 1-12),
établissant ainsi un lien entre I'orientation desitures planaires affectant un versant et la

rupture gravitaire de ce dernier.

41



@ Pentes cataclinal

Pente
Pentes anaclinal Orientation des structures

‘.
0
PR
/

Figure 1-12 : Schéma de pentes cataclinal et anaclin  al d’aprés Cruden (2003, modifié et simplifi€)

Il semble que dans le cas des chutes de bloas@iléments, une surface de rupture
continue et exprimée soit nécessaire. Cette sudaaepture ne préexiste pas nécessairement
et peut se développer au cours du temps. Des factels que la rupture progressive du
versant, au travers de laquelle la fracturationtéeva évoluer au cours du temps, entrent en
compte (Eberhardt et al., 2004 ; Jaboyedoff et 2004a; Cruden and Martin, 2004).
Certaines fractures se propageant préférentiellepamnrapport a d'autres. Ce mécanisme de
rupture progressive fait intervenir divers phénoagnparmi lesquels les processus
d’altération physico-chimique (Leroueil, 2001; dJdgédoff et al., 2004a) et
d’endommagement mécanique, qui vont contribuer difieo les parametres mécaniques de
I'ensemble du versant. Ces mécanismes restenfa@ifeu compris et nécessitent des études
approfondies.

A plus longue échelle de temps, le changementaptologie va également avoir de
linfluence notamment a cause de la modificatios gentes au cours du temps, qui de fait
entraine une modification de I'état de contraintevdrsant et du massif (Savage et al., 1985 ;
Savage et Swolfs, 1986 ; Pan et al., 1994 ; Pah,et995).

Les mécanismes déclencheurs sont également a émsidsénéralement ils dépendent

exclusivement de facteurs extérieurs tels que U@ de la nappe d’eau, la fonte du couvert
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neigeux (Wegmann, 1998) et les séismes qui pedaeatiser la rupture des versants (Parise
& Jibson, 2000).

La rupture d'un versant via ces dynamiques est dencésultat d’'une histoire
complexe du massif au travers de ces processusaqupeut qualifier de processus de pré
rupture (Leroueil, 2001 ; Cruden et Martin, 200Mdganmoins, les mécanismes présidant a la
déstabilisation d’'un versant rocheux restent encaree jour, mal connus, notamment:
comment la fracturation est elle mobilisée, quel ssn rdle dans la cinématique du

mouvement ainsi que son contréle sur le volumededsse instable ?

1.3 Les méthodes d’investigation

Les techniques d’étude et d’investigation des mmerds gravitaires en milieux
rocheux incluent essentiellement les études stralets; les investigations géophysiques
(sismiques, électriques, gravimétriques...) ou géqdés (radar, GPS, tachéométrie...), la
datation géochronologique, la caractérisation géaméue des matériaux des versants et les

modélisations physiques et numériques a posterioprédictives (a priori).

1.3.1 Les études de terrain

Ce type d'étude consiste a identifier, via une aggaphie détaillée des glissements
rocheux, les éléments structuraux ayant contrible rapture telle que les fractures et les
failles (Jomard, 2006 ; Sanchez et al., 2009).

Les outils géophysiques vont étre utilisés notaminadim de circonscrire la zone
mobilisée en profondeur (Lebourg et al., 2005 ; dahet al., 2007 ; Leroux et al., 2008 ;
Jongmans et al., 2009).

Une analyse de photos aériennes ou satellite giresl'instrumentation du versant via
des stations GPS permet I'estimation des vitessedéglacements et des accélérations du
mouvement au cours du temps (Duranthon, 2000 ;0@aetsal., 2005) .

Des outils de mesures installés situ peuvent renseigner sur divers parametres
extérieurs influencant la déstabilisation comme dapteurs pluvio- et nivométriques
permettant de connaitre la quantité d’eau météerigmbant et s’infiltrant dans la roche, des
bases extensométriques a fil tendu visant a slewdigvolution de I'ouverture de fractures

ainsi que des stations sismologiques.
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Certains de ces outils ont été utlisés dans lelrecade L’'Observatoire
Multidisciplinaire des Instabilités de Versant (OKll Coordonné par le LGIT, I'observatoire
regroupe a I'heure actuelle 6 laboratoires frangaéoscience Azur, I'lPGS Strasbourg, le
LETG Caen, le LGIT Grenoble, 'UCBL Lyon (collabdi@an avec DO Brest)). En
développant sur chaque site (La Clapiere, SéchiéieMas d’Avignonet, Super Sauze) une
instrumentation multidisciplinaire permanente, lgsservations visent a caractériser : la
cinématique de déplacement et de déformation (gé®dénclinométres, extensometres,
imagerie aérienne et satellitaire), le comportensgrhique du glissement (endommagement
fragile produisant des microséismes et réponsessgismes regionaux) et les réponses
hydrauliques aux “forcages météorologiques”. Lesisements entre ces observations
apportent de nouvelles informations sur la compréiom de la dynamique des mouvements
gravitaires (réle de I'endommagement, déclanchendgenimouvement, propagation de ce
dernier). On peut par exemple souligner I'apport'alescultation sismique qui, couplée aux
mesures de déplacement permet, entre autre, de $eivdommagement des massifs depuis
la localisation des zones actives et d'éventusliegaces de glissement pré rupture, jusqu'a la
propagation du glissement “"catastrophique”. On decainsi a une mesure fine de la
rhéologie des mouvements de versants : fragileddugbur les roches dures, glissement-
écoulement pour les roches tendres. Cet obsergatoirstitue une base de données unigue au
niveau international dans cette discipline.

Cette approche a également permis a Jaboyedoif €2@04b et 2004c) de créer une
base de données géodésiques et outils associeem@agistrer les mouvements en milieux
rocheux sur le site de Randa. Via un réseau derssaGPS, chague mouvement de bloc est
enregistré dans une base de données. Un prograalane ltette base en permanence et la
trie : si un mouvement majeur (corrélé par pluse€aPS) est détecté, une alarme est donnée.
Grace a cet outil, il est possible de surveillévélution d’'une masse instable connue (comme
dans le cas de Randa) ou d’instrumenter des seqtetentiellement instables (ou supposés).

Les études de terrains permettent également d’alesr indices sur I'histoire des
déformations ayant affectées un versant. L'appboatle méthodes géochronologiques et
notamment des datations de miroirs de faille paneonucléides (Bigot et al., 2005 ; Sanchez
et al., 2009) vont permettre d’établir une chrog@®ode déformation et envisager des
scénarios de rupture (EI' Bedoui, 2008). Cependanttype d'étude ne permet pas de
connaitre les déformations internes du massif, enidéterminer l'influence relative des
différents parametres ayant guidés la rupture.doesiées sont toutefois indispensables pour

“contraindre” les modeles.
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1.3.2 Les études a posteriori : équilibre liminématiques et

simulations numériques d’écroulements

Ces études font généralement suite aux observatiengerrain. Elles visent a
déterminer les facteurs de premier ordre qui oiti€iha rupture (résistance effective, niveau
de nappe...), quelles ont été les structures adilgrs de la déstabilisation (fractures preé-
existantes ayant guidé la rupture), calculer larbifles forces permettant ainsi de connaitre
I'état de stabilité du versant (Stead et al., 2005)

— Les études d’équilibre limite

Ces études sont principalement utilisées dansdieeadiétudes géotechnique.
Les méthodes employées sont celles des analysegqodibre limite, utilisées afin de
déterminer le caractere stable ou instable des ememts de type rotationnels ou
translationnels. Elles visent a dresser la listé¢'alesemble des forces (ou des moments) qui
s’appliquent sur le systéme considéré discrétis@retes distinctes (Figure 1-13), et a les
répartir entre forces résistances (frottement, awapte normale du poids, réaction a
'enfoncement lié a la présence d’'une buté...) etdermotrices (composante tangentielle du
poids, pression, surcharge éventuelle).

La résistance au cisaillement est calculée en ifamciu critere de Mohr-Coulomb, en
utilisant la méthode de Bishop (1955) pour les ae$ de rupture circulaires, ou celle de

Morgenster-Price (1965) ou de Spencer (1967) psuslirfaces de rupture planes.
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(il doit toujours étre supérieur a 1).

Figure 1-13 : schéma récapitulant les principales f  orces macroscopiques misent en ceuvre lors de la
déstabilisation d'un versant d’apres Besson, 1996

Le principe est donc de calculer un facteur deri&cgui est défini comme le rapport
de la force résistante sur la force motrice. Asiste rapport est supérieur a 1 le versant est
suppose stable. Ce facteur est calculé pour une a@osi que pour une surface de glissement

donnée (existante ou supposeée).

— Les études cinématiques

Les études cinématiques sont des méthodes assplesin utiliser et adaptées aux
milieux rocheux fracturés susceptibles d’étre d@ffecpar des chutes de blocs, voire des
éboulements. Elles vont permettre notamment lifieation des blocs clés (Goodman and
Shi,1985). Combinées a des études statistiqgues pHliemettent d’estimer la probabilité de
rupture d’un versant ainsi que les volumes potatieent mobilisés. La principale limitation
de cette méthode est qu’elle est adaptée a I'gitglaminaire des pentes en état non critique
et en utilisant principalement l'orientation desnjs et fractures. Cela nécessite donc

I'identification des joints dit « critiques » c’edtdire ceux susceptibles de propager la rupture.
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- Les modeles de simulation de propagation

Faisant suite aux études cinématiques cette appatmet d’'étudier la trajectoire des
blocs lors de leur éboulement en 2D ou en 3D (Eigl#l4), en fonction du code utilisé
(SAFEX, EBOULE 3D...). De tels modeéles supposent diaune bonne connaissance de la
géométrie des différents blocs, de leurs propriéigginseques (poids, résistance

mécanique...) et surtout de la topographie sur laglesd blocs vont tomber.

Figure 1-14 : Modele numérique 3D simulant 'éboule  ment de la falaise du Grossgufer au cours du temps
d’aprés Sartori et al., 2003 (modifié). (a) a (e) € croulement du 18 avril 1991. (f) & (i) second écrou lement du
9 mai 1991.
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1.3.3 Les études de modélisation mécanique tenantme de la

déformabilité des matériaux

Deux approches de modélisation mécanique exidtantodélisation numérique et la
modélisation physique. L'une et I'autre pouvanté&talisée en deux ou en trois dimensions.
Le but étant de comprendre les modalités de laramt’'un massif.

La modélisation numérique a I'avantage de permdtréaire varier de maniére simple
les propriétés mécaniques du milieu étudié. Compeaserésultats obtenus avec les exemples
naturels permet de mieux caractériser les progridtéologiques des massifs. Cette méthode
permet également d’accéder au champ de contraittede déformations. L'une des
principales limitations de cette approche de maedébn est qu’il est difficile de considérer
des objets numériques tridimensionnels hétérogearmaplexes, ainsi que ['étude du
phénomene en grande déformation.

Ces limitations peuvent étre dépassées par uneapmprde modélisation physique,
pour laquelle la réalisation de modeles tridimemsals hétérogénes complexes pose
beaucoup moins de problemes. La grande difficuiétéar contre le respect de criteres de
similarité (Shemenda, 1994 ; Chemenda et al, 2005).

1.3.3.1 Les modeles numériques

Il existe trois types de codes de calcul de modétin mécaniques numériques :
i) les codes de calcul en éléments finis considéemmtisant comme un
milieu continu.
i) les codes de calcul en éléments distincts et ceresitl le versant
comme un milieu discontinu.
i) les méthodes mixtes qui correspondent a un couplageapproches

continues et discretes.
— La modélisation en milieu continu
Ce type de modélisation est réalisée au moyen desade calcul en éléments finis tel

ADELI (Hassani, 1994 ; Bachmann et al., 2009) oud#éférences finies tel FLAC (Chiriotti
et al., 1999 ; Eberhart et al., 2004 ; Chemendd e2009).
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Le versant est caractérisé par les parametresgélestainsi que par un critére de rupture. Le
critére le plus utilisé est celui de Mohr-Coulomb dépend de la cohésion du matériau et de
'angle de frottement interne.

Les valeurs de cohésion et de frottement interm# définies pour I'ensemble du
modéle de maniere homogéne. Il n'est donc pas,réai difficilement (via des éléments
d’interface), possible de tenir compte de la stimecthétérogéne d’'un massif (présence de
failles et fracture, variabilité de la lithologiel étude va étre principalement centrée sur
I'étude de la matrice rocheuse. Par ailleurs ce tigpcode de calcul ne permet pas de prendre
en compte la propagation de fractures.

Il est également possible d’étudier le comportententinterface entre deux milieux
continus au moyen de codes dynamiques en élémpitedmme le code PLASTD (en deux
ou trois dimensions). Ce type d’étude peut étriisatiafin de comprendre le comportement
de milieux ou les frottements des interfaces tiabnm role (Deparis et al., 2008) ou afin
d’étudier des phénomeéne tels que le crissementiéBei al., 2005)

— La modélisation en milieu discontinu

La modélisation en milieu discontinu se fait au emyle codes de calcul en éléments
distincts comme par exemple UDEC pour les calcalsleux dimensions (Chiriotti et al.,
1999 ; Gunzburger, 2002 ; Cappa, 2002 ; Eberhaat.e2004) ou 3DEC pour les calculs en
trois dimensions. Ces codes considerent un milieiséen différents blocs séparés par des
interfaces. Les propriétés de ces interfaces séfittiels par une valeur de raideur normale et
tangentielle. Ces codes peuvent étre utilisés ptudier par exemple I'effet induit par I'eau a
I'interface des blocs sur le comportement du mg€appa, 2002).

L’intérét principal de ce type de codes est quitsmettent d’étudier le comportement du
réseau de fractures.

L’'une des limitations de ce type de code de cadstlque les fractures ne sont pas
prévues pour étre propagées au cours de la déformhe réseau reste donc inchangé tout au
long du calcul. De plus il est difficile d’introdei un trées grand nombre de discontinuités.

Enfin les propriétés applicables aux interfaceshiess sont limitées.
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— Les approches mixtes

Les approches mixtes représentent un “couplage’teemds deux approches
précédentes. C’est le cas du code de calcul ELEENype de code permet de modéliser a la
fois le comportement de la matrice rocheuse et deldractures. Pour ce faire le modele est
constitué de blocs distincts, chacun étant maiki&pendamment de maniére homogene. Les
fractures sont initi€es dans ces blocs la ou téreride rupture est atteint. Le maillage est alors
modifié au cours du calcul (“maillage adaptif” omdillage dynamique”), autorisant ainsi la
propagation de fractures et donc la création deemux blocs.

Il est alors possible de produire des modeles nigonés gérant des ruptures,
impliquant des discontinuités préexistantes (Sca®@90 ; Stead and Eberhardt, 1997 ;
Eberhardt et al., 1999). Ce type de modéles sortemant utilisés pour modéliser des

mouvements de versant comme celui de Randa (Ebketzal., 2004).

1.3.3.2 Les modeles physiques

La modélisation physiqgue a été largement utilisésurp étudier notamment
I'effondrement d’édifices volcaniques (DonnadieuMgrle, 1998 ; Vidal et Merle, 2000 ;
Merle et Lénat, 2003) ainsi qu’en utilisant deséniatix analogues tels que le sable, la farine,
le silicone.

L’étude d’avalanches rocheuses a été menée au mdgersable (Davies et
McSaveney, 1999) dans le but de déterminer le ragpéstant entre les distances parcourues
par les blocs de l'avalanche et la hauteur de chvges les résultats obtenus lors de cette
modélisation ont été tres difféerents des exempddsgrals. Ceci permet de mettre en évidence
un probleme fondamental : le sable n’étant pas aténau respectant les criteres de similarité
physique (qui garantissent que les résultats obtarigchelle du modéle sont transposables a
'échelle du massif). Ces modéles n'ont pas priscempte certains facteurs de premiere
importance régissant la dynamique des avalanclueguses tels que les rebonds élastiques et
la fracturation de blocs au cours de leur chute.

Ce phénomeéne d’avalanches rocheuses a été étardiMagnzella et Labiouse (2009)
au moyen d’'une étude paramétrique en utilisanntedeles physiques afin de déterminer les
mécanismes mis en jeu (I'influence de linteractd®s blocs rocheux lors de I'effondrement

via par exemple les transferts d’énergie lors dexg, freinant certains blocs ou accélérant
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d’autres). Les expériences consistent en une tibérdu matériau le long de la pente inclinée

avec dép6t sur un plan horizontal (Figure 1-15).

e
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Figure 1-15 : Schéma d’'un dispositif expérimental de modélisation physique des avalanches rocheuse
d’aprés Manzella et Labiouse, 2009 (modifié)

L’un des principaux résultats obtenu montre que bu dép6t il y a une interaction
forte entre le front et I'arriere de la masse meb#. Sous I'effet d'un transfert d’énergie par
contact, l'arriere de la masse mobilisée permetagaht de parcourir une distance plus

importante.

Ainsi si le sable, de par sa valeur de cohésiodenyleut convenir pour la
modélisation de I'effondrement gravitaire d’édiceolcaniques (milieu pulvérulent), il n’est
pas satisfaisant pas pour la modélisation de moamtsrde plus faible ampleur comme les
avalanches de blocs. Il ne satisfait pas non pbus podéliser les mouvements gravitaires au
sein des massifs rocheux, car le sable n'ayantpahésion interne ne va pas permettre de

“générer” des fractures cassantes caractéristideesilieux rocheux fragiles.

Des travaux de modélisations physiques ont égalegténentrepris au laboratoire
Géosciences Azur, utilisant un matériau spécifiqermdéveloppé afin de satisfaire les
critéeres de similarité (Chemenda et al., 2005)n@éériau sera présenté plus en détails dans
le chapitre suivant.

Ainsi ce matériau, associé a un dispositif de ob@ent original, a déja été utilisé
dans le cadre de la thése de Damien Bachmann. Grase modele 3D mécaniquement

hY

analogue a un massif rocheux naturel il lui a éésiple de montrer l'influence de la
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topographie a grande échelle sur la déstabilisation massif (Bachmann et al., 2006). La
topographie est donc un parameétre de premier ordre.

Au vu de la complexité des mouvements présergBs k& présent chapitre, il apparait
donc gu'une méthode de modélisation adaptée doigtére de rendre compte d’'un degré de
complexité du versant relativement important. Nateant en autorisant la prise en compte
d’'un nombre suffisamment important (i.e. réalisie)fractures et failles, d’une topographie
complexe en trois dimensions et de travailler eandes déformations. C’est I'objectif que

nous nous sommes fixés pour les modeéles physigiseaunpoint dans le cade de cette these.
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Chapitre Il : Protocoles
experimentaux
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2.1 Introduction

Ce chapitre présente les protocoles expérimenttlisés dans le cadre de cette these.

Il se structure en deux parties.

La procédure expérimentale mise en place poursetables modeéles physiques
comportant des failles et fractures sera d’aboésgmtée. Il s’agit dans un premier temps de
modéles physiques a topographie simple et en dienendions. Par la suite une technique de
modélisation physique en trois dimensions a étéeldgpée, basée sur des données de

modeles numeériques de terrain et donc une topograpaliste complexe.

La seconde partie va, elle, s'attacher a présémteéthode employée pour réaliser les
modéles numérigues en deux et trois dimensiorsadiit de modéles réalisés grace au code
de calcul en différences finies FLAC 3D.

Cette double approche de modélisation physiqueigterique permet de travailler en
grandes déformations et de prendre en compte und gr@ambre de fractures via les modéles
physiques. Les modéles numériques offrent quankadaepossibilité de quantifier les champs

de contraintes et déformations lors de l'initiatd®la rupture et sans fractures pré-existantes.

2.2 Modélisation physigue

2.2.1 Généralités

Au vu de ce qui a été dit au chapitre précéderseinble évident qu’il n'est pas
possible, au laboratoire, de reproduire des moumsm®cheux a I'échelle naturelle. Il est
donc nécessaire de travailler sur un objet “a éehHmimaine”. Un modele physique d’un
massif rocheux est donc une réduction dudit malsif facteur d’échelle
Se pose alors le probleme de déterminer le matéxaa lequel le modéle peut ou doit étre
réalisé.

La solution qui semble étre la plus simple consitatiliser un matériau usuel (sable,
silicone...) qui ait un comportement mécanique prodbecelui du versant rocheux. Mais
compte tenu de la réduction d’échelle, et afin uphénomeéne modélisé soit identique au

phénomeéne naturel, les paramétres mécaniques driaoachoisi doivent également étre a
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I'échelle. A ce titre, des critéres de similaritét @té développés. Parmi ces critéres le plus

important pour le probléme qui nous intéresse&stienda, 1994) :

(o] O_m

O-C —_ C
00 0_ mympgm (1)
p°9°H”  pTg"H

Avec O la résistance en compression uniaxiglda masse volumiquey I'accélération de la

pesanteur etH la “hauteur caractéristique”. Les exposants «et»«m » signifiant
respectivement « original » et « modele ».

La nécessité de satisfaire ces criteres de simdilaxiclue donc I'utilisation du matériau
naturel pour la réalisation d’'un modele.

Une autre difficulté est de connaitre la loi de pontement du matériau naturel a grande
échelle pour contraindre le tern@& de I'équation (1). En effet, méme si déterminer le

comportement mécanique d'un échantillon de rocheailee centimétrique soumis a un
chargement particulier est possible au laboratoite,est difficile d’extrapoler ce
comportement a I'échelle d’'un massif. Cependaseihble que le comportement dominant
soit le comportement fragile (caractéristique deshes en conditions superficielles)
entrainant la formation de fractures. De ce powde les matériaux granulaires usuels ne
sont pas satisfaisants. A cause de leur trop faiblesion, ils ne permettent pas de rendre
compte d'un caractere fragile. Il est cependantsiptes de tenir compte de cette
caractéristique mécanique en utilisant un matésiauant une loi de comportement élasto-
plastique avec adoucissement. En effet I'adoucissémians les matériaux correspond a une
diminution de la résistance au fur et a mesure 'daginentation de la déformation
irréversible, ce qui se traduit par une localigatie la déformation.

Il semble donc qu’afin de réaliser un modeéle physigatisfaisant il faille employer un
matériau respectant les critéres de similarité uetsgive une loi de comportement elasto-
plastique avec adoucissement. Un tel matériau staxi pas dans le commerce, il a été
développé au laboratoire GéoAzur en partenariat des chimistes Russes (Shemenda et al.,
1994 ; Chemenda et al.,, 2005). Une classe de raateappeléeSlopela donc été crée
spécialement pour cette application. Il s’agit drnélange d’hydrocarbures liquides et solides
avec différents additifs. Ce développement a falijét de précédents travaux (Bachmann et
al., 2004 ; Chemenda et al., 2005 ; Bachmann g2@06 ; Bachmann, 2006 ; Bachmann et
al., 2009)

57



Différents essais mécaniques ont été réalisésdafis’assurer du comportement du
matériau (Bachmann et al., 2004 ; Chemenda e2@0D5 ; Bachmann, 2006). Il s’agit d'un
matériau elasto-plastique thermosensible (Figuty Sa densité est de 866 ki m
L’ensemble des expériences de modélisation phyggesentées par la suite ont été realisées

pour une température de 20°C, car a cette tempéiBlinpelprésente un fort adoucissement.

3000

2500
2000

g
s
£ 1500 I
g
o
S 1000 -

500 A

0 . . . . .
0 0.5 1 15 2 2.5 3

Déformation (x10-2)

Figure 2-1 : Courbe contrainte / déformation du mat  ériau Slope 1 pour une température d’expérimentation
de 20 C et 23 T lors d’'un essai de compression un iaxiale

L’augmentation de la température diminue les résis#s en traction et en compression du
matériau ainsi que sa valeur d’adoucissement. £pour conséquence que la déformation est
de moins en moins localisée, ce qui impligue que“ffagilité” diminue avec une
augmentation de la température.

L’augmentation de la température entraine égaleoman diminution de I'écart ent® et o;
(Figure 2-2).
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Figure 2-2 : Graphique présentant la variation de |  a résistance en compressive uniaxial (  ¢z) et de la
résistance uniaxiale en traction (&) en fonction de la température.

La déstabilisation du modéle, et la satisfactioa ciétéres de similarité, peut se faire
de deux manieres différentes :

- Par une diminution de la résistance du matériawci @st
possible via une augmentation de température diérraat Mais cette méthode pose
généralement quelques problémes. La réduction disistance mécanique va s’accompagner
d’'une diminution de la valeur d’adoucissement (caraiit avant) et du caractére fragile. En
effet une augmentation de la température va faieelg déformation sera de moins en moins
localisée et de plus en plus diffuse. Le comportdgnaler matériau va étre de plus en plus
ductile et de moins en moins fragile.

- Par une augmentation de l'accélération gravitagtienmposée
au modele. C’est cette solution qui est généraléemetenue en modélisation physique.
L’augmentation du champ de gravité au sein des tasgqermet de reproduire sur une courte
période un phénomeéne intervenant sur le long telans les conditions naturelles.
Généralement ce type de chargement est imposé nega centrifugeuse. Mais de tels
dispositifs impliquent des contraintes expérimergdburdes :

- la taille du modele doit étre trés petite en corasan du rayon
de giration de la centrifugeuse, afin que l'ori¢iota de I'accélération imposée soit la méme
en tout point du modéle.

- linertie liée a la masse du dispositif fait quast extrémement
difficile, pour ne pas dire impossible, d’'arréteneuexpérience a un stade précis de la

déformation du modeéle.
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- Le col(t et 'encombrement de ce type de dispostht

€galement tres importants.

Pour palier ces inconvénients un dispositif oadjia été développé au laboratoire
GéoAzur. Ce dispositif permet d’augmenter le chamepgravité de maniére discréte. Le
principe de ce dispositif est de placer un modeleun plateau qui peut étre élevé a une
hauteur fixée (pouvant atteindre au maximum 2 nmg.plateau est ensuite 1aché en chute
libre. Un amortisseur progressif réglable (dontdéarrse d’amortissement fait 5 ou 10 cm)

décélere 'ensemble plateau + modele en fin deeclitute (Figure 2-3).

0.58m

248 m

AN

=

7

N

B

Figure 2-3 : Schéma du dispositif de chargement grav itaire discret d’aprés Bachmann, 2006 (modifi€). (1 )
le modeéle ; (2) la plateforme mobile supportant le modele ; (3) 'amortisseur progressif ; (4) lesrai  Is
d’aluminium guidant la chute libre de la plateforme ; (5) des roulements a billes.

L’accélération imposée au modele est donc augreetgéfacon progressive lors de
cette phase d’amortissement jusqu’a un facteurdé-ure 2-4), et ce afin de déterminer
'accélération qu’il est nécessaire d’appliquernaodele (selon sa configuration initiale) afin
d’atteindre la rupture en une centaine de cycleshd@gement et dans des conditions quasi

statiques.
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Figure 2-4 : Courbe d’accélération (mesurée a 'acc  élérometre) imposée au modele par le dispositif de
chargement discret.

Une fois la “bonne” accélération détermine, latoup du modele est atteinte au bout
d’'une centaine de cycles de chargement répétés.

Des photographies sont faites afin de visualisedéf@rmation en surface, ainsi que
des coupes afin de voir la déformation en profondedifférents stades d’évolution de la
déformation du modéle. Bien sdr, la réalisatiomé’coupe a un stade de déformation donné
entraine la destruction du modéle. Il est donc seaiee pour étudier le phénoméne dans son

ensemble de réaliser plusieurs modeles d’une ménfegaration initiale.

Dans le cadre de cette thése nous avons portéfoos sur la réalisation de modeéles
capables de prendre en compte un grand nombrexcteres. De plus, nous avons développé
une méthode de modélisation en trois dimensionsngtant d’obtenir une topographie

réaliste basée sur des données de modeéles nunsdeterrain.

2.2.2 Falilles et fractures

La création de failles et fractures a I'intérielmn modele en deux ou trois dimensions
se fait au moyen de fils. Des découpes sont prigjalans les faces latérales de la boite en
PVC dans laquelle I'expérience est réalisée. Desstint tendus a I'intérieur de la boite via

ces ouvertures (Figure 2-5a et 2-5b). Ces fils mgwn dixieme de millimétre de diametre.
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Figure 2-5 : (a) Ouvertures pratiquées dans les c6t  és latéraux d’'une boite en PVC servant a contenir un
modele physique au cours d’une expérience. (b) rése  aux de fils servant a créer des fractures tendus au
travers des ouvertures de la Figure 2-6a.

Une fois les fils disposés dans la boite en PV@pdeériau analogue est alors fondu a
une température de 60°C. Il est ensuite coulé dankoite en PVC. Une période de
refroidissement d’'une dizaine d’heures dans uneepibermostatée a une température de
20°C (pour les raisons précédemment énoncees) éesissaire afin que le modele soit
suffisamment solide pour pouvoir étre manipulé ssulsir de dommage. Puis les fils sont
translatés, sur toute la largeur du modéle, dansueertures des faces latérales tout en étant
maintenus tendus afin de créer les zones de fdilles fois ces zones de failles créées, les fils
sont retirés du modéle avant réalisation de I'eepée.

Dans le cas de modeles présentant des fracturéslles préexistantes le coefficient
de frottement le long des failles et fractureséandéésuré.

D’apres la troisieme loi de Coulomb (1785) le cmééht de friction p est défini comme étant
€gale au rapport entre la contrainte tangentigtessaire a initier le mouvement d’un bloc de

matériauSlope 1sur un autre, et la contrainte normale, entrelées surfaces soit :

62



Via le dispositif expérimental présenté sur la feg2-6 il a été possible de mesurer ce
coefficient de frottement. Ce dispositif expérimerge compose d’'une boite rigide en pvc
dont la partie supérieure n’est pas solidaire dbase (et peut donc coulisser sur la partie
inférieure) permettant ainsi d’avoir deux compaents, d’'une pellicule de téflon a l'interface

entre ces compartiments (afin d’annuler le frottetrg/c sur pvc) et d’'un capteur de force
(Figure 2-6)

Oc

compartiment 1

pellicule de Teflon
visant a annuler le frottement
entre les deux compartiments

compartiment 2

Figure 2-6 : Dispositif expérimental servant a mesu  rer la contrainte tangentielle nécessaire a initier le
mouvement d'un bloc de matériau Slope 1 sur un autre

Pour des sollicitations lentes, de 'ordre de cetiee le modéle subit au cours d’'un cycle de
chargement, ce coefficient de friction p = 0,18(ffe 2-7).
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Figure 2-7 : Contrainte tangencielle en fonction de la contrainte normale mesurée entre deux blocs de

matériau Slopel lors de l'initiation du mouvement a T=20%.

Cette valeur du coefficient de frottement peut lslemfaible au regard des valeurs
obtenues en laboratoire sur échantillon de roafpgissont généralement comprises entre 0,6
et 0,8 (Byerlee, 1978). Cependant de nombreux ebemrmtendent & montrer qu’'a grande
échelle le coefficient de friction est plus basetait proche de 0,1 a 0,2 (Brune et al., 1969 ;
Henyey and Wasserburg, 1971 ; Lachenbruch and 3838, 1980 ; Molnar et al., 1973 ;
Kao and Chen, 1991 ; Tichlaar and Ruff, 1993).

2.2.3 Topographie

Cette partie va présenter la mise en oeuvre dekelem et en particulier la réalisation
de leur topographie,

Dans le cas d’'un modéle en deux dimensions ou diodele "simplifié" en trois
dimensions (Bachmann et al., 2004 ; Chemenda,e2@)5 ; Bois et al., 2008), un ensemble
de couteaux et de racloires sont utilisés afin goser la géométrie initiale du modele (Figure
2-8).
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Figure 2-8 : Photographies d’'un modéle en 3-D simpli ~ fié. (a) début de la sculpture grace au racloir vis  ible
sur la photo ; (b) modéle fini de sculpter.

Dans le cas d’un modéle physique 3D présentanttapegraphie réaliste (basée sur
des données de terrain), un "négatif" du reliefrdésst placé au fond de la boite dans laquelle

est coulé le modele (Figure 2-9).

Figure 2-9 : Photo d’un contre-moule de 22 cm x 20 ¢ m et servant a la réalisation de modéles en trois
dimensions basés sur des topographies réalistes. C’ est ici une portion de la Matter Valley centrée sur la
falaise du Grossgufer.
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Ce contre-moule a été réalisé a partir de donissees de modeles numeériques de
terrain, d’'une résolution spatiale de 90 m, obtepae la NASA (mission SRTM). Ces
données ont été traités au moyen du logiciel SURBER d’obtenir les coordonnées de
chaque point de la surface topographique dansrées directions de I'espace. Elles ont
ensuite été inversées afin d’obtenir un fichiervd&eurs qui correspondent au "négatif" du
relief désiré.

Ces données inversées ont ensuite été envoyé&enace de prototypage rapide 13D
du laboratoire CEMES a Toulouse afin que ces deymilisent la "piece” au moyen d’une
imprimante 3-D.

Ce type d’'imprimante fonctionne comme une impritead jet d’encre classique a la
différence qu’au lieu de déposer de I'encre supdpier, les tétes d'impression déposent une
succession de fines couches de polymére d’unesgpaiisonstante de 0,5 mm les unes sur les

autres (Figure 2-10).

Figure 2-10 : Photographie d’'un contre-moule de 22cm par 20 cm en cours d’impression.
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La succession de ces couches forme des irrégdadtune épaisseur de 0,5
millimetres (Figure 2-11a).

Compte tenu du facteur d’échelle choisi pour cetreemoule (1 centimétre pour 500
metres) ces stries correspondent a des imperfectiom mises a I'échelle, mesurent 25
metres. Au regard de la résolution du MNT de dégartest de 90 metres, ces imperfections
n'ont pas une taille négligeable. Il est donc néage d'éliminer ces imperfections, et de
lisser la surface du contre-moule. Pour se faaeyiéce a tout d’abord été poncée, puis de
'acétone (qui est un solvant du polymére) a étgliqpé a moyen d’un chiffon (Figure 2-
11b).

La quantité de matériau enlevé par cette étapaabain va étre plus importante sur
les parties du contre-moule présentant un relisftipget qui correspondent aux vallées qui
seront créés sur le modele) que sur les partiesept@nt un relief négatif (et qui
correspondent aux sommets qui seront créés sumntels). Cette abrasion reste toutefois
inférieure a I'’épaisseur d’une couche de polymérg fillimetres) sur 'ensemble du contre-
moule (bien que plus de matériau soit enlevé supéeties saillantes que dans les creux de la
piece). Il semble donc raisonnable d’estimer gqugulantité moyenne de matériau enlevée sur
'ensemble du contre-moule est de l'ordre d'une diEms la largeur d’'une couche de
polymére, soit 0,25 millimétres.

Afin d’améliorer cet état de surface et réduikc#rt entre la topographie du contre-
moule et la topographie désirée, trois fines cosice vernis haute température pour
carrosserie automobile (de marque CARLUX®) ont &@liquées, en égrainant la couche
précédente au papier Emery entre deux verniss&igpaé¢ 2-11c). Le nombre nécessaire de
couches de vernis a été déterminé en fonction éalu au touché” qui devait étre le plus

lisse possible.
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Afé_f | T 5 ~. ™ -~ Surface topographique désirée
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abrasion mécanique et chimique

™~ 4 Pellicule de silicone de moulage

] Couches de matériau
constituant le modeéle

Couches de vernis carosserie
haute température

Figure 2-11: Schéma de la préparation d’'un contre-mo  ule avant de pouvoir réaliser des modéles

physiques trois dimensions. (a) Couches successives de polymere d'une épaisseur de 0,5 mm empilées

les unes sur les autres pour créer le relief désiré (matérialisé par le trait noir). (b) Surface du con  tre moule
apres ablation chimique (via de I'acétone) et mécan  ique (via du papier Emery). L'écart entre la surface
topographique « vraie » (trait noir) et la surface topographique du contre-moule est de I'ordre d’'une

demie couche de polymére (0,25 mm). (c) L'état de s urface de I'étape (b) est amélioré via une pellicul e de
vernis automobile de haute température appliqué en 3 fines couches successives. (d) Le contre-moule

est recouvert d’'une pellicule de silicone de moulag e afin de réduire le couplage entre le matériau

analogue Slopel et le contre-moule.
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Avant d’étre placé au fond de la boite en PVC daqgaelle le matériau fondblope 1
va étre coulé, le contre-moule est recouvert d'pedlicule fine d’élastomére silicone
bicomposant réticulant a température ambiantegjiieone de moulage) fabriqué par Wacker
Silicone® (modéle Elastocil M4601A) (Figure 2-11d)objectif de cette pellicule de
silicone est double. Ellgise premierement a améliorer encore I'état deaserfdu contre-
moule. Deuxiemement elle va permettre de réduimmiplage entre le matéri&@lope let le
contre-moule afin d’assurer un démoulage sansteraent (Figure 2-12).

Le silicone de moulage employé est un produit tiguilont la viscosité est de 20 Pa/s.
De ce fait il est impossible d’éviter I'écoulemegmavitaire le long des pentes du contre-moule
lors de I'application du silicone. Afin de limitégs variations d’épaisseur entre reliefs positifs
du contre-moule et reliefs négatifs, cette pelécdé silicone est appliquée en deux couches
fines successives, plutbt qu’en une seule couckpatsseur équivalente aux deux fines
couches. L’application se fait donc au pinceau.

En effet une couche plus fine mettra moins de tesmpslymériser qu’une couche plus
épaisse. Ainsi I'écoulement gravitaire le long gesites sera de moins en moins possible a
mesure que le silicone polymérise. A titre indiclat temps de polymérisation donné par le
fabricant est de quatre vingt dix minutes, pardrend’un millimétre d’épaisseur, pour un
séchage totale. Des tests réalisés par le fabricardéterminé que la pellicule de silicone la
plus fine qui soit applicable en une couche homegeea présentant pas de manque de
recouvrement mesure au moins 0,1 millimetre d’&eais

Ainsi, bien qu’il soit difficile de déterminer I'&isseur exacte de silicone appliqué sur
le contre-moule, il est logique de I'estimer a fillimétre, par couche de silicone, sur les
reliefs positifs du contre-moule (ce qui tend & é&onfirmé par le temps de séchage qui
avoisine les neuf minutes et qui est en accord degescquatre vingt dix minutes par
millimeétres donné par le fabricant). Ce qui donndatal de 0,2 millimetres, apres application
des deux couches de silicone, pour les reliefdifsodu contre-moule.

Compte tenu de I'écoulement gravitaire précédemmmagritionné, il est logique de
penser que I'épaisseur de silicone dans les crawodtre-moule soit plus importante. Mais
sachant que le temps de polymérisation du silicomalifféere pas (ou trop peu pour étre
guantifieé) entre sommets et creux du contre-maulehaque application, il est raisonnable de
penser que I'épaisseur dans les creux reste inférée 0,2 millimétres (qui nécessiteraient 18
minutes de séchage), soit au total 0,4 millimgbeas les deux couches.

Finalement, il est possible d’estimer I'épaisseaircdtte pellicule de silicone entre 0,2

millimeétres au niveau des reliefs positifs du centroule, et 0,4 millimétres dans les reliefs
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négatifs. Ce qui donne respectivement un écartt@plagraphie désirée de -0,05 millimetres
pour les reliefs positifs du contre-moule (soits-Métres au regard du rapport d’échelle) et
+0,1 millimétre dans le cas des reliefs négatifgalutre-moule (soit un écart de +5 métres).
L’erreur de topographie de notre contre-moule esicdnférieure d’'un ordre de grandeur par
rapport a la résolution de 90 métres du MNT du SRIKiNsé..

Figure 2-12 : Photographie d'un contre-moule de 22 ¢ m x 20 cm recouvert d'une pellicule de silicone de
moulage.

Apres le temps de cristallisation nécessaire seemble boite en PVC et modele sont
placés dans un réfrigérateur a une températur@de gendant deux heures de sorte a ce que
la résistance des deux premiers millimetres de nmaatée trouvant a l'interface avec le
contre-moule augmente, et ce afin de pouvoir déemosians endommager la surface du
modele. Le contre-moule est alors retiré de laeb@t un modele physique en 3-D réaliste est
obtenu (Figure 2-13). Avant de réaliser une expése le modéle est maintenu pendant

quatre heures a une température de 20 °C pourrgtriduve une température homogéne.
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Figure 2-13: Photographie d’'un modéle complexe et ré  aliste en trois dimensions d’'une partie de la Matte  r
Valley centré sur le secteur de Randa (Valais, Suisse) . Une fine couche de sable a été déposée sur la
surface en vue d’une exploitation stéréophotogrammeé trique (cf Annexe 2).

2.3 Modélisation numérique

Modéliser numériquement des instabilités grawtide maniere pertinente est un
exercice délicat. Cela nécessite I'application dghmodes de calcul itératives. Ces itérations
étant dépendantes du temps.

Le code de calcul en différences finies FLAC 3plape de telles méthodes.

Il a donc été choisi pour la réalisation des maglélemériques que nous présenterons au
chapitre suivant.

Les topographies des modeles proviennent de MedBlemériques de Terrain
(souvent des données du SRTM) (Figure 2-14). Ledéies sont homogénes et ont des
propriétés élasto-plastiques, et suivent un cridereupture au sens de Mohr-Coulomb.

La résolution du maillage varie de 20 metres a @res d’'un modele a l'autre mais reste
cependant inférieure ou égale a la résolution ddéoNumérique de Terrain dont est issue
la topographie initiale (qui est de 90 m pour lesrttes de la mission SRTM).

Les parametres suivants sont utilisés : le modi¥®ung E est égale a 20GPa, le
coefficient de Poissow vaut 0,23 et la masse volumigpeest initialisée a 2700 kg/nll
s'agit de valeurs standards issues de mesures bemataire pour du gneiss (Merrien-
Soukatchoff et al., 2001 ; Willenberg, 2004). llusca également semblé raisonnable de nous
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fixer une valeur de cohésion initiale de 10 MPalewa qui est en accord avec celles
employées par d’autres auteurs pour d’autres tsadaumodélisation numérique (Merrien-
Soukatchoff et al., 2001 ; Eberhardt et al., 20@dltenberg, 2004) .

Différentes valeur de frottement interne ont egelet été testées. Nous avons décidé
de retenir une valeur de frottement interne fadtlaine valeur de frottement interne forte.
Nous avons choisi 10° de frottement comme valewr fpes expériences a faible frottement
interne et 30° pour celles a plus forte valeurrdéégment interne.

Nous simulons la déformation des modéles numésiqaelis I'action de la gravité.
L'objectif est de charger le modéle tout en attaigrun équilibre des forces élastiques (afin
de s’affranchir d’'un chargement dynamique) avantlercher a atteindre la rupture.

Ce type de chargement peut étre réalisé de plssieanieres différentes. Il est par exemple
possible de simuler un déconfinement progressifadmasse rocheuse (approche souvent
utilisée dans le but de reproduire la fonte deigiagFigure 2-14).

La méthode consiste a faire progressivement «d#ipa» apres un certain nombre
d’itérations les blocs rouges présentes sur ladigul4.

Ceci reste la méthode de chargement la plus simpls aussi la moins précise. En
effet la diminution de la charge imposée par legblkouges n’étant pas fonction d’un état de
contrainte ou de déformation, mais d’'un nombredditions, le déconfinement du modele se
fait par a-coups et non de maniéere continue etrpesive. Le second inconvénient de cette
approche est que le déconfinement n’est pas horsogietout point du modéle et a plus forte
raison pour des topographies en trois dimensiaistés. En effet comme le montre la figure
2-14b la partie gauche du sommet du modéle estd#gjanfinée tandis que la partie droite

elle ne I'est pas.
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Figure 2-14 : Déconfinement progressit d’un modele numerique 3-D. De (a) a (d) quatre des étapes du
chargement de la masse rocheuse (blocs bleus) par|  a « disparition » des blocs de chargement (blocs
rouges).

Une autre méthode consiste a progressivement auigmia valeur de la gravité
imposée au modele, tout en gardant les autres p&iesndu modele (cohésion, frottement
interne...) constants, jusqu’a atteindre la rupt{Bachmann et al., 2009). L'augmentation
progressive de la gravité imposée au modéle pedaebir un chargement progressif et
continu de ce dernier et non plus par paliers cordares le cas précédant. Notons toutefois
gue cette méthode, bien que couramment employégpneduit aucun chemin de chargement

ayant existé dans la nature.

Une troisieme méthode consiste a appliquer ungemaent gravitaire constant et a
réduire la résistance du modele en diminuant pssgrement sa cohésion et/ou en
augmentant son frottement interne de maniere hongga cours de I'essai. Un chargement
gravitaire de 9,81 m/s2 (1g) est appliqué a cesategd C’est cette derniére méthode que nous
avons choisi d’employer afin de réaliser nos maxlélemériques. En effet cette méthode

nous semble pertinente pour simuler I'altératiopgato-chimique de la matrice rocheuse.

Des conditions aux limites fixes sont imposées modéles ainsi qu'a leur base

(Figure 2-15a). Ceci implique qu’a I'échelle de psrdu phénomene considére, la part de
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déplacements horizontaux imputables a la tectorégti@égligée. Les contraintes tectoniques

sont également négligées.

topographic
profile

4

&

L0 Q0 Q0 00 QO
T roller conditions

Figure 2-15 : Exemple de modéles numériques homogene s réalisés avec Flac 3D. Les topographies
initiales sont issues de données provenant d'un Mod ele Numérique de Terrain. (a2) Modéle 2D du versant
de La Clapiére (Alpes-Maritimes, France) d'aprés C hemenda et al., 2009 (modifi€) ; (b) modele 3D d'un e
partie de la Matter Valley centré sur la falaise du Grossgufer (Valais, Suisse).
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Chapitre |ll : Résultats
expeérimentaux
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3.1 Introduction

Les protocoles expérimentaux présentés au chapitmet ensuite été appliqués afin
d’étudier le role des hétérogénéités structuratatdes et de I'altération physico-chimique
sur la déstabilisation des massifs rocheux. Deties sint été choisis pour mener cette étude. I
s’agit du glissement de La Clapiére (Alpes-MaritamErance) et de I'écroulement de Randa
(canton du Valais, Suisse). Notre choix s’est pste ces deux sites car ils sont fortement
documentés et ont fait I'objet de nombreuses étu@ependant, parmi les questions qui
restent posées nous avons abordé les suivantes :

Dans le cas du massif de La Clapiere, un ensed®hailles subverticales majeures
orientées N 140° découpent le massif. D’apres étiension latérale il est raisonnable de
postuler que la persistance de ces failles en pdefar est importante. Cependant la
géométrie de ces failles en profondeur n’est paswe. De ce fait la question de savoir si ces
failles (et plus précisément leur géométrie en grdéur) exercent un contrble sur la
déstabilisation du massif restait posée. Par aflde massif est composé de gneiss plus ou
moins altérés. Nous nous sommes donc demandéesiatitration influencait la stabilité du
massif. En I'absence de donnée nous avons consihéréltération homogene affectant la
totalité du versant indépendamment de la profondeur

Dans le cas de I'écroulement de Randa, bien guedeimes et la cinématique du
mouvement soient bien connus, les rdles relatiigégo par I'ensemble des fractures
discontinues affectant le versant (particulieremantiensité du réseau de fractures et leur
persistance), la topographie clairement trois dsiers et I'altération physico-chimique

restaient peu connues.

Ce chapitre présente donc les résultats obtenuseede répondre a ces questions sous
la forme de quatre articles.

Le premier article est dédié a I'étude de I'inflae de la géométrie des hétérogénéités
structurales héritées sur la déstabilisation dessifsarocheux. En effet il est largement admis
gue les failles héritées ont un impact sur la Btédhies versants ainsi que sur la déformation
gravitaire de ces derniers. Des modeles physiquieété réalisés en prenant pour analogue de
terrain le versant de la Clapiere. L’étude est reena un modéle physique deux dimensions.
La structure générale du modéle est basée suraupe simplifiée du versant de La Clapiere

le long d'un profile orienté NE — SW. Six faillesttiques, dont la profondeur du point
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d’inflexion varie, ont été introduites dans le mied&n chevauchement a la base du versant
et d’orientation parallele a la vallée a égalengétintroduit dans certains cas.
Les résultats montrent que, pour toutes les cordtguns testées, le volume total mobilisé par
la déformation gravitaire reste sensiblement le méoe qui tend a confirmer I'hypothése
selon laquelle le glissement de La Clapiere sdeipression “épidermique” (en surface)
d’'un mouvement plus profond impliquant tout le nifa@&SGSD).

D’autre part, cette déformation superficielle pia étre obtenue que dans un seul des
cas testés, démontrant ainsi le role majeur exasicda geometrie des failles en profondeur

sur la déformation de surface et subsurface desifeascheux.

Pour faire continuité a ceci, nous nous sommeseansés a l'influence de réseaux de
fractures discontinues sur la perte de stabilitthd’ersant. En effet I'influence de certains
parameétres propres aux fractures (densité du résmaidéré, persistance des fractures le
composant) sur les mécanismes de rupture, les atigms et les volumes impliqués et la
morphologie résultante restait peu connue.

C’est afin de répondre a ces questions qu’unee séei modeles physiques deux
dimensions basés sur une coupe de la falaise dss@irfer (Valais, Suisse) orientée E — W
ont été réalisés. Dans ces modeles, des fractepésentant de maniere simplifiée mais
réaliste les zones de fractures de I'analogue aiteont été introduites. Les différents cas
testés ont consisté a faire varier le nombre dtd@ersistance de ces fractures discontinues.
Les résultats montrent que la dynamique de la diéis&tion gravitaire (glissement continus
et relativement lent de type DSL ou d’écroulemeniscessifs) est fortement influencée par le
nombre de fractures pré-existantes et par leuigt@nse et densité.

Une augmentation de la densité de fracture fadditupture du versant et entraine une
augmentation du volume mobilisé. D’autre part, ¢asgstance des fractures conditionne la
cinématique de la rupture mais n’exerce qu'un fadlsle contrdle sur le volume mobilisé.
Enfin, le fait de retirer les fractures apparemmieattives conduit & une rupture comparable
a celle obtenue avec un modele homogéne (ne coampodonc aucune fracture pre-
existante). Ce résultat montre que ces fractures) Qu'a priori inactives, exercent une
perturbation du champ de contrainte importante etifie les modalités de la rupture

gravitaire.

Le troisieme article est la poursuite du travaéqgeédant, en trois dimensions et basé

sur des données topographique réelles du secteRadda. Plusieurs réseaux de fractures
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discontinues ont été introduit dans les modélesitdo ces fractures discontinues ont une
persistance verticale identique. Seule la densié I nombre de fractures) a été modifiée
d’'un cas a l'autre.

Les résultats montrent qu’en I'absence de fractartopographie explique a elle seule
la localisation de la rupture sur la falaise du $Sgufer, bien que le volume mobilisé et la
dynamigue du mouvement ne soient pas cohérentdagéquence de rupture de 1991.
L’augmentation du nombre de fractures conduit &téation d’une rupture du versant de
Randa en deux écroulements successifs imbriqués ulae déformation plus profonde et
lente du massif de type DSGSD. Ces résultats eoafit donc l'influence des réseaux de
fractures sur la déstabilisation des versants rocheais montrent également le réle majeur

de la topographie en trois dimensions a grandelléche

Le quatrieme article est dédié a I'étude de liefice de I'altération physico-chimique
sur la perte de stabilité d’'un versant. L’étude m&née via un modele numérique deux
dimensions basé encore une fois sur une coupe I$® du versant de La Clapiére.

Dans tous les cas, le chargement du modele spafaiine réduction progressive est continue
de la cohésion au cours de I'expérience.

Les résultats montrent que pour une cohésioralaiti’environ 10 MPa et un angle de
friction interne d’environ 30° la déformation du d&de se traduit par la formation d’'un plan
de rupture profond impliquant 'ensemble du massifyi par la formation d’'un glissement de
terrain plus superficiel de type DSL.

La modification des valeurs de cohésion et froeetinterne initiaux du modele, ainsi
gue le changement de la topographie du modele poyprofil rectiligne sans rupture de
pente, n'aboutit pas a un résultat satisfaisantrtéSeltat montre, encore une fois, I'influence
de la topographie sur la répartition des contrainte

Ces expériences ont été complétées par des naid#iis numériques en trois
dimensions basées cette fois sur le cas du glisgedeeRanda. Les résultats ont confirmé
linfluence exercée par laltération physico-chimég de la matrice rocheuse sur la
déstabilisation des versants. lls ont égalementtmdaque cette altération physico-chimique
combinée a la topographie initiale du secteur dedBgermet d’expliquer la localisation de

I'instabilité sur la falaise du Grossgufer.
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3.2 Article 1: Influence of major inherited faults zones on gravitational

slope deformation: a two-dimensional physical modi&hqg of the La Clapiere

area (Southern French Alps).

T. Bois, S. Bouissou & Y. Guglielmi

Publié a:

Earth and Planetary Science Letters, vol. 272, il 016/j-epsl_2008.06.006

3.2.1 Abstract

Inherited faults are known to influence rock sloptability and gravitational
deformation. In spite of that, in many studies flawlts are identified in field and properly
used in models of gravitational slope deformati®he aim of this work is to study the
influence of inherited faults zone density and getsgnon gravitational failure processes at
the massif scale using a physical modelling tealmmigyhich satisfies the similarity criteria.
Models are scaled to the well-documented naturahmgte of La Clapiéere in the southern
French Alps. Experiments were conducted using nrecaly homogeneous material with
variable fault geometry. In each of tested confgions, the mobilized volume was almost
the same. Results confirmed the hypothesis thatah@lapiere landslide is a shallow section
of a deep-seated gravitational slope deformationrthErmore, among the various
configurations tested, only one is enable to repcedhe observed superficial deformation on
the La Clapiere hillside. This result demonstratieat the geometry of the faults at depth
plays a major role on the style of gravitationafodeation patterns. Regarding the particular
case of La Clapiere, our results give new insigittsthe shape of the faults affecting the
massif at depth. In particular, normal listric fsubeem to have shallow inflexions compared
to a deep-seated thrust fault that was either gridamally formed or pre-existing but inactive
(i.e. sealed) before slope destabilization and trawitationally reactivated.

Key words: Deep Seated Gravitational Deformatioacksingen, sackung, Deep-seated
failure, Landslide, La Clapiére, structural hetemities, listric faults, thrust fault, physical
modelling.
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3.2.2 Introduction

Gravitational Slope Deformations are common Imaduntain ranges (Crosta, 1996;
Agliardi et al., 2001, Tibaldi et al., 2004). Thegn be very slow deformations, also called
“Sagging” or “Sackung”, characterized by morphasstural features such as double ridges,
ridge top depressions, scarps and counterscagoghies, etc. (Agliardi et al., 2001; Kinakin
and Stead, 2005). Inherited tectonic faults areurassl to have a strong control on
gravitational deformation of massifs (Scavia, 19R&neko et al., 1997). Progressive failure
within a rock slope can initiate and propagate ames preferentially weakened by faults
(Bachmann et al., 2004; Sartori et al., 2003; Whierg, 2004). This seems to be the case in a
well documented area in the Argentera — Mercanmoassif (Southern French Alps) where
recent research revealed evidence linking preiagistajor tectonic fault zones and
gravitational slope deformation (Guglielmi et &Q05; Jomard et al., 2007a; Jomard et al.;
2007b). This work however obtained few data ontfgabmetry at depth. The work focused
on the characterisation of families of fault affegthillsides subjected to gravitational failure
(Follacci, 1987; Follacci, 1999; Guglielmi et &002; Guglielmi et al., 2005; Jomard et al.,
2007; Jomard et al.; 2007). There is still a poosowledge regarding the influence of fault
geometry at depth on both in terms of the mobilizetlime, and the kinematics of sliding
associated with the gravitational failure.

In order to analyse how the major fault networkrgetry at depth can influence both
the failure propagation and global massif deforomgtfive sets of experiments were carried
out. In the first, we considered a homogeneous mwdbout faults. Second, we added six
sub-vertical normal listric faults with an inflexicat shallow depth. Third, we increased the
depth of the inflexion of the normal listric fault§he fourth and fifth sets of experiments

corresponded to the second and third, but withiasttHault added at the slope toe.

3.2.3 Field data

The Tinée valley is situated along the North-Westedge of the Argentera-
Mercantour metamorphic unit (Southern French Alg®llacci, 1999). The East side of the
valley is mainly made of weathered metamorphic sutiitat composed the metamorphic
basement. This metamorphic basement has a N150f6lédion (average trend) (Bogdanoff,
1986).
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Three distinct sets of faults affecting the vallegn be distinguished, trending
NO10°E-NO30°E, NO8O°E-N0O90°E and N110°E-N140°E ldvat al., 1991; Gunzburger et
Laumonier, 2002; Delteil et al., 2003). Those pxestng fault zones were mapped at the
valley scale (Jomard et al., 2006; Jomard et @073 and 2007b). Those faults display a
pluri-kilometric lateral extension and a local #ness of several meters to tens of meters.
Two groups of those faults can be distinguishedsef of normal faults that cut the entire
slope from the foot to the crest with a dip towattus valley of 90° to 70°, and a single over-
thrusting fault located at the foot of the slopeahia Tinée valley floor with a dip of 20 to 30°
towards the massif (Gunzburger et Laumonier, 200fard et al., 2006; Jomard et al., 2007a
and 2007Db).

Several different gravitational features affect ttadley slopes. They can roughly be
grouped into two main types. The first type cormeg}s to a tilted zone, which is located near
the foot of the slope between the elevation ofvllkey floor and the middle of the slope. The
second is a sagging zone that is located betwee=mtt-slope elevation and the mountain
crest (Guglielmi et al., 2005; Lebourg et al., 20(Hgure 3-1).
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In the tilted zone, metamorphic rocks are toppledldndslides. Volumes range
between 5 and 50x1m®. Most of the currently active large landslides kreated in this
zone, and among them is the La Clapiere (Figurg BHich is less than 1 km downstream
from the village of Saint-Etienne-de-Tinée. The debtur of this landslide is typical of rock
mass movements in the area. This landslide extemelsa width of 800 m from foot of the
hillside to a 120 m high scarp (at elevation 1600 Tine depth of the failure surface ranges
from 100 m to 200 m. The landslide moves downwaré aate varying from 50 to 500
cm/year, (with an average about 1 cm/day) (Cassah,e2005; Jomard et al., 2006; Jomard
et al., 2007a and 2007b).

The sagging zone is characterized by extensionfarmation structures (e.g. large
pluri-kilometric length tension cracks and downhsitarps that are several meters high)
(Lebourg et al., 2005). These landforms involveldisements along the pre-existing tectonic
fault zones. Tension cracks correspond to a meide-fworizontal opening of the superficial
part of the faults that has created a 10 to 50 ap d®wrmal trench (Guglielmi et al., 2005).

Scarps correspond to shear displacements wittcakttirows ranging from 1 to 50 m.

3.2.4 Experimental Setup and Procedure

A full description of the analogue material call8tbpé and of the loading device
developed to perform scaled physical modelling r@vigational deformation is provided in
(Chemenda et al., 2005). To create a model, théethahalogue materi&lopé is moulded
into a rigid box. Faults are created by using ggistretched through openings (6 sub-vertical
and 1 sub-horizontal) on the two opposing sidethefbox. After cooling at a temperature of
20°C, the material is strong enough to be easityndtin the strings without being damaged in
areas other than the cuts. Strings are moved itisedlepenings to generate the faults and then

removed. The main similarity criterion is:

o m
o o

1) 5 opyo = momiym
p9g°’H” pig"H
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wherep g is the specific weightg( is the density and is the gravity accelerationyc the
strength under uniaxial compressidh,the spatial scale of the phenomenon (the mountain

heightH, for example) and superscripts “0” and “m” mean imiddjand model, respectively.

(o]

was chosen to be 1/50000, so that 1 cm in the model

The scaling factor :
corresponds to 500 m in nature (Figure 3-2).

A Ténibre peak B
(3031m)
3100 Landslide i ¥4 \ |

. 2100

1100

ELEVATION (ma.s.|

-3000

Figure 3- 2: Projection of the physical model bounda ries at the field geological cross section.

Experiments were carried out at a fixed temperadfir20°C. In this conditiorslope

exhibits a high softening wits' = 2500 (Chemenda et al., 2005). This mechanica\iebr

is comparable to strength degradation behaviouodoced in some numerical models
(Hajiabdolmajid and Kaiser, 2002; Lebourg et aQ032). At this temperature the coefficient
of friction measured on the pre-existing fractusgs = 0.2.

The vertical faults have been numbered fromnEar the valley toe, togfhear the
crest. Then the model surface was shaped to theeddespography. The length of the model
is thus equal to 14 centimeter and the width (thirdension) is equal to 30 centimeters. The
third dimension has been chosen large enough t@ptrany edge effects.

The model is then loaded in a vertical accelerd&gvice. The latter consists in a
mobile platform that can be uplifted up to two mgtand then released. During free fall the
platform reaches a maximum velocity of 6 t.# is then decelerated to zero velocity on a

shock absorber. The model undergoes strong actietefap to 500 m:§, during this phase)
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acting in the same direction as the gravity. Sutlaeaeleration cycle is repeated several tens
of time (usually 100 cycles). Model deformation che observed accurately after each
acceleration cycle. This discrete loading technidwes proved to be equivalent to a

continuous quasi-static loading (Chemenda et @052

Cross-sections were made at the end of each exgmriby cutting the model at various

locations after cooling it to 10°C.

The mobilized volume has been determined in eask by calculating the unstable
surface multiplied by 1. Then the result was cotegerin cubic meters using the scaling

factor.

3.2.5 Results

Each experiment was performed at least 5 timegderao ensure the validity of the result.

Only the most representative results are presdrdkv.

3.2.5.1 Progressive failure analysis:

Case 1: Homogeneous model:

A model without any faults is first considered (fig 3-3a). On the initial deformation
stage (Figure 3-3b), a master fault formed in thegleh at a maximum depth of about 1500
meters and bound a large unstable volume. A 100igh kcarp formed behind the
topographic crest. In the final stage of deformatithe master fault delimitating the sliding
unit developed a complex fracture network (faulnep that became wider when the
displacement of the sliding unit increased (Fig8H&c). Failure reached a maximum depth of
2200 m. Two faults perpendicular to the mastertfaohe were observed. The previously

formed escarpment kept growing and reached 400height.
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Figure 3-3: Case 1, the homogeneous model. (a) the  non-deformed model; (b) the first deformation stage ;
(c) the last deformation stage.
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Case 2: A slope cut by 6 normal listric faults wigéin inflexion at “shallow” depth:

In this case, 6 normal listric faults with an infilen at the same elevation than the
valley floor (about 1000 m) are added to the homeges model (Figure 3-4a). In the initial
deformation stage (Figure 3-4b), superficial naamsBt deformation occurred on three
inherited normal faults and on a newly formed gitwonal fault. On the inherited fault close
to the topographic crestdfan escarpment of 100 m in height formed. On tiherited faults
close to the toe gFand F) two normal trenches can be observed. Finallyew formed
gravitational fault formed at the toe of the slagped propagated inside the massif as a sub-
horizontal thrust fault. Internal irreversible defation took place along this thrust fault but
also along an antithetic normal fault initiatingorin the inflexion point of fault &and
propagating towards the topographic surface (Fi@). This gravitational normal fault
and inherited fault £delineate a large block of about 26.10- 2.16 m® that is moved
downslope. In the final stage of deformation theigeformed thrust fault had propagated
through the connection of inflexion points of theults K to F;, delineating a deep-seated
gravitational moving zone. A relatively small sujieial landslide of about 10.26+/-2.16 m®

occurred between the first normal fault and thepaslmwe.
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Figure 3-4: Case 2, slope cut by 6 normal listric f  aults with an inflexion at “shallow” depth. (a) The initial
non-deformed model, (b) the first deformation stage ; (c) the last deformation stage.
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Case 3: A slope cut by 6 normal listric faults wi#tm inflexion at depth:

In this configuration the inflexion of the faults about 1000 m deeper then in the case
2 (Figure 3-5a). In the initial deformation stageiperficial non-elastic deformation was
mainly localized on the normal faul,Fnear the topographic crest (Figure 3-5b). Interna
deformation produced on a fault initiating from lfaks at a depth of 1700 m below the
surface. The dip of this newly formed fault waseated toward the valley. At the final
deformation stage (Figure 3-5c¢), this had faultppigated to the toe of the slope to form a
deep fault zone delineating a mobilized volume.éeksfstent antithetic fault also formed and
propagated from the lower part of faul§ Eowards the topographic surface producing a

toppling on faults Fand k.
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Figure 3-5: Case 3, slope cut by 6 normal listric f
deformed model; (b) the first deformation
stage; (c) the last deformation stage.

aults with an inflexion at depth. (a) The initial n
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Case 4: A slope cut by 6 normal listric faults tvian inflexion at shallow depth and
with a thrust fault:

In this case, a pre-existing thrust fault is adtedhe configuration tested in case 2
(Figure 3-6a). In the initial deformation stagd, tak pre-existing faults were activated and
accommodated most of the non-elastic deformatiogu(E 3-6b). Four scarps appeared on
faults k, R, F, and F, respectively with scarp heights of 100, 100, B6@ 270 m. The
mobilized volume, bounded by the thrust fault gitdeand the normal faultsFmoves along
the thrust fault producing sliding on blocks bouthdby the normal faults and the thrust fault.
At the final deformation stage, antithetic normalilfs had propagated through the blocks.
The block bounded by the first normal fault, theugt fault, and the valley was activated as a
large landslide with an estimated volume of abd&ul@® +/- 2.1¢ m* (Figure 3-6c).
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Figure 3-6: Case 4, slope cut by 6 normal listric f  aults with an inflexion at shallow depth and a thru st fault.
(a) The initial non-deformed model; (b) the firstd  eformation stage; (c) the last deformation stage.
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Case 5: A slope cut by 6 normal listric faults tvian inflexion at depth and a thrust
fault:

In this case, a pre-existing thrust fault is adtedhe configuration tested in case 3
(Figure 3-7a). In the initial deformation stageg theformation was mainly localized on fault
Fs producing a 100 m in height escarpmeartd on the thrust fault (Figure 3-7b).The
mobilized volume moved along the thrust fault prddg the toppling of the sub-vertical
faults near the valley. At the final deformatioage, a normal fault had appeared behind the
topographic crest and had propagated toward thel basist fault (Figure 3-7¢). This normal
fault was sub-vertical close to the topographidasie and it dip 45° at depth. Secondary
superficial antithetic normal faults propagated &vdhed counterscarps near the topographic
surface all along the moving mass. A V-shaped &iraappeared below the thrust fault.
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Figure 3-7: Case 5, slope cut by 6 normal listric f  aults with deep inflexion and thrust fault. (a) The initial
non-deformed model; (b) the first deformation stage ; (c) the last deformation stage.
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3.2.5.2 Displacement analysis:

Both vertical and horizontal displacements weresuesd on the surface and at depth
by comparing cross-sections between initial comgion and the final stage of deformation.
This was undertaken by comparing the position décted points, which were easily
identifiable (e.g. the topographic crest, the trafdaults on the topographic surface, the
inflexion point of faults at depth). The horizontaimponent (Ux) of the displacement vector
was considered positive for displacement from tgbtrto the left of the model, whereas the
vertical component (Uz) of displacement was considigositive for displacement from the
bottom to the top of the model. The magnitude @& tisplacements (Di) was normalized

using equation (2), to compare the different casadied.

. U
2 Di= —
( ) Ul max—Ui min

Where i can be equal to x or z.

These displacements are plotted against theitiposelative to the valley (L/Lmax =
0 form the point located on the valley and L/Lmak form the point located on the crest).

Dy and D are only reported in cases 2 and 4 (Figure 3-8 fhinee cases without a
pre-existing thrust fault (e.g. case 1, 2 & 3), dmeltwo cases with a pre-existing thrust fault
(e.g. cases 4 and 5) were directly comparable.

For cases without a pre-existing thrust fault (salke2 and 3) at the surface (Figure 3-
8a and 3-8b), the displacements are localized eridpographic crest and at the valley wall.
On the crest, both Dx and Dz are localized on fegilbir on a newly formed fault behind the
crest. Dx is positive (Figure 3-8a) while Dz is agge (Figure 3-8b). Near the valley, Dx is
still positive but a strong change is observed betwf; and i and between Jmand the valley
wall (Fig. 8a). Dz becomes positive betweenaRd F1 (Fig. 8b). This is compatible with a
rising of the valley bottom. At depth, below th@dgraphic crest, Dx is positive (Figure 3-8c)
while Dz is negative (Figure 3-8d). In the middkrtpof the model, faultssRo F are much
more activate than at the topographic surface. Bottand Dz have positive values on faults

Fs to R. Below the valley, both Dx and Dz are positivet their value decreases from ©
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the bottom of the valley. This displacement pati&rthe surface and at depth (depression of
the topographic crest and rising of the valleygmse to indicate that, in cases 1, 2 and 3 the
mobilized mass had a strong global rotational camept

For cases 4 and 5 (with a pre-existing thrust fadisplacement pattern different from
cases 1 — 3 was observed. At the topographic suffam the topographic crest to the valley,
faults R to s have a positive horizontal (Pand a negative vertical displacement)(DAt
depth, from below the crest to the bottom of thdleya both D, and O are once again
distributed across faults. The displacement pattewticated that the mobilized mass
corresponded to translational movement along theegisting thrust fault followed by
activation of the six pre-existing normal faults.

Globally, regardless of the initial configuratiohtbe model, the displacement is much
more intense at depth than at the surface. Indeedlisplacement at surface([s always

lower than the displacement at depth)(-igure 3-8a to 3-8d).
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3.2.6 Discussion

Our models provide new insight on the influenceimdierited faults on gravitational
induced deformation, linking surface deformatiordézp-seated failures.

3.2.6.1 Comparison between models and the Argentera

Mercantour massif;

There are many similarities between the modelsthadexample of the La Clapiere
landslide. The Case 2 configuration (Figure 3-&wéver, displays the best fit to the field
deformation observed at the landslide. Similaribeswveen case 2 model and observed field
deformation include the following:

[ Normal fault scarps, comparable to those observablethe natural slope, were
formed on faults Fand k&

ii Trenches on normal faults, comparable to thosereaébke on the natural slope,
were formed on faults;Fand F.

i Counterscarps connectitige topographic surface and faults F4 to F6 formed.

\Y A Deep Seated Landslide, comparable with the Lai€ta landslide, formed at
the toe of the slope.

% A thrust fault comparable with the one observedhattoe of the La Clapiére
slope formed. This point allows us to propose timé thrust fault has been
tectonically formed during alpine orogenesis arghtbealed (lvaldi et al., 1991;
Lebourg et al., 2005). Due to gravitational defotiorg a part of this thrust fault
has probably been reactivated to accommodate theently active large
landslide.

Vi The displacement pattern resulting from the modeles without pre-existing
thrust fault was in good agreement with resultsaimietd from multi-temporal
remote sensing images analyses of La ClapiéradaliiCasson et al., 2005). In
this study it has been shown that the overall marénof the La Clapiére
hillside tends to be rotational rather than trainsfeal.

Moreover, for each tested configuration, the defdrom at the mountain scale can be

characterized by the formation at depth of a m#&it zone, more or less curved and

complex, on which the entire unstable mass slid@grage unstable mass volume ranges
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between7sx10° and 49x10° m® +/- 3x10° depending on the case. In the La Clapiére ares, thi
kind of structure is not clearly identified, butetimountain scale collapse is suggested by
recent studies (Jomard et al., 2006; Bachmann,e&2@)6 ; Jomard et al., 2007a and 2007b).

3.2.6.2 Sensitivity of rock slope gravitational ai@hation to
large pre-existing fault:

Results showed that the pre-existing faults and teometries have a strong control
on the massif gravitational deformation pattern.

First, the addition of a sub-horizontal thrust fdehds to a complete modification of
the displacement pattern of the unstable mass (hatational to translational). The latter
affects also the location of the main failure scefabut has little influence on the mobilized
volume (Figure 3-9).

Main rupture surfaces
IR Initial topography
==== Case 1

Case 2

— — Case 3
S, Vmmoame e m——— - — Case 4
—O0m SN et —-— Case 5

Om 7000 m

Figure 3-9: Main failures obtained for all tested ¢ onfigurations.
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Second, the depth of the inflexion of the pre-éxgshormal faults has a strong control
on surface deformation (Figure 3-10). Deep inflaxaf the normal listric faults produces
very little superficial deformation. Conversely Bow inflexion produces normal trenches on
the surface.

Each of the 5 cases tested has shown that, regartile initial configuration of pre-
existing faults, a Deep-Seated Gravitational Defdiom and a more superficial slope
deformation (e.g. toppling of the hillside or smsdhle landslide) occurs. This is in good
agreement with other natural examples for whichgxisting faults are favorably oriented
with strikes along the slope (e.g. the Deep-Se@teditational Slope deformation of Rosone,
Piemont, Italy (Barla and Chiriotti, 1995), or tl&&chilienne landslide near the city of
Grenoble, France (Guglielmi et al., 2002)). Ourutes indicate that the complexity of
gravitational deformation on the surface can gimsight regarding the presence and
orientation of pre-existing fractures within a sitle. Deformations can often be difficult to

observe on natural examples because of a lackaaf goposures.

Surface topography after deformation
== o ____ Initial topography

===- Case 1

—-— Case?2

- — . Case 3

— Case 4
Case 5

Om 7000 m

Figure 3-10: Final deformed topographies for eachc  ase.
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To our knowledge, many field studies neither cdhgfanalyze surface deformation
nor faults geometries at depth. However, thesesstep of critical importance in determining
hazard and possible mitigation options. Indeededdmg on the geometry of pre-existing
faults, gravitational deformation can result in im@e Deep-Seated Gravitational Slope
Deformation or in a slow deep-seated gravitationalyement with superficial or potentially

catastrophic landslides.

3.2.7 Conclusion

Our work indicates that the presence, orientatimmd continuity of pre-existing
fractures in a hillside likely control the style gfavitational deformation. The geometry of the
normal listric faults at depth has a strong continl the deformation of the topographic
surface but no real influence on the depth of tlaénrsliding plane or on the total mobilized
volume. Indeed the addition of a thrust fault comglly modified the displacement pattern of
the unstable mass for a modelled hillside in thetlsern French Alps.

The different deformations of the topographic stefabtained in each of the 5 cases
that we tested were a function of the geometnyheflistric faults - in particular the depth of
the inflexion point. An inflexion point located sthallow depth results in a sliding dynamic of
the hillside, whereas deeper inflexion points les&mlghe toppling of the hillside. These
relatively small-scale movements (sliding or topgliof the hillside) are consequences of a
deeper movement involving not only the hillside ke entire massif (Agliardi, 2001 ;
Bachmann et al., 2006 ; Bachmann et al., 2009).deph and the mobilized volume of the
deformation of the massif were function of the getmof the fault network, so we conclude
that pre-existing fault geometry is of critical iorpance determining not only the fault
networks affecting a massif, but also the geometoenew faults formed by gravitational
deformation. Moreover any study of slope destadtilis must take into account not only the
hillside affected by the movement, but the entigessif.

To confirm these results and test the influencéheftopography on the slope stability,

3-D physical models will be developed.
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3.3 Article 2: Influence of tectonic fractures zons on gravitational rock

slope failures: New insights from 2-D physical modmq.

T. Bois and S. Bouissou

Publié a :

Journal of Geophysical Research, doi:10.1029/20081403

3.3.1 Abstract

Inherited structural discontinuities are known taypa dominant role in rock slope
stability. The influence of their density and pstshce on failure kinematics, resulting
mobilized volume and slope morphology remains poodnstrained. The influence of these
parameters is addressed using a 2-D physical nmgdedchnique. Rather than undertaken a
parametric analysis, we examine geologically statdelel configuration, based upon the well
documented landslide at Randa, Switzerland. The elsodonsisted of a homogeneous
material in which several fracture zones were thieed in order to study simplified but
realistic configurations of discontinuities. Resudhowed that the type of gravitational failure
(deep-seated landslide or sequential failure) asdlting slope morphology are very sensitive
to the number and geometry of preexisting frachanees. Firstly, an increase in the density of
fractures led to formation of the gravitationallde® and increased the final mobilized
volume. Secondly, fracture persistence exertedaamgtcontrol upon the kinematics of slope
movements, but had little influence on the findiwoe of the mobilized mass.

Key words: Rockslide movements, Randa, fractuo@d, persistence, physical modeling
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3.3.2 Introduction

Rock slope stability is highly controlled by distimities such as bedding planes, foliation,
faults or joints Terzaghj 1962;Kato and Hada 1980;Chigira, 1985;Agliardi et al, 2001].
Among these, faults and/or joints may develop amgagate under gravitational loading and
lead the slope to a failure thresholdaheko et al. 1997; Sartori et al, 2003]. Rock slope
stability is thus highly dependent on the largdescaechanical behavior and strength of the
rock mass, in which the number and persistence reéxisting fracture zones plays a
significant role. In order to study such complexepbmenona, numerical modeling has
attempted to account for the influence of strerdgigradation on rock slope failure, primarily
focusing upon simulation of brittle failure initiah [Stead and Eberhardf997;Eberhardt et
al., 2004; Steadet al, 2005]. Furthermore, the importance of fracturergetry, persistence
and clustering has been demonstrated using pratiabinodels Einstein et al 1983], or
with the displacement discontinuity boundary-eletmenethod Bcavia, 1995]. Those
modeling approaches however do not test the seibgitf their results to the preexisting
fracture zones’ characteristics, in particular fuae density and persistence. We propose to
address this question using a recently developgdigdd modeling techniqueChemenda et
al., 2005]; a method that is well suited to analyzirgtle failure Bachmann et al.2006;
Bois et al, 2008;Bachmann et al.2009], and is here applied to study both failuriéation
and propagation mechanisms. We demonstrate thaagheoach is capable of taking into
account a large number of preexisting fracturesegomto a single model. Our aim is
therefore to study the influence of fracture dgnsibhd persistence on the dynamics and
evolution of gravitational rock mass failure. Tottids, we start with a simplified but realistic
(e.g. natural) configuration, rather than a paraimetudy, which allows direct comparison
with observations made in the field. We performeD &caled models based upon the 1991
Randa rockslide in Switzerland. The main assumptioade in our approach are as follows:
i) the rock mass is assumed to be homogeneoug atdlssive scale, ii) the large numbers of
fractures observed in nature can be representadsimplified model by a smaller number of
‘fracture zones', iii) the problem can be addressed dimensions. Even if physical models
are inherently 3-D, we choose to neglect the coriyl®f the third dimension in the present
study in order to compare our results directly watkisting numerical models at this site
[Eberhardt et al.2004;Stead et a).2005].
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3.3.3 Geological setting

The 1991 Randa rockslides sequence was comprisédoofarge volumes of rock
(about 30 million m), falling between the 8April to 9 May. These rockslides have
volumes characteristic of deep seated landslidgshle kinematics were observed to be quite
different. Notably, deep seated failures are gdlyeaasumed to be slow with velocities of <
1 myr1, with effectively continuous sliding movemeridliardi et al, 2001]. The 1991
Randa failures occurred at the Grossgufer hillsdieninated by two gneiss formations
(Figure 3-11). The Randa orthogneiss (locally caRanda augengneiss), located at the base
of the hillside, is Permian porphyritic granitefezted by the alpine deformation. It is overlain
by the Siviez Mischabel nappe paragneBsdrth 1964a and 1664bthélin 1987]. The
Grossgufer cliff exhibits fracture zones formedidgrthe late alpine orogeny. These fracture
zones have been grouped into seven distinct katisi et al, 1991;Noverraz and Bonnatd
1992; Rouiller, 1992;Sartori et al, 2003]. Of these, two fracture zone sets can served
along a WNW — ESE cross sectioBchindler et al. 1993]. With these two fracture sets,
fracture is intense, but it remains challenginget a full description of all fractures and their
persistenceGoodman and Shi,985; Wagner,1991; Sartori et al, 2003;Jaboyedoff et al.,
2004c; Willenberg 2004; Spillmann et al 2007;Willenberg et al. 2008]. In a simplified
view of the hillside used for the physicalodelling reported in this paper, the first set is
represented as a series of nine sub-verfregtures, and the second as three sub-horizontal

discontinuous fractures (Figure 3-11).

WNW ESE
I:IParagne\‘ss
N g I:IOrthogneiss
N
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ol \\\\*k
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\\~\~\
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\
—100m

Figure 3-11: Synthetic cross section of the Grossguf er Hillside before the two 1991 rockslides.
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In order to determine if this simplified represéiaa of the fracture network reflects the real
state of pre-failure fracturing, we performed fguoups of experiments. The topography was
that of a West — East cross section of the Grossduiliside, derived from topographic maps.
In a first set of experiments, we considered a hggneous model which is assumed to be
massive but homogeneously fractured, without awgliped weak zones. In the second set,
we imposed nine vertical and three horizontal pisteng fractures to represent two of the
main fracture zones at Randa. All of these frastuvere of equal length. In the third set of
experiments, the length of fractures coincidinghwitie outline of the 1991 rockslide events
was extended. This was done to test the role ofura persistence within the slope. In the
last set of experiments we removed fractures frben grevious configuration that seemed

from observation to play no role in the gravitatibfailure.

3.3.4 Experimental Setup and Procedure

A complete description of the method used to craateodel is given iBachmann et
al. (2004) and inChemenda et al(2005). A model is created by pouring a melt of the
analogue materiélopd into a rigid box at a temperature of 508lopéd. is a low frictional
elasto-brittle plastic analogue material with strabftening (Chemenda et al., 2005). This
material represents a compositional system basdidjwd and solid hydrocarbonSlopd. is
custom-made and available from MIR Internationat, (Newton, Massachusetts). In order to
create the fractures a series of openings cutanvio opposite lateral sides of model box are
used to position taut strings. After cooling teeenperature of 20°C, at which the crystallized
material is strong enough to be easily handled mitldamage, strings are moved along the
slots to cut the fractures, and then removed. Thdainsurface is then planed to obtain the
desired relief (Figure 2a). The sub vertical fraesuhave been numbered from V1 near the
valley to V9 near to the summit. The sub-horizofitattures have been numbered from H1,
for the shallowest, to H3 for the deepest (FiguleB).
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Figure 3-12: a) View from above of the rigid box con  taining the model (0.14 x 0.14 meter in section). T  his
box is located on the mobile platform of the vertic al accelerator and b) cross section of the model
corresponding to the West — East cross section of th e Grossgufer hillside. Vertical discontinuous

fractures have been numbered from V1 near the valley to V9 near the summit, and the sub horizontal
fractures from H3 for the deeper to H1 for the shal  lower.

Once the model is prepared it is loaded into aicadraccelerator table. The latter
consists of a mobile platform that can be lifted@2 m and then released. During its free fall
the model reaches a maximum velocity of 6-mEhe platform is then rapidly but smoothly
decelerated to zero velocity when it comes intaacirwith a progressive shock absorber of 5

cm stroke. During this phase the model undergosisomg vertical deceleration (up to 500
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m.s2). This deceleration acting in the same directiengaavity is repeated until failure
develops, usually ca. 100 cycles. Preliminary catibn tests are needed to determine which
acceleration must be imposed to a model for a gogfiguration (geometry, prefracturing
state...) in order to observe failure for a numbeloafling cycles ranging from 100 and 150.

The main similarity criterion is:

(0] m
O-C

pogoHo_ pmgmHm (1)

wherep g is the specific weight( is density andj is gravity acceleration)sc the strength
under uniaxial compressioH the spatial scale of the phenomenon (the mountaighhH,

for example) and superscripts “0” and “m” mean i@ and model, respectively. The scaling

[o]

factor has been chosen to be 1/10000, so that 1 cm imdlokel corresponds to 100 m in

m

reality. Experiments were carried out at a fixedperature of 20°C. In this conditi@lope
exhibits high softening witto)' = 2500 Pa (Figure 3-13). This mechanical behavior i
comparable to strength degradation behavior intteduin some numerical models

[Eberhardt et al. 2004; Stead et a). 2005]. At this temperature the coefficient ofcfion

measured on the preexisting fractureg #0.2.
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Figure 3:13: Uniaxial stress/strain diagram attemp  erature T = 20C and E= 10_ S “showing the
mechanical properties of the model material Slopel.
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Using equation (1) for a givie.", the only free parameter that remains to sattsfycriteria is

m

g, the acceleration experienced by the model. Fogiven model configuration the
experiment was performed several times in ordeletermine an appropriate threshold, by
increasing the acceleration, but altering the talbodg height, between two experiments until
unstable state was reached. The similarity criterid) was thus used to determine the

effective compressive strenco, of the intact material at the mountain scale. Geesgions

are made at the end of each experiment. The medaidled to 5°C in order to increase its
strengths and then cut in order to study the ialedeformation. Some experiments were
stopped in the early stages of model deformatioan@alyze the corresponding evolution of

internal slope deformation.

3.3.5 Results

A total of 50 experiments have been conducted umdeous conditions. We report
here the results of the four most representatiaésirEach of the experiments presented has
been performed at least 5 times in order to ensepeatability of the result. Mobilized
volumes have been calculated in each case congydée mobilized surface (in m? given that
1 cm in the model corresponds to 100 m in natuiggf@l) multiplied by 1 meter width. Due
to our 2-D modeling approach, those volumes arehnsuataller than those estimated from the
1991 Randa rockslide. Our purpose is thus onlyoimpare the mobilized volume between

experiments.

Experiment 1. Homogenous Model (homogeneously fraetd at scale)

In this homogeneous configuration, rupture occuraédan acceleration of™g=
200m.&, imposed upon the model. Non-elastic deformati@s first localized along two
developing master faults that appear simultaneoasly converge at the toe of the slope
(Figure 3-14b). The thickness of the mobilized m#adgmited by these faults is between 0.01
to 0.015m in the model, corresponding to 100 to &ders in nature. No major fracturing is
observed within the displaced sliding mass (FigBi®4c). A single secondary fault then
appears at the toe of the slope, and enables tluengoto mobilize. In this homogeneous
configuration the destabilization formed a deepteskdandslide and not a retrogressing
rockslide sequence. The total mobilized volume %8000 +/- 2 000 fh
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Figure 3-14: Experiment 1. a) Initial homogeneous mo  del, b) cross section realized at an early stage of
evolution (after 100 acceleration stages) and c) cr  0ss section realized at an advanced stage of evolut  ion
(after 120 acceleration stages).

116



Experiment 2: Highly pre-fractured model with disatinuous joints

In this experiment we considered a model with rdisgontinuous sub vertical fractures and
three discontinuous sub horizontal fracture sepgpidg 30° east. All fractures (sub horizontal
and sub-vertical) have a comparable initial sizalojut 0.005 m, representing discontinuities
with persistence of approximately 50 m in naturgFe 3-15a). The acceleration needed to
destabilize the model was'g- 180 m.3. In the early stage of failure the location ohno
elastic deformation location lies close to thatestsed in experiment 1 (Figure 3-15b). We
observed the formation of two master faults conmgrgt the slope toe (compare Figure 3-
14b and Figure 3-15b). We can estimate the deptheoShallowest fault to be 100 m, and
170 m for the deepest. The location and shapeeofatlts is controlled by the two deepest
discontinuous horizontal fractures AEnd H). Furthermore, a large number of secondary
fractures formed between the two master faults.cdAfeobserve that the deepest master fault
became wider as shear displacement increased. Atheanced deformation stage (Figure 3-
15c) all fractures propagated, defining small b®dliding coherently in a deep seated

landslide manner. The total mobilized volume wa©@a +/- 2 000
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Figure 3-15: Experiment 2. a) Initial highly pre fra  ctured model with discontinuous same length joints, b)
cross section realized at an early stage of evoluti  on (after 100 acceleration stages) and ¢) cross se  ction
realized at an advanced stage of evolution (after 1 20 acceleration stages).
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Experiment 3: Highly pre fractured model with sone®ntinuous joints

In order to test the influence of fracture peesise on rockslide initiation, the length
of some fractures was doubled (Figure 3-16a). Wiseho increase the length of the fractures
identified previously as those that delimit the td@91 rockslides events at Randa. In this
model the acceleration necessary to generate mptas § = 150 m.3. During early
deformation we observed (Figure 3-16b) that the vy fractures, Yand H close to the
slope toe, connect to release a single destabibifmak, colored blue in the Figure 3-16b). At
this stage, the deformation is defined purely bgséh two fractures. The location and
geometry of the resultant mobilized block corresisowell to the first 1991 Randa rockslide.
During an advanced deformation stage (Figure 3;16w sliding surface of the first
mobilized block propagates to the left side of thedel. A second block above the first then
becomes unstable, labeled in yellow in Figure 3-T6® location of the second mobilized
block again corresponds well to the second failurE991 at Randa. Inside the first block, the
pre-existent fractures propagate and ultimatelymdelsome smaller blocks that fall to the
valley as rockfalls. In this experiment we obsertieat only a few fractures were activated
during the model destabilization. The total moleitizvzolume in this model was 68 000 +/- 2
000 n.
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Figure 3-16: Experiment 3. a) Initial highly pre fra  ctured model with some continuous joints. In this ¢ ase
the fractures assume to have initiated the two Rand a rockslides are longer than any others b) cross
section realized at an early stage of evolution (af  ter 100 acceleration stages). The first bloc is in blue and
the second one on yellow and c) cross section reali zed at an advanced stage of evolution (after 120

acceleration stages).
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Experiment 4: Partially pre-fractured model, withomtinuous joints

Due to the previous model result, we consider #hative importance of fractures and
hence which fractures control and define failureellgpment. To approach this question we
removed the inactive fractures from the previousleh@onfiguration (Figure 3-17a). In this
test the model failed at acceleration 8fg 190 m.2.. In the early stage of deformation the
two fractures ¥ and H still propagated and delimit a block correspondiadhe first 1991
Randa rockslide, labeled in blue in Figure 3-17IheéWthe loading was increased, non-elastic
deformation localized along a master fault conmectihe base of this block and the top
surface of the model (Figure 3-17c). The two freetu\y and H were not involved in the
formation of the master fault, nor in the evolvimgpdel destabilization. The total mobilized
volume in this test was 70 000 +/- 2 00& m
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Figure 3-17: Experiment 4. a) Initial slightly pre f  ractured model b) cross section realized at an earl  y stage
of evolution (after 100 acceleration stages) and c) cross section realized at an advanced stage of
evolution (after 120 acceleration stages).
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3.3.6 Discussion

Our modeling approach provides a technique torate and constrain large scale
rock mass strength paramete@opdman 1980;Brady and Brown1985;Hoek and Brown
1997]. This is undertaken by studying the defororadof a given model configuration subject
to a progressively increased gravitational loadifig The effective compressive strength of
the rock mass at the mountain scoy 4, is determined by the similarity criterion (Equatio

(o]

1), the scaling factc = 1/10000 ang™ = 0.86 x18 kg/m®and assuming tha’ = 2500

m

kg/m®. For a homogeneous model the effective compressieagth of the rock mass at the

mountain scale was; = 11 MPa. In the case of intensively pre-fracturaddel with

discontinuous joints it was_ = 13 MPa, ancs; = 14 MPa with limited continuous joints.
The partially pre-fractured configuration with contous joints derives an effective

compressive strength o7 = 12 MPa. The results indicate that the introductd fractures

results in easier destabilization of the mounttkiat is, sliding occurs at highs values and

hence for a lower acceleratiod".gThe difference between pre-fractured models and
homogeneous one is however not drastic. Furtherntioeecomputed effective compressive
strength values correspond well to those obtaimewch fnumerical modelsEberhardt et al.
2004; Stead et a).2005]. Fractures and their persistence facilitatevitational failure and
have an influence on the final mobilized volumeeikhis a difference between the volume
mobilized in the homogenous case (about 117,080and the three pre-fractured cases, for,
which the total mobilized volume ranged from 68,000 to 71,000 m. However the
persistence of fractures also had a significariuémice on the dynamics of the movement
(deep seated landslide versus retrogressive rdefjslyet had no influence on the resulting
mobilized volume. The mobilized volume is more elgsdependant on the combined
influence of topography and pre-existing fractut@s,proposed byaboyedoff et al(2004),
rather than on their persistence. Both physical andtherical models indicate that the
mobilized volume is delimited by the localizatiohiweversible plastic deformation at depth.
The latter corresponds to the location of the tvastar faults (Figure 3-12b), and to the zones
of high shear stress intensity as shown in numlemcadels Eberhardt et al. 2004].
Regarding the mobilized volume, the discrepancyvbeh the homogeneous and other pre-

fractured cases could be explained as follows:dikeontinuous fractures introduced in our
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models have been explicitly positioned at a deptimciding with the lower limit of the first
1991 rockslide. It is however plausible that fraetu affect the massif more deeply.
Introduction of such deep fractures in our modélsutd result in an increasing depth of the
main failure plane, and hence in increasing the ilzed volume until a threshold value
defined here by the homogeneous case. In thicéast we obtain a gravitational mobilized
volume dissimilar to the 1991 event field obsematiThis suggests that at least one other
mechanism not or only partially taken into accoimthese models could be involved in
controlling gravitational slope failure, which cdube the state of pre-fracturing. The main
implication of this study is provided by the comipan of experiments 3 and 4. This clearly
shows that fractures which seemed not have anyindlee gravitational failure actually hold
great influence on the kinematics of sliding. Tmdicates that an accurate knowledge of
fracturing is necessary to understand deep seatedtagional slope failure mechanism. It
remains difficult to identify any fracture and fiersistence in the field, and even more so to
introduce each fracture in a physical or numenicatiel. The pre-fracturing state of the slope
is responsible for strength reduction of the supitfmassif Chigira, 2001;Maréchal et al,
2003] due to fracturing itself, but also by weathgr[Girod, 1999]. To confirm this, field
observation on fracture density and rock strendjidwacterization as a function of depth is
needed. This rock strength variation should be th&oduced into physical and numerical
models, rather than any partial or explicit fraetaet representation.

3.3.7 Conclusion

This study focused on the influence of inheriteductural heterogeneities (joints and

fractures) on mountain slope destabilization. Ot physical model experimental results

identify some of the first order parameters in colling mountains destabilization and their

relative influence. The first is the density of dihares; it has been demonstrated that an
increase in the density of fractures facilitatesvgational failure and increases the resulting
mobilized volume. The second one is fracture pemst®; persistence of fractures had no
influence on the volume of the mobilized mass,Hmitls a strong control over the kinematics
of gravitational movements.

Our results showed that the geometry of the fraestat depth have a great influence on the
gravitational deformation of an actively failing lleside and on the resulting slope

morphology. It is thus of first importance to detame not only the geometry of fracture
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networks affecting a mountain, but also their stesice at depth. It seems thus particularly
important to determine if weathering and/or damagshallow depth are needed to explain

shallow rockslides widely observed in nature.
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3.4 Article 3: Influence of structural heterogeneites and of large scale

topography on gravitational rock slope failures: Ne&v insights from 3-D

physical modeling.

T. Bois and S. Bouissou

Article en cours de rédaction

3.4.1 Abstract

Initial topography and inherited structural distouities are known to play a
dominant role in rock slope stability. On the ormad initial topography is known to produce
stress concentration in different part of the sldpe the other hand structural heterogeneities
that can propagate under gravitational loadingkaevn to reduce effective resistance of the
slope and guide the kinematics of gravitationalkrstope failure. Previous 2-D physical
modeling results demonstrated that only few preggsfractures are activated during
gravitational failure. The question we addresshi@ present study is to determine if such a
result is also observed in 3-D. As in 2-D previonedels we examine geologically stable
model configuration, based upon the well documelardslide at Randa, Switzerland. The 3-
D models consisted of a homogeneous material inclwlseveral fracture zones were
introduced in order to study simplified but reatistonfigurations of discontinuities. Results
showed that the type of gravitational failure (desepted landslide or sequential failure) and
resulting slope morphology evolution are the resiilthe interplay of initial topography and
inherited pre existing fractures (orientation anehslty). The first result is that initial
topography exerts a strong control on gravitatioslalpe failure. Indeed in each tested
configuration (even in the homogeneous one) thes§gyafer area is affected by a rock slide.
The second result is that the amount of fractue¢s greatly influences the mobilized volume

and it kinematics.

Key words: Rockslide movements, Randa, fractutessigal modeling.

129



3.4.2 Introduction

Gravitational rockslope failure generally resdism the interplay of several factors,
among which topography and the structural heter@igies (bedding planes, foliation, faults
or joints...) are known to play a dominant rdRag et al.,1994;Pan et al.,1995;Jaboyedoff
et al.,2004b and 2004@ois et al.,2008;Bois and Bouissqu2010).

On the one hand it appears that the topographyahsignificant role in the stress
distribution Ferguson,1967; Savage et al.1985; Savage and Varne4987; Savage,1994;
Pan et al.,1994;Pan et al.,1995;Molnar, 2004;Kinakin and Stead?005; Bachmann et al.,
2006). On the other hand structural heterogeneitsl specially faults and joints that
propagate under gravitational loadingpfeko et al.1997;Sartori et al, 2003), are known to
play a dominant role on rock slope failufeefzaghj 1962;Kato and Hada 1980;Chigira,
1985; Agliardi et al, 2001) due to their persistence clustering andsiterEinstein et al
1983; Scavia,1995; Bois et al.,2008; Bois and Bouissow010). A link between structural
heterogeneities orientation and initial topographynany slopes has been clearly established
evidencing that previous rockslide were delimitgdpbeexisting joints and/or fault®gwell,
1875; Cruden, 1988; Cruden and Hu,1996; Cruden, 2003). The influence of initial
topography on fractures activation and then on itawnal failure processes are however
still misunderstood.

Insights into this issue can be achieved usinghar@cal modelling. In this study we
performed scaled models of the Randa area usingDapBysical modelling approach
(Chemenda et al2005;Bois et al.,2008).

To be able to compare 2-D and 3-D results we pexdr models based on the well
documented 1991 Randa rockslide sequence, preyiousiieled in 2-DBois and Bouissqu
2010). Our goal is not to reproduce the well docuime 1991 Randa rockslides sequence, but

to study the influence of a realistic initial topaghy on realistic fracture sets activation.

3.4.3 Geological setting

The 1991 Randa rockslides sequence correspontietsudden fall of two large
volumes of rock (about 30 million $nnear the village of Randa, Valais, Switzerlanid(ie
3-18a and 18b). The Grossgufer hillside, locatedhat intersection of two perpendicular

valleys (Figure 18b), is mainly composed by theiggie series of the Siviez-Michabel nape
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Figure 3-18: Geographical, geological and structura | settings of the Grossgufer hillside. (a) Localiza  tion of
the study area on a general view. (b) part of the M atter valley presenting the modelized zone.. (c)
Structural setting of the Grossgufer hillside after Willenberg et al., 2008 (modified).

(an orthogneiss locally named Randa augengneisk,aanoverlying series of paragneiss)
(Thélin, 1987;Willenberg et al.2008). Those gneisses are affected by fractunesszimrmed
during the late alpine orogeny (Fig. 1c), which éndeen grouped by authors into 9 distinct
families (schi et al, 1991; Noverraz and Bonnatd1992; Rouiller, 1992; Sartori etal.,
2003). Recent borehole data tend to confirmed nioateel preexisting sliding surface was
present before the 1991 rockslides sequerBshiQdler et al. 1993; Willenberg 2004;
Spillmann et al.2007,Willenberg et al.2008).
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3.4.4 Experimental Setup

The material used to perform this physical modglktudy (named Slopel) represents
a compositional system based on liquid and solidrdarbons and possesses low friction
elasto-brittle-plastic properties with strain saftey. Its mechanical behavior is comparable to
strength degradation behavior introduced in sommaarical modelsEberhardt et al. 2004;
Stead et a).2005). A complete description of the method usecreate a pre fractured model
and apply the loading until gravitational failusereached is given i@hemenda et a{2005),
andBois and Bouisso(2010). To synthesize, a 3-D model is performeadgia negative of
the desired topography (Fig. 2a). This shape i®m@a/with a thin skin of moulding silicone
in order to reduce the coupling between the ana&oguaterial and the negative of the
topography. The shape is then placed in a rigid lpwc. A melt of the analogue material
Slopd. is poured over the shape at a temperature of. 58t€r a cooling period (of about 10
hours) this shape is retired from the box. In ortdecreate the fractures a series of openings
cut in the two opposite lateral sides of the mdmbed using taught strings (Figure 3-19b).

Three sets of experiments were performed at a fieenperature of 20°C. In this
condition Slopdl. exhibits high softening witle'= 2500 Chemenda et gl.2005), and the

coefficient of friction measured on the preexistifigctures ispu = 0.2. The topography

imposed to the 3-D model was that of a 10 km widoygh9 km long area centered on the

(o]

Grossgufer hillside (Figure 3-18). The scaling da H has been chosen to be 1/50000, so

Hm™
that 1 cm in the model corresponds to 500 m initsedFigure 3-18). In a first set of
experiments we considered a homogeneous model wridnoy localized weak zones (i.e.
homogeneously fractured). In a second set we ingpbose distinct sets of discontinuous
fractures. A N120 ; 30° NE one and a N165 ; 70°Hgure 3-20). In a third set of
experiments, 3 other sets of discontinuous frasthesre been added to the previous model’'s
configuration respectively N150 ; 80° NE, NO50 7 &E and NO8O ; 80° SE (Figure 3-20).
Each experiment was performed at least 5 timesderdo ensure the validity of the result.

We report here the result of the most represemtatials.
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Figure 3-19: (a) the shape used to performed 3-D mo  dels. (b) view from above of the rigid pvc box
showing strings used to performed fractures in the model.

In a second set we imposed two distinct sets sifasitinuous fractures. A N120 ; 30°
NE one and a N165 ; 70° E (Figure 3-20).

In a third set of experiments, 3 other sets ofahsinuous fractures have been added
to the previous model’s configuration respectividils50 ; 80° NE, NO50 ; 80° SE and N08O ;
80° SE (Figure 3-20). Each experiment was perforatddast 5 times in order to ensure the

validity of the result. We report here the restilthee most representative trials.
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3.4.5 Results
3.45.1 Experiment 1 (Figure 3-21a and Figure 3)2la

Homogeneous Model (homogeneously fractured at)scale

In the early stage of the failure the non eladgformation is firstly localized in the
valley and behind the topographic crest (blue aufé 3-21b) along two master faults that
appear simultaneously in the model involving theirenmassif (Figure 3-21b’). In the
intermediate deformation stage a Deep Seated Lided@iereafter DSL), embedded in the
previously formed Deep Seated Gravitational SlopsfoBnation (hereafter DSGSD), is
triggered involving the Grossgufer hillside (green Figure 3-21c). This DSL is quite
complex and composed by 4 distinct units whicheslidwn coherently (Figure 3-21c’). At
this moment the non elastic deformation is mairdgaanmodated along / by the complex
rupture plans of the DSL and no more along / bytw previously formed DSGSD rupture
plans.

For an advanced deformation stage a second d&&ieis triggered (Figure 3-21d).
The first DSL become much more complex with theuoence of new fractures delimitation
two new units. Some of these new fractures contmectwo imbricate DSL forming a huge
sliding unit. The plastic deformation is essenyi@tcommodated along this structure which
becomes the guiding structure of the rupture ofhiliside. Along this rupture plan a brittle-
ductile transition zone appears (Prandlt prisre®ethardt et al.2004).
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Figure 3-21: Experiment 1. (a) Initial homogeneous m  odel view from above. (@’) corresponding cross

section. (b) view from above at an early stage of e volution. (b”) corresponding cross section. (c) vie w from
above at an intermediate stage of evolution. (¢’) ¢ orresponding cross section. (d) view from above at an
advanced stage of evolution. (d’) corresponding cro ss section.
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3.4.5.2 Experiment 2 (Figure 3-22a and 3-22a’): Blaalith

2 sets of same length factures.

Two distinct sets of same length discontinuoustin@s have been added to the
model: A sub horizontal one (N120 ; 30° NE), ansué vertical one (N165 ; 70° E). In the
first stage of the rupture a complex DSGSD, comgasehe Grossgufer area by four units,
involves the entire massif (Figure 3-22b). Simustansly a DSL, imbricate in the DSGSD, is
triggered (green unit on Fig. 5b). The cross sactiows a complex rupture pattern involving
the entire massif (Figure 3-22b’). The DSL is cosgu by two distinct blocs. On the cross
section the first bloc appears as triggered frora ohthe sub vertical fractures (Figure 3-
22b’) while the second one is initiated in the tggaphic depression before the crest. In the
intermediate deformation stage some of the preiegi$ractures propagate, delimiting small
blocs which slide down in the valley coherentlygiiie 3-22c and 22c’). In the advanced
deformation stage all pre existing fractures prepadgFigure 22d and 22d).
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Figure 3-22: Experiment 2. (a) Initial slightly frac
section. (b) view from above at an early stage of e
above at an intermediate stage of evolution. (c’) ¢
advanced stage of evolution. (d’) corresponding cro

tured model view from above. (a’) corresponding cro
volution. (b”) corresponding cross section. (c) vie
orresponding cross section. (d) view from above at
Ss section.
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3.4.5.3 Experiment 3(Figure 3-23a and 3-23a’): Moigh

5 sets of same length factures.

Three distinct sets of same length discontinuowukssa vertical fractures have been added to
the previous configuration: N150 ; 80° NE, NOHD; SE and NO80 ; 80° SE.

In the early stage of the failure, most of the fitagleformation is accommodated by a
DSGSD (blue on Figure 3-23b) involving the entirassif and by a DSL (laterally limited by
the NO8O fracture) located in the Grossgufer aggaefph on Fig. 6b). On the cross section
(Figure 3-23b’) we can see once again a complewprdeftion pattern with two DSGSD
rupture plans. The DSL is composed by two unitsfirét one in which some of the pre
existing fractures have propagated. And a secoeddefimited at depth by the connection of
the N120° fractures (Figure 3-23b’). This failueaches the topographic surface behind the
last pre existing sub vertical fracture. In theermediate deformation stage the first unit of
the DSL behaves as a rockslide (in green Figur8c3;2vith the propagation / connection of
most of the pre existing fractures, delimiting sitddcs that fall down in the valley (Figure
3-23c’). The second unit becomes independent fagnaimew sliding block in which the
fractures start to propagate. Finally in the lafodnation stage two consecutives rockslides,
affecting the Grossgufer area, are visible (Fig23d): A first one (compatible with the first
Randa event) in which all fractures have propagased a second rockslide just above
compatible with the second Randa event (Figure®}23
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Figure 3-23: Experiment 3. (a) Initial highly fractu  red model view from above. (&) corresponding cross
section. (b) view from above at an early stage of e  volution. (b’) corresponding cross section. (c) vie w from
above at an intermediate stage of evolution. (¢’) ¢ orresponding cross section. (d) view from above at an
advanced stage of evolution. (d’) corresponding cro Ss section.
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3.4.6 Discussion and conclusion

Our modeling approach provides a technique toyaeaB-D large scale rock mass
rupture due to pre existing fractures and assatiatepe deformation with realistic 3-D
topography.

Each tested configuration had lead to a comparmgéteral deformation of the entire
massif. A DSGSD had been obtained in each casén B8SD has not been observed on
the field but could be present as in other alpialiey such as the Tinée valleJofnard,2006;
Bois et al.,2008),. However differences between cases werbl@igi the lower / middle part
of the slope. Firstly initial slope morphology regreat influence on the DSL location (green
on figures 4, 5 and 6) whatever fracturation sistd his is due to stress concentration effect
exerted by the topograph$4vages and Varne$987;Kinakin and Stead2005;Bachmann
et al., 2006). Secondly, the addition of fracture sets tedifferent deformation patterns
(compare figures 4d’, 5d’ and 6d’) and limited tla¢eral extension of the DSL (compare
figures 5d and 6d). This demonstrates that thenpater topography is not sufficient to
explain the location of the 1991 Randa rockslidgusaece and that fractures sets play a
dominant role in the localization of the rupturetta base of the slope. Thirdly, the amount
and orientation of fractures sets have shown toobgreat influence not only on the
delimitation of the mobilized volume but also os kinematics.

As previously observed in 2-D modeBafs and Bouissowg010) fractures and their
density facilitate gravitational failure and haveat influence of the mobilized volume and its
kinematics. This is particularly true for the irghce of fracture sets not taken into account in
previous 2-D models. Indeed those sets have showave a main influence on the mobilized
volume and on the kinematics. This lack of realtys artificially overcome in previous 2-D
models by increasing the persistence of certaiorébly oriented joints. This was however
done without fields indications of such realityhi3 3-D study demonstrates that the doubtful
persistence of some selected joint is not necedsarsptain a rockslides sequence. The main
implication of this study is provided by the compan of the first experiment (homogeneous
case) with the two others (fractured ones). Indbexiclearly shows that fractures do not have
an influence on the global rupture of the massit, flay a major role in slope rupture and
control the kinematics of sliding. It also appetnat a rockslide sequence can be the result of

the interplay of topography and inherited strudtheterogeneities orientation.
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This tends to show that an accurate knowledgeaatdres orientation, and especially
their orientation at the surface, the density ofwoeks and their interplay at depth, is
necessary to understand deep seated gravitatenhakfmechanism.
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3.5 Article 4: Numerical modelling of the gravity-induced destabilization of

a slope: The example of the La Clapiére landslidsputhern France

A.l. Chemenda, T. Bois, S. Bouissou, and E. Tric

Publié a :

Geomorphology, vol. 109, doi : 10.1016/j.geomorpB202.025

3.5.1 Abstract

A finite difference two-dimensional model with HaskMohr—Coulomb properties
and topography derived from the DEM are used toodyce the La Clapiére landslide. The
principal factor defining the gravity-driven destaation of the model is a gradual reduction
in the cohesion. This reduction simulates a degi@udaf the material properties with time
because of weathering/alteration processes. Thasteedeformation, fracturing, and faulting
first occur at mountain scale and results in norfaalt formation causing crest sagging.
Later, the failure process is concentrated in theel part of the slope and leads to the
formation of a localized fault subparallel to tHepe surface at a depth of ca. 100 m. This
corresponds to the initiation of the La Clapienmedslide and its propagation upslope. A slow

crest sagging continues during the whole modelgiaot.

Key words: rock mass deformation; sagging; La Géapilandslide; weathering; numerical

modelling
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3.5.2 Introduction

Gravitational instability of topography resultsoh the interplay of different
processes. The most important seems to be the evaaghand alteration caused by climatic
factors and fluid circulation within the massif addpendent on the physicochemical and
mechanical properties of the rock (Hill and Rosemba 1998; Hall and André, 2001;
Pellegrino and Prestininzi, 2007). Both weathermgl alteration cause a progressive time-
softening (strength reduction) of the superficiatibons. Although the kinematics of these
processes and their variation with depth are pagitlgied, the softening is generally maximal
at the surface and diminishes with depth (Chigd@)1; Maréchal et al., 2003) where it is
concentrated along the fractures and faults (Migaeh Lidmar-Bergstroem, 2002; Wyns,
2002).

Ignoring the influence of other factors (e.g., Eugpatial and temporal scale tectonic
processes) on the slope evolution, we assume tlmsving conceptual model: the initially
homogeneous and stable mountain is subject to grgssive reduction of effective strength
because of rock weathering and alteration. Ultilgatais mountain should undergo inelastic,
gravity-driven deformation (damage) and macrofractuincreasing with time. The aim of
the present work is to model this deformation nucadly and compare the results with field
data. Lack of similarity would mean that the cortoap model is too simplistic and that in
reality other factors (e.g., structural heterogee® tectonic stresses, and more complex
mechanical properties) have a dominant role inrotiintg the gravity-induced deformation.

The well-studied La Clapiere landslide (Follacc88Z, 1999; Ivaldi et al., 1991;
Guglielmi et al., 2002; Casson et al., 2005; Lepaetral., 2005; Jomard, 2006) located in the
southern French Alps (Argentera—Mercantour massds chosen as a natural example
(Figure 3-23). The numerical models well reprodtige superficial landslide (its depth, size,
and along-slope position) and also reveal slowelastic deformation (normal faulting) at a

larger scale involving the whole mountain and rsglin crest sagging.

3.5.3 Geological framework

The La Clapiere slope (Figure3-24 and Figure 326aituated in the Tinée valley,
which represents the north-western edge of the miega—Mercantour metamorphic unit

(southern French Alps). The region underwent padgeld tectonic deformations during
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Variscan and Alpine orogenesis (Follacci, 1999)e Hastern side of the valley is mainly
made of weathered metamorphic units characterized N. 150-60° E. foliation (average
trend) (Bogdanoff, 1986; Gunzburger and Laumordéf2) with the dip varying with depth
(Follacci, 1987; Gunzburger and Laumonier, 2002tdileet al., 2003) in the landslide area
(Figure. 3-25c).

The La Clapiére landslide overlaps the Quaternbuyial deposits of the Tinée River
and can be considered as a highly permeable fexttuwservoir drained at the bottom by a
group of perennial springs (Figure 3-24). The wHhHaeClapiére slope can be divided into a
low uncompressed zone at depth and a decomprelsgjbly fractured toppled zone where
tensile crevices create linear drains with estichdigdraulic conductivity K ranging between
102 and 10° m/s (Figure 3-24).
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Figure 3-24: Structural and hydrological framework o f the La Clapiere landslide (simplified after Gugli  elmi
et al., 2005). 1, La Clapiére landslide; 2, uncompr essed toppled zone

(10'3 >K>10" m/s); 3, low uncompressed zone (10 ¥>K>10" m/s); 4, major normal faults; 5, minor faults;

6, thrust fault; 7, old scarps; 8, present day scar  p; 9, crevices deposits

(10'2 >K>107 m/s); 10, debris flow; 11, velocity vector with 199 6 annual velocity value; 12, perennial

spring with water table flow rate, n is the number of the spring, a is the minimal, and b is the maxim  al flow
rate values in I/s.
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The slope is fractured by three nearly verticas sdéttectonic faults, trending N. 010°
E.—N. 030° E., N. 080° E.—N. 090° E., and N. 116/E.140° E. (Figure 3-25). The details of
faulting in the present landslide area are showhigure 3-25b. The material in this zone is
intensively weathered to depths of at least 200og(i@Imi et al., 2005) and hence underwent
mechanical degradation, although no quantitatif@nation about this is available.

Figure 3-26 shows that in 1938 the La Clapierelstide was at its very initial stage.
The recent activation of the deformation, whichhadoly shaped the current sliding unit,
started in 1950-1955 with the sliding velocity mexsively increasing to the maximal value
of 6 m/year in 1987. After that the velocity desed and varied with time from 4 to 2 m/year
(Guglielmi et al., 2005). It is not homogeneousaglthe slope either (Casson et al., 2005; see
also Figure 3-24). According to the geological dMarrien-Soukatchoff and
Gunzburger, 2006) the landslide propagates upsleipeh can also be seen in Figure 3-26
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Figure 3-25: The Clapiére landslide. (A) Photo of th e landslide; (B) simplified geological section (fro m
(Jomard, 2006)) along the profile AA’ in Fig. 2A; ( C) toppling of the foliation in the landslide area

(simplified and modified after (Gunzburger et Laumo nier, 2002)). 1, metamorphic basement; 2,
sedimentary deposits; 3, the La Clapiere landslide; 4, the foliation. BB’ corresponds to the topograph ic
profile used in the numerical models.
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Figure. 3-26: Snapshots of the La Clapiére zone show ing the landslide evolution from 1938 to 2001. The
1938 picture is taken from a postcard provided by Y . Gunzburger. The 1952 to 2001 photos are from the
Web site:

http://www.lithotheque.ac-aixmarseille.fr/Affleurem ents_PACA/clapiere_06/CLAP_HISTOIRE.htm.

151



3.5.4 Numerical modelling

Accurate numerical simulation of gravitational adsitity (as of any other physical instability)
is a delicate exercise. It requires applicatioradtime-marching” explicit solution scheme.
Such a scheme is implemented in the dynamic, folifference calculation code

FLAC3D. This code also uses mixed-discretizationizg technique that is believed
to ensure accurate modelling of plastic collapsel$oand plastic flow (Marti and Cundall,
1982). Therefore FLAC3D has been chosen for theemigad simulations presented below.

3.5.4.1 Setup of numerical simulation and the ctutste

model:

We simulate the gravity-driven, plane-strain defation of a twodimensional model
with roller boundary conditions along the modeltbot and the vertical borders (Figure. 3-
27a). Such boundary conditions are typically usedhie numerical models of landsliding
(e.g., Helmstetter et al., 2004; Ambrosi and Cro2@06; Hermanns et al., 2006). These
conditions imply that at the timescale of the psscender consideration (landsliding), the
tectonic horizontal displacement is negligible. Teetonic stresses are ignored as well. The
vertical boundaries themselves are set at the walled the crest axes, which are thus
considered as the axes of symmetry: the underlggspmption is, strictly saying, that the
topography is periodic and that the model corredpoto its half-wavelength. The roller
condition at the model bottom means that the mbdabm is free to move in the horizontal
direction that simulates the effect of the infibytéhick object: the model bottom, which is an
artificial (not natural) boundary, is not attacitedhe infinitively rigid basis (is not fixed) but
to the infinitively thick substratum with the sarakastic rigidity as the model. Because it is
infinitively thick, its resistance to the horizohthsplacement of the model is small.

The model topography (free surface) is extractechfan SRTM file (referred to as
SRTM_38 _04), along the profile BEefined in Figure. 3-25a.
The model has homogeneous elastic-plastic progeat@scribed by Hooke's equations:

d05_+ﬁ

d‘giie = 9
K 2G

(1)
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and the Mohr—Coulomb yielddij) and plastic potentiab(cij) functions:

f=0,-0,N, —2¢/N, (2)
®=0,-0;,N, - 2/N, -

e s
where N, =1 s!nq), N, =M,
1-sind 1-siny

, =0; —d;0 is the stress deviatorg; is the

is the mean stresk, andG are the elastic bulk

: 1
Kronecker deltag; is the stress,o =§a--

and shear moduliig; are the principal stresses; <o, <o,; the compressive stress is
positive, ¢ is the cohesion, ¢ and ¢ are the internal friction and dilatancy angles,
correspondinglyg; is the elastic strain,j = 1, 2, 3, the repeated subscripts imply summation

The increments of inelastic (“plastic”) strains defined as

deP = 2 92 )
1) 60‘ij

where dA is non-negative scalar function found at eachutaton step by substituting the

elastic trial stresses into the yield condition)(Ehe total strain increment is

de; = dej +de} (5)

The history of inelastic deformation is tracked idgrthe calculation using the effective
inelastic shear strairy® :J'(Zde;?dq]f’ )¥? where de = de? —%djdsﬁk (k =1, 2, 3). This

parameter characterizes (is proportional to) théerred damage degree (e.g., Chen and Han,
1988).

The grid zone size (the spatial resolution) is 20Bacause the code uses an explicit
calculation scheme, the time step is very smallitbdoes not have meaning of the real time
in quasistatic (noninertial) calculations performed this work. The model is initially
elastically equilibrated under the gravity forcettwihe following parameter values: the
Young modulusE = 20 GPa, the Poisson ratio= 0.23, and the densiy = 2700 kg/m
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(Merrien-Soukatchoff et al., 2001; Willenberg, 2D0After this, the internal friction angie
was set to a certain value (different in differembdels). Very little data are available for
they values. The authors are not aware of such datthéogneisses. For the sedimentary
rocks at low mean stress (corresponding to theitiond at the mountain scalely varies
from slightly positive to slightly negative valuéd/ong et al., 1997). This justifies the fact
that most authors dealing with the mechanical amslgf landsliding assumg to be zero or
do not take this parameter into account at all. (degrrien-Soukatchoff et al., 2001; Ambrosi
and Crosta, 2006; Hermanns et al., 2006; Merrieamk&choff and Gunzburger, 2006). Such

an assumption is also made in most geotechnicéicafipns and it was adopted in this study.

The initial cohesionc,, was chosen so that the initial (after equilibrafistress-state of
the model is close to the yield surface, but stithe elastic domain. This value thus depends
on ¢ (the greatewr is, the smaller the,;, value will be) and is not defined by the laborgtor
measurements. During cycling (a model run),is incrementally reduced throughout the
whole model, whileg is kept constant. In different model rugsyaried from 15° to 50°. We
present in detail the most “successful” model, atip= 30° and glance through the results of

the others.

3.5.4.2 Results:

The preliminary numerical analysis showed thatneeo to maintain the model under quasi-
static conditions and have stable results (witlpeesto the cohesion incrementsvalue),
Ac must be < 0.4 (where c is the current value of the cohesionmducycling) and should be
applied each time the inelastic deformation is géab (the new reduction in cohesion is
applied when the inelastic deformation caused byptievious ¢ reduction has ceased).

Figure 3-27 presents the numerical model rup &t 30° and,, =11 MPa. At the initial

stages of the model evolution, the inelastic detdrom concentrates under the valley axial
zone at depths of < 300 m (we will call such dephallow) and under the summit zone
where the deformation rapidly localizes along twea bands (normal faults) crossing the

whole model from the base to the surface (Figu&I83+to Figure 3-27d).
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Figure 3-27: Evolution of the numerical model for q¢= 30° during progressive reduction of the cohesion.

(A) setup; (B) to (G) stages of the model evolution  ; (H) deformed grid corresponding to the stage (G) and
showing the bending (toppling) of the initially ver tical grid lines. Color palettes correspond to the

accumulated inelastic deformation j7prepresentative of the material damage.

This latter deformation/faulting (which we call g¢eauses sagging of the mountain summit
zone.

The deep normal faulting starts att0 MPa. When c is reduced to ~1 MPa, the
failure is concentrated in the lower part of thepsl and propagates from the valley axial zone
up along the slope. This results in the initiatmfha localized fault at a depth of ~100 m
(Figure 3-27d and Figure 3-27e). The fault therppgates downslope (Figure 3-27f). At this
stage, the value of the cohesion is ¢=0.063 MPainDufurther reduction of c, the

fracturing/failure propagates upward (Figure 3-27Af)the last stage of the model evolution
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in Figure 3-27g and Figure 3-27h=0.03 MPa. At this stage the deep normal faultinthi
thickest part of the model and the associated seggjing remain active, but the displacement
along the faults is more than two orders of maglatslower than the sliding at shallow depth.
Increase of the internal friction angle in the nuica models results in a progressive
reduction of both horizontal and vertical sizesh# sliding shallow unit (Figure 3-28); and at

@> 45°, the shallow sliding does not occur at allefeatc = 0). But deep normal faulting
resulting in crest sagging is still active (it istrdisplayed in Figure 3-28b as thé value

along these faults is more than two orders of ntageiless than along the shallow faults). On

the contrary, reduction of results in an increase of the sliding unit sizgFe 3-28). The

maximal depth of the sliding surface increases t60~th, and the deformation pattern in
general becomes different: a deep thrust fault $oimthe lower part of the valley (Figure 3-
29a) before and during the shallowsliding (one sar also a small landslide upslope in
Figure 3-29b). The displacement along this faultifies the adjacent topography (before the
fault formation, the altitude of the future fautire was 1168 m but afterward it was 1228 m).

Figure 3-29presents one more model with simple linear slogp®goaphy and the
same mechanical parameter values as in the firdehoFigure 3-27 The shallow landslide
does not occur in this case. This result shows tkéitively small-scale topographic
fluctuations/ irregularities play a crucial roletmggering shallow instabilities. The reason is
because these topographic features cause the simggtions of the corresponding
wavelength that result in local satisfaction of t@ndition (E2) in certain places. Once
initiated, failure will propagate according to thexistent stress field. Without small-
wavelength (compared to the entire slope) topodgcapiegularities, the variation of the stress
field along the slope is gradual and failure isyopbssible in the areas with maximal and
minimal horizontal stress that are located, cowadmngly, in the valley axial and summit

zones (as is the casehkigure. 3-28.
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Figure 3-28: Two stages of the model runat ¢ = 25°: (A) ¢ =16%x10°Pa; (8) ¢ =2x10"Pa. The
large-scale normal faults are not seen in Fig. 3B, but they are still active. Grey-level palettes corr  espond
to the accumulated inelastic deformation )7p .
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Figure 3-29: Model with idealized linear topography ~ runat ¢ = 30° until ¢ =1X 10°Pa. Grey-level

palettes correspond to the accumulated inelastic de formation )7p.

3.5.5 Discussion and conclusions

The simple and robust constitutive model withawéia softening or hardening and
with homogeneous reduction in cohesion with time been chosen to define the first-order
deformation pattern of the gravitationally destiaimlg slope. As expected, this process is
affected by both the slope material properties twedtopography. For the topography of the

La Clapiére slope, the most realistic results poad to an internal friction angle of about
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30°. For this value, the maximal depth of the sivalfailure/sliding surface in the model

(Figure 3-27) is approximately the same as in mafirigure 3-25b) of ca. 100 m. The

value close to 30° was also measured in the latmyrdor the rocks from the studied site
(Merrien-Soukatchoff et al., 2001; Willenberg, 2D0dnd estimated from RMR values
provided by ground mapping and Schmidt hammer té&sanzburger and Merrien-
Soukatchoff, 2002; Gunzburger et al., 2005). A nwgial conclusion that follows is that the

scaling factor for this parameter is equal to they( ¢ is scale-insensitive and practically the

same for a rock sample and a rock mass). The m#estrength or the rock mass (hence,
cohesionc) is known to be strongly scale-dependent (Aro@871 Hoek and Brown, 1997;
Verman et al., 1997) and therefore cannot be deéridaectly from the laboratory
measurements. It can be estimated from the modelésults. The along-slope lendth of
the La Clapiére landslide is 1400 m on averag¢éhénmodel in Figure 3-26, thgarameter is
IMo=1250 m at stage (F) angoe=1900mat stage (G). THe value is attained in the model
between these stages, but closer to the staggume 3-26f that correspondsds0.063 MPa.
This value can be assumed as the minimal effectiyesion of the rocks in the La Clapiére
site. The maximal cohesion value at which the |adésinitiates in the model is, as
mentioned, ~1 MPa. Gunzburger and Merrien-Soukat¢R0602) determined the cohesion of
the rocks for the La Clapiere site, using RMR mdtiogy, to be 0.24 MPa. A direct
laboratory testing of late alpine gneiss sampletdgic=16 MPa for intact and=2 MPa for
weathered rocks (Willenberg, 2004). Ttealues derived from the numerical simulations are
thus generally smaller than those measured onroelk. This agrees with the well known
fact that the strength (cohesion) measured inagherhtory on a small rock sample is typically
considerably larger than the effective strengtht tfzaracterizes a rock mass (Hoek and
Brown, 1997). The lowc values obtained from the numerical simulationsulteBom the
“homogenization” of the material properties in tmeodel. In reality, they are very
heterogeneous, especially because of the presdntactures and faults where can be
reduced virtually to zero (Hajiabdolmajid et al.002). The fracture/fault sets can be
introduced into the model (if of a tectonic origio) generated by the gravity force as the
result of a constitutive instability (Chemenda, 2P future more elaborate models.

As in the model in Figure 3-27, the La Clapieredslide was initiated at its lower part and
then extended upslope to its present limits (Follad987; Merrien-Soukatchoff and
Gunzburger, 2006). The model also reproduces thglitg of the foliation associated with

the landslides in different regions (Hoek and Bra991), including that of La Clapiere
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(compare Figure 3-25c¢ and figure 3-27h). In theetatase, this feature, however, is believed
to be caused by the Oligocene—Miocene folding (Burger and Laumonier, 2002).

In conclusion, a good numerical reproduction of thesen landslide using a robust model
(without any complications introduced to fit thetajashows that this approach has good
potential for modelling landsliding. As a first apgimation, the slope destabilization does
not seem to be sensitive to structural and mechbheterogeneities (that are usually not well
constrained), at least in two dimensions. On thetreoy, this phenomenon is sensitive to
slope topography and to effective mechanical ptoggerThe internal friction to be usedthe
model can be taken directly from the laboratory sneaments. The effective cohesion vaiue
is not well constrained by the measurements; ¢oisstrained by the models themselves that
provide the c value at which the instability igtigied. The fact that this value

(~1 MPa in the case of the La Clapiere area) isiwitfie range of the measured values (0.2
and 2 MPa) further supports the approach used.

It follows that it can predict quite reliably thées where the destabilization may occur and
explore its future evolution. The reported resiudtgoport the deep normal faulting and
associated sagging/sacking previously obtainedhenphysical models (Chemenda et al.,
2005; Bachmann et al., 2006) in which virtually tlsame principle (a progressive
homogeneous reduction of the cohesion) was appbedestabilize thé'mountain”. The
model geometry, properties of the analogue matearad boundary conditions at the model
bottom (which was partially coupled to the rigidsbawere, however, not the same as in the
presented numerical simulations. Therefore thel@halLa Clapiere-type) landslide was not
generated in the physical models. It was not geeeérna the numerical model Figure 3-29
with idealized linear slope topography (the sameéake physical model) either. The rate of
the sagging (of the displacement along the deemalofaults) in the numerical models is
much less (more than one to two orders of magnjttiten that of shallowlandsliding. The
timescale is very different as well: the normallfimg and associated sagging in the presented
models start well before and continue after thdl@lalandsliding. One can suppose that

many shallow events can successively occur duhiagontinuing sagging.
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3.6 Modeles Numeériques 3-D du secteur de Randa (\&#d, Suisse)

Au vu des résultats obtenus via les modéles ngesien deux dimensions présentés
dans l'article précédent, il apparait que I'alté&nmatphysico-chimique d’un massif associé a la
topographie de premier ordre, peut conduire a stadiéisation globale (formation d’'un plan
de rupture profond de type DSGSD). Mais il semldpendant que la formation du DSL
observé (assimilé dans l'article au glissement @é€lapiere) soit la conséquence du réle tenu
par la topographie de second ordre sur la répartiies contraintes (Savage et al., 1985 ;
Savage et Swolfs, 1986 ; Pan et al., 1994 ; Paal.etl995), en plus de I'affaiblissement
mécanique du modele. On peut se demander si uttateglentique serait obtenu avec des
modeles tridimensionnels. Nous aurions pu fairerdedeles numériques en trois dimensions
du secteur de La Clapiére mais nous avons préfédgliser le site de Randa ou les deux
éboulements de 1991 se sont produits a l'intexsectie deux vallées perpendiculaires.
“L’effet 3D” y est donc plus important a priori.

Afin de répondre a cette question, une série deemednumériques trois dimensions
représentant un secteur de 10 kilometres de lang@ lslometres de long, centré sur la falaise
du Grossgufer (Matter Valley prés du village de &RanValais, Suisse) ont été produits au
moyen du code de calcul en différences finis FLAL 3

La topographie initiale imposée au modele proviemb MNT d’une résolution spatiale de 90
metres. Différents modeles ont été réalisés eariaigarier a chaque fois la taille des mailles
dans le but de déterminer le nombre minimum d’élémaécessaires (dans le cas présent les
éléments sont des “bricks”) afin que le résultdenb soit indépendant du maillage. Il a ainsi
éte déterminé qu’a partir d’'une taille de brickQfemetres le résultat devient indépendant du

maillage (Figure 3-30).

Figure 3-30 : Modele numérique 3-D a topographie ba  sée sur un MNT de résolution 90 m du secteur de
Randa (Valais, Suisse) réalisé au moyen du code de ¢ alcule en différences finis FLAC 3D.

167



Le maillage ainsi obtenu se compose de 150 480egitniricks. Pour un tel modele en trois
dimensions comportant autant d’éléments le tempsabbeil peut s’échelonner entre 4 jours et
une semaine (en fonction de la valeur des paramgtéeaniques initiaux tels que cohésion et
frottement interne).

Les propriétés mécaniques initiales imposées anceeles ainsi que le mode de chargement
sont ceux donnés au chapitre 2. Ainsi la valeuiaiei de cohésion de ces modéles a été fixée
a 10 MPa, et deux valeurs initiales de frottemetarne ont été imposées (10° et 30°).

Une synthése des résultats obtenus pour ces caatimus est présentée ci apres (Figure 3-
31). Dans le cas d’'un modéle a faible frottemetdrime (Figure 3-31a) nous pouvons Voir
I'apparition d’une faille profonde qui se propagepdis la base du modeéle jusqu’en surface et
arréte son évolution assez tét, ainsi que deube$adl pendages opposés de part et d’autre de
la vallée. C’est sur ces deux derniéres failles kpssentiel de la déformation se localise
jusqu'a ce que le code de calcul ne puisse plusiregr. Ceci provient du fait que la
déformation maximale sans rupture du maillage atéinte.

Dans le cas d'un modéle ayant une plus forte vatleufrottement interne, nous pouvons
constater un "schéma de déformation” compléeteméateht (Figure 3-31b).

La figure 3-32 présente I'évolution complete dedédormation de ce type de modéle.
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Figure 3-31 : Evolution de la rupture d’'une partie d e la Matter Valley (modéles centrées sur la falaise  du

Grossgufer, Valais, Suisse) pour une cohésion initial e de 10 MPa et un frottement interne de (a) 10°et( b)
30°.

169



10 000 cycles 40 000 cycle

20 000 cycles

50 000 cycles

30 000 cycles

dernier cycle
avant rupture de
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Figure 3-32 : Evolution compléete d’'un modele numériq ue trois dimensions dont la cohésion initiale vaut
10 MPa et le frottement 30°depuis I'apparition de | a rupture jusqu’au dernier stade de calcul possible

La déformation se localise dans un premier temps dia vallée en pied de versant
(10000 cycles). Puis une faille profonde se crd@m@omb de la créte topographique du
modele (20000 cycles) a la maniére d'un DSGSD (Begin et al., 2009). Dans un troisieme
temps un second plan de rupture profond a pendagesé au premier commence a se former
(30000 cycles). Le premier plan de rupture formé&c@demment se propage en profondeur et
en surface pour ressortir derriére la créte. Poerdeformation plus avancée (40000 cycles)
le second plan de rupture se propage égalemenbéngdeur et en surface. Enfin a partir de
50000 cycles I'essentiel de la déformation se Iseahon plus sur ces deux plans de rupture

profonds, mais sur la pente au niveau de la fathus@rossgufer.

Une coupe perpendiculaire a la vallée et passantlepanilieu de la falaise du

Grossgufer a été réalisée pour le dernier cyclealeul possible (Figure 3-33). Sur cette
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coupe nous pouvons voir que la profondeur maxingteinte par la rupture (mesurée
verticalement depuis la surface du modele et re@iféchelle) se situe entre 200 et 250

metres de profondeur.

Figure 3-33 : Coupe d’un modele numérique 3D a 30°  de frottement interne réalisée pour le dernier cycl e
de calcul possible et passant par la falaise du Gro  ssgufer et perpendiculaire a la vallée.

Ces résultats tendent d’'une part a confirmer ceatermus via les modeéles en deux
dimensions du versant de La Clapiere. En effetecftis-ci encore le modéle donnant le
résultat le plus cohérent avec I'analogue de terest celui ayant une valeur de frottement
interne de 30°. De plus, cette valeur de frottenm@etne est conforme avec celle obtenue par
essais mécaniqgues sur les Gneiss de Randa (Wilterib@04). Ceci tend encore une fois a
montrer que le frottement interne semble étre uarpatre assez peu sensible a I'échelle (la
valeur mesurée sur un échantillon ne doit diffépee faiblement de celle qui s’applique a
I'ensemble du massif).

Toutefois, méme si la zone mobilisée est compatktr |la réalité, la cinématique de
la déstabilisation est elle incorrecte. En effetmodele numérique montre ici la formation

d'un DSL (Figure 3-33) et non une séquence d'éhmriés successifs comme a Randa.

Ces résultats peuvent étre comparés avec ceux usbtem deux dimensions par
Eberhardt et al. (2004) (Figure 3-34).
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Figure 3-34 : Modele numérique en éléments finis de  la falaise du Grossgufer d’aprés Eberhardt et al.
(2004), présentant la déformation cisaillante (&) et le déplacement horizontal correspondant (d X)-

Contrairement & nos modeles, ces auteurs constdégmendiminution de la cohésion et une
augmentation de la friction afin de simuler un endmgement progressif de la matrice
rocheuse (i.e. une rupture progressive des pomtseux entre fractures), comme il a été
proposé par Hajiabdomaljid et Kaiser (2002). Cettalification des parametres cohésion et
frottement interne est fonction de la déformatitasfique cumulée (Figure 3-35).

12 7 T 50
E 10 *\ A —- = = = = — & -+ 40 ~
E" \ / o C ¢ To T30 %
£ 6 y (MPa)| (°) |(MPa) g
= \ 0 10 5 1 =
= 7 T2 §
E 4 \ 0.001 1 20 0.1 2
'g / 0.002 0.1 40 0 -E
= -
s o 2\ 0.005 | 0.01 40 0 410
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0 T ——p— T T + 0
0 0.001 0.002 0.003 0.004 0.005

plastic shear strain

Figure 3-35 : Diminution de la cohésion et augmenta  tion du frottement interne due a 'augmentation de

'endommagement (visant a simuler une rupture progr essive des pont rocheux) d'apres Eberhardt et al.
(2004).
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La profondeur des ruptures obtenues varie entreeB200 metres, ce qui est compatible avec

celles que nous obtenons.

Il apparait donc qu'avec des valeurs de frottenmaetne tres différentes (30° et pas
de variations dans notre cas, tandis qu’Eberhardil.econsiderent une augmentation du
frottement depuis 5° jusqu’a 40°) nous obtenons déstabilisation du modéle numérique
quasi identique dans un cas et dans l'autre.

Il convient cependant de considérer que, bien lggedéplacements présentés par
Eberhardt et al. (Figure 3-34) semblent cohéreves s données de terrain, quelques points
restent discutables : d'une part la zone consid#Eéees auteurs est bien plus petite que celle
considérée dans nos modéles (moins de 1 kilomeétwe les modeles d'Eberhardt et al.
comparé a 9 kilometres pour nos modeles). La comddux limites induite par de si petits
modéls tend a introduire biais, se traduisant per econcentration des déformations au pied
du plus haut relief du modele. D'autre part la gypphie considérée par ces auteurs, qui est
une vision simplifiée (suivant une coupe de Sclnét al. (1993)), n'integrent pas toute la
complexité topographique de premier et de secoddeoiPourtant, au regard des résultats
présentés en figure 3-32 et 3-33, il apparait guepographie de premier et de second ordre
joue un réle important. En effet, si la topograptiéepremier ordre couplée a la réduction de
la cohésion du massif permet d’entrainer la dégabon de ce dernier et d’expliquer la
formation des plans de rupture profonds, ces sgurmetres ne suffisent ni a expliquer a eux
seuls la seconde déstabilisation du modéle (foomatu DSL) ni le volume mobilisé par cette
derniere. Cette déformation apparait comme duet@plagraphie de second ordre, ce qui est
en accord avec les résultats obtenus par Bachmtaah €006). Ces auteurs ont en effet
montré l'influence de vallées dites secondaireslawiéstabilisation de second ordre d'un
massif rocheux. Et d’autre part conforme au résdiiamodéle physique homogéne du méme
secteur, et présenté a l'article 3. Ce qui tendo@fiener, dans le cadre de ce modéle
numérique, que la localisation de la déstabilisatia niveau de la falaise du Grossgufer est

du a I'action combinée de l'altération et de ladggaphie.
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Chapitre 4 : Discussion et
perspectives
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Ce chapitre va étre présenté en deux parties.
Dans une premiére partie nous allons revenir ssrpléncipaux résultats obtenus afin
d’approfondir certains points.

Enfin, des perspectives d’études découlant degpre&sravaux seront présentées.

4.1 Synthése des résultats

4.1.1 Influence des parameétres propres au(x) régedude fractures

Les résultats obtenus, tant en deux dimensionsl@gamodéles physiques grande
échelle du versant de La Clapiere ou de la faldis&rossgufer) ou en trois dimensions ont
montré que les parametres propres des failles ®fraetures conditionnent a la fois le type et
la cinématique de la rupture. Il s’agit d’'un réaulimportant car la cinématique d'un
mouvement gravitaire influe fortement sur I'alédumal associé.

Quatre principaux parametres propres aux faillésaetures ont montré un fort contréle sur la
nature du mouvement de terrain déclenché, son ample. le volume qu’il mobilise) et sa

cinématique :

Le premier de ces parameétres a considérer estritation de ces structures. En effet
selon que les structures sont ou non orientéegdhlament par rapport a la pente (qu’il
s'agisse donc comme expliqué au chapitre 1 d’'uméepeataclinale ou anaclinale) la rupture
va pouvoir plus facilement mobiliser de granduvoés (pente cataclinale) ou au contraire la
pente va étre moins facilement déstabilisée (paméelinale).

Les résultats obtenus via les modéles physiquesogn dimensions du secteur de
Randa montrent qu’en ne considérant que les stegfavorablement orientées par rapport a
la pente (Figure 3-21) telles que les séries duras N165 ; 70 E ou N120 ; 30 E (Figure 3-
18) le volume mobilisé lors de la rupture du massif bien supérieur a celui d'un cas de
figure intégrant aussi les séries de fractures sa@unir pas du tout) favorablement orientées
par rapport a la pente (Figure 3-22) telles quesé®es orientées NO50 ; 80 SE ou N08O ; 80
SE (Figure 3-18). Pour s’en convaincre le lectestiii@ invité & comparer les figures 3-22d et
3-23d.
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Donc ces structures, de par leur orientation, goittparticiper a la propagation de la rupture
(si elles sont favorablement orientées), ou auraoeten limiter I'extension latérale, et donc

le volume mobilisé.

Le second parameétre est la géométrie en profordb=ufailles et fractures affectant le
versant ou le massif. La déformation du massifldstruptures associées) tant en surface
gu’en profondeur va étre fortement guidées paétanggtrie des failles et fractures.

En effet, les résultats obtenus via les modelesigbhgs deux dimensions du versant de la
Clapiére ont montré une grande sensibilité a carpetre. Dans le cas de failles listriques il
est apparu non seulement que la profondeur du paiftexion (et donc la géométrie) des
failles avait une influence sur le schéma globati@®rmation du massif, mais que de plus ce
parameétre exerce un contrble sur la cinématiquenduvement a I'échelle du versant, se
traduisant soit par la formation d'un DSL (Figur&l)3soit par une rotation des différentes
unités individualisées par les failles (Figure 348 plus, dans le second de ces deux cas la
déformation globale du massif tend a se faire suiva plan de rupture profond (DSGSD) ce
qui se traduit par un soulevement lent et continufahd de la vallée, tandis que dans le
premier cas la déformation profonde se traduitipdormation d’'une fracture subhorizontale
(pouvant faire penser a un plan de chevauchemAntgchelle humaine ceci a une forte
incidence en terme de risque naturel associé aoopiEne. Compte tenu du fait que dans le
second cas la déformation est lente, progressiveminue (aussi bien pour le versant que
pour le massif), elle représente une menace fadbleontrario dans le premier cas le

déclenchement d’'un glissement rocheux (type DShwésente une plus grande menace.

Le troisieme parametre est la persistance desdaél fractures. Les résultats des
modeles physiques en deux dimensions de la fathis8rossgufer ont permis de mettre en
évidence que I'augmentation de la persistance mesufes tend a faciliter la déstabilisation
gravitaire d’'un versant. En effet, la résistandeative en compression a I'échelle du massif,
o, augmenteavec l'augmentation de la persistance des fract(cette résistance vaut 11
MPa pour un modele homogene, 13 MPa dans le cas usant dont 'ensemble des
fractures ont la méme taille et 14 MPa dans le @ascertaines fractures sont plus
persistantes) ce qui, compte tenu du critéere ddasité donné au chapitre 2, implique que

hY

I'accélération nécessaire a la déstabilisation chdéte homogene est supérieure a celle
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nécessaire a la déstabilisation d’'un modele fréctiar déstabilisation la plus facile étant celle
d’un versant intégrant des fractures plus perdistan

De plus, les résultats ont également montré quedaure a tendance a se localiser sur les
joints les plus persistants, qui constituent dasegade faiblesses majeures dans le modele.
Pour s’en convaincre le lecteur est ici invité enparer les figures 3-15b et 3-16b. Il apparait
clairement que la déformation se localise en pgosur les fractures initiales les plus

persistantes.

Ainsi l'interaction de ce parametre “persistance®@ le parametre orientation des
structures peut amener a un pré-découpage du veraHaiblissant et préparant le versant a
la rupture et ceci d'autant plus que la persistagera importante (Goodman et Shi, 1985 ;
Sartori et al., 2003)

Le quatrieme parametre est la densité du réseduadeires. Les résultats obtenus
grace aux modeles physiques du secteur de Ramdartadeux qu’en trois dimensions, ont
montré que l'augmentation de la densité d'un résgauractures entraine non seulement
I'affaiblissement mécanique d'un versant (qu’il gsbssible d'estimer au moyen du
Geological Strenght Index (Hoek 1994, Hoek and Brd®97, Marinos and Hoek, 2000)
mais aussi, et ceci est moins trivial, que la noopagation d’'une fracture ne signifie pas
I'absence d’effet de cette derniére. Ceci s’ex@igar le fait que les perturbations du champ
de contraintes dues a la présence d’une fractureepé entrainer la rupture sur une fracture

voisine qui n'aurait pas éteé sollicitée sans laene&e de ses voisines.

Tous ces éléments tendent a démontrer que I'étwtendouvement rocheux (s’étant
activé, ou présentant un risque d’instabilité aggrée peut se borner a simplement considérer
le versant affecté. Il est nécessaire de considéresemble du massif. De plus les structures
héritées telles que les failles et les fractureseid non seulement étre connues en surface

(nombre et orientation) mais aussi (et surtouprafiondeur (géométrie et persistance).
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4.1.2 Influence de la topographie

Les résultats obtenus dans le cadre de cette thdsegalement montré que la
topographie initiale joue un réle non négligeatdeslla rupture d’un massif rocheux.

En effet, quelque soit le modeéle réalisé (physiou@umeérique, en deux ou trois dimensions)
nos résultats montrent systématiquement une dynemig déformation de type DSGSD,
avec formation d’'un plan de rupture profond, efi@mdent de la créte et surrection du fond
de la vallée (particulierement bien visible danscés de modeles physiques homogénes
simplifiés en deux dimensions).

Dans les modéles a topographie plus complexe @'dst intégrant un plus grand
nombre d’irrégularités de surface tels que des seimet dépressions locaux compris entre la
créte et la vallée principale) l'influence de lgpagraphie se traduit non seulement par la
formation d’'un plan de cisaillement profond type ®&D, mais en plus il est possible
d’'observer la formation de ruptures gravitairesspwperficielles de type DSL (modéles
numériques homogenes en deux dimensions du vededrd Clapiére ainsi que les modeéles
numeriques et physiques homogenes en trois dimensio secteur de Randa). Les fractures
jouent aussi un grand role sur la cinématique ebleme mobilisé comme cela a été décrit au
paragraphe précédent.

Il est donc raisonnable de dire que l'interacti@enla topographie initiale d’'un secteur
et de la fracturation pré existante associée fagdd rupture du versant considéré. Toutefois
on peut se demander quelle est la profondeur éisteque d'influence d'une irrégularité

topographique.

4.1.3 Influence de l'altération

L’efficacité des processus d’'altération va déperl plusieurs parametres qui sont :
les conditions climatiques locales et les paramsétnécaniques initiaux des roches (Selby,
1993), de la topographie des versants (pouvardiert des variations spatiales d’altération)
et de I'état de pré-fracturation des massifs (Gedral Scheidegger, 1969 ; Durville and
Lacube, 1992).

Dans un premier temps, afin de ne pas rendre taictbp lourd et en I'absence de
données de terrain, seuls les paramétres mécaregleesopographie initiale réaliste ont été
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pris en compte dans des modeéles numériques (en atetrris dimensions). Ces modéles
n'intégrant aucune hétérogénéité préexistante somc des milieux mécaniqguement et
lithologiqguement homogéenes. Afin de simuler I'antide I'altération physico-chimique une
réduction de la cohésion indépendante de la prefaona été appliquée.

Ceci a permis de montrer que l'altération physibonique d’'un massif est un processus
capable d'entrainer la rupture gravitaire profortde ce dernier (formation d’'un plan de
rupture profond de type DSGSD tel que montré pafitrres 3-27 et 3-32). De plus l'action
conjointe de cette altération avec les effets togoigiques (discutés ci-avant) est de nature a

entrainer la rupture a I'échelle du versant.

Pourtant I'altération physico-chimique d’'un massi€theux est un parametre qui est
logiqguement dépendant de la profondeur. En effetpparait raisonnable de penser que les
roches en surface (celles qui sont le plus sujéitBérosion et aux conditions climatiques)
soient plus altérées que les roches en profond@apendant il convient de garder a I'esprit
que les failles et fractures affectant un massftsdes structures qui vont notamment
permettre la circulation des eaux météoriques,reti @ermettre aux processus d’altération
d’étre efficace en profondeur (Hill and Rosenbad®98; Hall and André, 2001; Pellegrino
and Prestininzi, 2007). Les failles et fracturesmptent de “concentrer” I'altération, cette
derniere se trouvant donc maximale au niveau de stestures (Migon and Lidmar-
Bergstroem, 2002; Wyns, 2002). Elles tiennent iains réle important vis-a-vis des

processus d’altération en profondeur.

De plus le lessivage des particules fines a liatér du plan de faille contribue
également a la réduction de la résistance (Lebeur]., soumis). Il a aussi été montré par
Girod (1999) que la circulation d’eau en profondgua les failles et fractures) entraine, selon
les lithologies impliquées, la néoformation d’aegilentre les épontes. Ces argiles vont
contribuer a étanchéifier les plans de fracturagbrde fait entrainer I'augmentation de la
pression hydrostatique dans les versants. De @sisamiles vont également “lubrifier” les
plans de fracturation et ainsi faciliter les déplaents des épontes lors de la rupture

gravitaire.

Il apparait donc que les failles et fractures ségaélement, du point de vue de
I'altération, des structures importantes. Bien lggemodéles numériques proposés n’integrent

pas de failles préexistantes, les résultats obtegstent malgré tout satisfaisants au premier
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ordre car ces modéles tiennent comptent d'une atilbér de la matrice rocheuse en
profondeur.

4.1.4 Conclusion partielle

La présente étude, au travers de I'applicatiohad®éthode couplée de modélisation
physigque et numérique (en deux et trois dimensichs)sie et développée dans le cadre de
cette thése, a permis de montrer que les failldgaetures héritées de I'histoire géologique
d’'un massif rocheux sont des structures influenf@mément sur la déstabilisation gravitaire
de ce dernier, mais que la topographie tridimemstia ainsi que les propriétés mécaniques a
grande échelle (incluant I'altération) tiennentlégeent un réle non négligeable.

Cependant, comme les résultats le montrent, plssEaénarios permettent d’aboutir a
des déstabilisations proches de celles observéds serrain. En effet, gqu'il s’agisse du cas
du versant de La Clapiere ou de celui de la faldis&rossgufer, il a été possible d’obtenir
une déstabilisation du modele en accord avec baued de terrain soit grace a un milieu
fracturé et non frictionnel (modeles physiques)t g@r un milieu homogéne frictionnel
(modeles numériques). Face a ces résultats comavemicer dans la compréhension des

processus rupturels des massifs rocheux ? C’dget'des perspectives qui suivent.

4.2 Perspectives

4.2.1 Amélioration des outils de modélisation

Au vu des résultats il apparait comme nécessagredévelopper les outils de
modélisation afin de pouvoir rendre compte d’unieunilfracturé et frictionnel. Pour ce faire
deux possibilités peuvent étre envisager : i) amnéliles modéles numériques afin de pouvoir
prendre en compte des fractures et des failles dassnodeles 3D a géométrie complexe.
Cela semble toutefois difficile. En effet il serauppossible d’introduire dans les modéles un
nombre satisfaisant/réaliste d’hétérogénéitésaritce part la géométrie de ces hétérogénéités
sera nécessairement simple pour ne pas poser ddeme de maillage (artefact de
concentration de contraintes...).

i) améliorer les modéles physiques

utilisant un matériau frictionnel dans lequel itas@ossible d’introduire un grand nombre de
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faille et fracture tout en tenant compte d’'une taphie en trois dimensions réaliste. C’est
dans cette optique qu’'un nouveau matériau frickbmespectant les criteres de similarité,

appelé Faultl, est en cours de développement.

4.2.2 Amélioration des connaissances sur l'altémati

La réduction de cohésion qui a été imposée auwelasdumeériques en vu de simuler
une altération physico-chimique, I'a été de manigéoeogéne et indépendamment de la
profondeur. Hors nous savons que ce postulat est ompte tenu du fait qu’en profondeur
I'altération physico-chimique tend a se localisatoar des failles et fractures (Migon and
Lidmar-Bergstroem, 2002; Wyns, 2002).

Afin d’améliorer les modéles, il apparait donc resaére d’acquérir des données de
terrain en vu de mieux caractériser les proces@lgition de la matrice rocheuse et des
failles et fractures et notamment en profondeur.

Une auscultation en profondeur, via par exemplewmmel passant sous le massif
choisi (comme les tunnels de dérivations de la &ioé de la Visp River), permettrait
d’obtenir des éléments de réponse. En effet, guadiéférents échantillonnages, en surface et
en profondeur, au voisinage et dans les zonesilliesfal serait ainsi possible d’établir un
profil d’altération. Ceci permettrait donc de réali des modeles tridimensionnels a
topographie réelle et affectés d'une altération spiorchimique étalonnée grace a des

données de terrain.

4.2.3 Prise en compte de grandes échelles de telaps les modeéles

Aujourd’hui il a été clairement établi que les mssaffectés par les DSGSD peuvent
également présenter des déformations plus rapelégpg DSL affectant principalement les
pieds de versants (Jomard, 2006). Bien que I'é&séxhent d’'un lien clair et indubitable soit
longtemps resté incertain (Bovis et Evans, 199&)¢dents travaux tendent a montrer qu’une
relation physique (Chigira, 1992 ; Brickl and Palist 2005 ; Bachmann et al., 2006 ; Bois
et al., 2008 ; Bois and Bouissou, 2010 ; Bois andig&ou, soumis) et chronologique (Bigot

et al., 2005 ; El Bedoui et al., 2009) existente@wes deux phénomeénes.
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Il apparait donc évident que I'étude des mouvemeatterrain en milieu rocheux ne
doit pas se cantonner a la seule étude du vergsinlievnent affecté mais bien a I'ensemble du
massif, voire de la vallée, et ce sur une largelékle temps.

La modélisation physique est un outil adapté a cacielle permet de rendre compte de
I'évolution spatiale et temporelle d’'un vaste sactéout en donnant la possibilité d’intégrer
la complexité structurale qui y est généralemssbeiée. En effet cette méthode permet de
prendre en compte de tres large secteur tout &étuesd un modelé topographiquement précis
produisant ainsi un modeéle dont I'état structurpkeut étre fortement complexifié par

I'adjonction d’'un grand nombre de failles et fraets

Il serait alors envisageable d'étudier des phénametels que I'exhumation
différentielle de massif au cours du temps, etfllence que cela peut avoir sur la
déstabilisation gravitaire. De récents travauxatimerche au sein du laboratoire GeoAzur ont
permis de montré que la vallée de la Tinée avaiaffiectée par un tel phénomeéne (Sanchez et
al., soumis). (Figure 4-1). En se basant sur ceméks il est envisageable de réaliser une
étude du phénomeéne a I'échelle de la vallée.

Il apparait que les secteurs avals de la hautéevdit la Tinée ont été exhumés avant
les secteurs amont (Figure 4-1). Hors c’est just#rdans ces secteurs que sont aujourd’hui
connus les grands mouvements de versant affecanéllée (DSGSD de Colle Longue,
glissement de La Clapiere, glissement du Pra, éammnt de Valabre...).

Comprendre l'influence d’'un tel phénomeéne sur ldepde stabilité des versants pourrait étre
de premiére importance en vu de mieux appréherddédtabilisation gravitaire a I'échelle

d’'une vallée comme la Tinée.
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Figure 4-1 : Schéma de la vallée de la Tinée et data tions géochonologique associées présentant une
exhumation différentielle du massif de I’Argentera — Mercantour d’aprés Sanchez et al. (soumis).

La prise en compte de contraintes tectoniques pibigalement étre envisagée, et ce
afin de modéliser l'influence d’une tectonique wetisur la perte de stabilité de massifs
rocheux.

Le glissement de l'Aishihik River (Yukon, Canadajurrait étre un bon exemple
d’application d’'une telle étude. Il s'agit d'un ggiement de terrain s’étant initier sur le flanc
d’un plis flexural antiforme et affectant des sgrmeissiques d’age Mésozoique (Figure 4-2).
Une cartographie fine réalisée par Brideau et @%2 a montré que la majorité des fractures

affectant le versant étaient dues au plissemeatalhsi été supposé que la surface de rupture
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de ce glissement était un plan coincidant avecdismntinuité compatible avec la direction
de flexuration.

Des essais préliminaires ont d’ores et déja étiiséSaafin de mettre au point un protocole
expérimental permettant de soumettre un modeleigpys une déformation tectonique.
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Figure 4-2 : Geometrie du plis, des failles, des di  scontinuités et de la pente du glissement de I'Aish ihik
River. La zone grisée représente la section de pent e instable. D’aprés Brideau et al., 2005
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Conclusion Générale
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Ce travail s’inscrit dans une problématique géméraisant a comprendre les
mécanismes de déstabilisation gravitaires des feassiheux et plus particulierement le role
tenu par les failles et fractures héritées aing par l'altération physico-chimique sur ces
processus rupturels.

Comprendre l'influence de ces paramétres nécdasitesation de diverses méthodes
complémentaires, parmi lesquelles les études dairteet de modélisations physiques et
numeriques.

La modélisation physique va permettre d’étudieph&nomeéne considéré en tenant
compte d’'un grand (réaliste) nombre de discontésuitel que des failles et des fractures) et
ceci en grande déformation. Ainsi, il est possidlétudier un phénomene depuis son
initiation jusqu’a sa propagation.

Les modeles numériques vont eux permettre de fagieement varier les parametres
mécaniques au cours d'un essai. Par ailleurs, ddescde calcul permettent de visualiser
facilement les champs de contraintes et de défavrmsat

Il apparait donc important de combiner ces deuxaghes complémentaires. C’est ce
que nous avons fait en réalisant des modeles er éetrois dimensions de deux sites
d’études trés bien documentés, que sont les secthurversant de La Clapiére (Alpes
Maritimes, France) et de Randa (Valais, Suisse} imdeles en trois dimensions (tant
physigues que numériques) ont bénéficié d’'unetutistn fine de la topographie, issue de

modeles numériques de terrain.

Il a ainsi été mis en évidence que la déstahiisagravitaire d’'un massif rocheux, et
particulierement la cinématique associée, est fuetd conditionnée par les hétérogéneéités
structurales affectant le massif et notamment avets des parameétres propres que sont la
géomeétrie, la persistance et la densité du ouésesau(x) de failles ou fractures.

En effet, il a été montré que la géométrie dedefiaffectant un massif influence la
déformation profonde (et globale) du massif ainsé des déformations de surface. Il en
résulte donc que la cinématique de la masse diségbiest fortement influencée par la
géomeétrie des failles en profondeur. Dans le casadtures discontinues, il a également éte
montré que le parametre « persistance verticaleit aussi un réle important. La rupture va
se localiser sur les structures les plus persissagttétre guidée par ces derniéres.

Enfin les modéles physiques ont aussi montré qdenaité des réseaux (qu'il s’agisse
de fractures ou de failles) exerce également ufleemce importante sur la résistance

effective a I'’échelle du massif ainsi que sur laéanatique des glissements. En effet, plus la
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densité des fractures sera forte et moins la edgist effective grande échelle sera élevée et
par conséquent plus facile sera la déstabilisabDenplus, il a été montré que des fractures en
apparence inactives durant le mouvement gravit@ee propageant pas) ont une grande
influence sur la cinématique du mouvement, de marséquent modifient le champ de

contraintes général.

Enfin, il a également été montré que la topograjitiée premier et de second ordre)
ainsi que l'altération physico-chimique a grandbefle, ont également une influence sur la
déstabilisation gravitaire des massifs rocheupju particulierement sur les volumes mis en
jeu. En effet, les modéles numériques (en deuxra$ dimensions) ont montré que la
réduction progressive de la résistance d’'un massiiogene (i.e. sa cohésion) conduit a sa
rupture profonde (DSGSD). En revanche le ruptuns guperficielle (impliquant cette fois le
versant et plus le massif entier) est imputabléefiet combiné de l'altération et de la

topographie de second ordre.

Tout ceci tend a montrer qu'une connaissance meéas la topographie
tridimensionnelle a grande échelle, des propriétésaniques et de leur évolution dans le
temps lié aux processus d’altération ainsi queréissaux de failles et fractures aussi bien en
surface (orientation et continuité horizontale) equ’profondeur (géométrie, persistance et
densité) sont nécessaires pour pouvoir avancer tlnsompréhension des processus

gravitaires affectant les massifs rocheux.
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Annexe 1 : 3D Physical Modeling of DeepSeated Lard&es: new technique

and first results

A. Chemenda, S. Bouissou, and D. Bachmann
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2005.

Abstract

A new technique for physical (experimental) modgliof landsliding and first results are
presented. The technique is based on the use oélastobrittleplastic analogue materials,

and an original vertical accelerator device engbén increase in the “gravity acceleration”.
This technique allows slope stability to be addedssm a full 3D, large strain formulation
involving brittle and ductile rupture of the matdriThree sets of experiments on the scale of
a mountain ca. 1 km high are presented. The fimstwas designed to define the conditions
and the mode of instability (deformation) in a h@eoeous unfractured model. Instability
occurs when the effective compressive strengtaf the mountain is as small asrBa, i.e.

about one order of magnitude lower than the typsteéngth of small rock samples. The
deformation and rupture involve the whole mountand correspond to wellknown
deepseated gravitational slope deformatitmthe second set of experiments we introduced
inherited “tectonic” faults, which considerably te@ mountain stability, with deformation
again developing at the mountain scale. The intwbdn of the local smallscale fractures and

weak zones in the last set of experiments resuitethaller scale shallow landslides.

Keywords: Landslide, Deepseated gravitational skigfermation, Slope stability, Physical

modeling.
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1. Introduction

Deep seated landslides are phenomena usually @oseranisotropic fractured rock massifs
[e.g. Kato and Hada 1980;Chigira, 1985;Agliardi et al, 2001]. Slope movements develop
largely through the propagation and interactioprefexisting fracturesScavia 1995;Kaneko

et al, 1997] and the development of shear localizaziones Allison, 1992;Petley 1996].
New surface zones are subjected to physical anchicheweathering and alteration caused
by temperature changes and fluid circulations witthie fractures and poreBrpch 1974;
Hoek and Brown1997;Hall and André 2001]. These factors, as well as the disconiigmiit
and heterogeneities of various scales in the roakses, strongly complicate a definition of
the effective mechanical properties of mountain geasThis in turn makes the mechanical
modeling of gravitational instability a difficultxercise Barla and Chiriotti 1995; Voight,
2000;Brueckl and Parotidis2001;Agliardi et al, 2001;Eberhardt et al 2004]. On the other
hand, it is still a challenge for continuum numalimodeling approaches to take into account
brittle rupture processess¢avia 1990, 1995;Hajiabdolmajid and Kaiser2002] or large
plastic strain Brueckl and Parotidis2001; Eberhardt et al 2004]. Models with explicit
representation of the heterogeneities can tregt @féw fracturelike heterogeneitidBdnkq
1997;Stead and Eberhard997], which are not allowed to propagateficher et al 1996;
Stead and Eberhard997], whereas propagation is an inherent patiefandslide initiation
and further evolution.

The essentially 3D geometry (hence nature) of lahels makes modeling still more difficult.
This difficulty can be overcome using a physicalp@imental) modeling approach. Physical
models are inherently 3D and there is normally rabjem with the introduction of different
kinds of heterogeneities such as fractures/faahg, weak and strong zones. This technique
has been applied to the problem in question maisiyg granular materials, particularly sand
[Donnadieu and Merle1998;Vidal and Merle 1999; Davies and McSaveney1999]. The
angle of internal friction of the sand and of mat$ter granular materials is about 30°. Models
of mountains of realistic geometry made of suchemals remain stable. To cause sliding,
slopes have to be increased unrealistically oridabing internal layers must be added
[Donnadieu and Merle1998;Vidal and Merle 1999]. In addition, such granular materials
with low cohesion and toughness do not reproduee bthttle fracturing responsible for

initiating instabilities in many caseBdrcella, 1984].
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Experimental models should be physically scalegp@ny, so that their properties satisfy the
necessary similarity criteria. Because materialhsuch properties do not exist, they were
created for this study. The material used in thes@nt work represents a compositional
system based on liquid and solid hydrocarbons.ofispsses elastobrittleplastic properties
sensitive to the temperature. Variation of the terajure allows us to obtain the required
strength and elasticity modulus.

One more freedom degree in variation of materigture properties is provided by the

original vertical accelerator device designed fus tmodeling. It allows us to increase the
“gravity acceleration” in the model (hence, to sgg®nger and more brittle materials) up to a
factor of 50. We are thus able to study slope btalm three dimensions and at large strains

that involve both brittle and ductile rupture oétmaterial.

2. Similarity criteria, modeling concept and analaog material

To perform the dimensional analysis, we have tiosestablish a list of the parameters that
control the phenomenon under study. Generallyhaukl include the following parameters:
the specific weighpg (p is the density and) is the acceleration due to gravity), uniaxial
compressivasc and tensileo: strengths, Young moduluds Poisson’s ratiw, internal friction
angle¢, parameters characterizing strain softening, pessurep, the spatial scale of the
phenomenon (the mountain heidthtfor example) and angles that define the geometthef
object (the model must be geometrically similathe prototype). The similarity criteria can
be then derived using the Pi-theorem. Having tleegeria and the parameter values for the
natural prototype, one can easily obtain the vatiidbese parameters for the model.

The problem is that the properties are not wellvkmdor the natural case, and we have to
introduce the necessary simplifications. For exanible friction anglé for a wide variety of
rock mass types (or rock mass qualities accordirjgloek and Brown1997]) varies between
20° and 40° Hoek and Brown1997;Cruden 2003] and in weathered rock masses (where
landsliding is usually initiated) can fall below °1[{Bjerrum 1967;Matsukura 1996]. The

¢ value representative of slope destabilization atgbale of a mountain is not clear from
these data. On the other hand, it is known thatettfiective resistance parameter values
(including frictional resistance) reduce as boté #ipatial and temporal scales increase [e.g.
Hoek and Brown1997] for three principal reasons: (1) for largeek masses, the number of

different kinds of discontinuities (e.g. fracturésat can interact to provoke early failure is
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larger; (2) for larger sizes (hence depth and pre$sthe inclination of the strength envelope
(or friction angle) is smaller, and can reach zerceven negative values in the case when
nonelastic deformation is accompanied by pressdoeed compaction (grain/block crashing)
of the material [e.glssen and Rudnicki2000]; (3) long loading activates various creep
mechanisms (see below) which reduce the strengtimatke the material more ductile (hence
less frictional) [e.gRanalli, 1996]. Pore pressure also strongly affects tfecebe resistance
and the frictional stresses between the graieszaghi,1950;Jaeger,1972;Biot, 1973]. The
distribution and temporal variation of this pressat large spatial and temporal scale are not
very clear. Therefore we neglect in our first apomation analysis both the internal friction
and the porepressure. On the contrary, we pay natiegntion to the material cohesive
strength and its capacity to generate brittle tnat. This capacity depends on the constitutive
law characterizing the material and can be defiaygoroximately by the strain softening and
odaot ratio. The higher the ratio and the softening, tingher the fracturing capacity (the
material is more brittle). We do not have, howegemntitative constraints on the parameters
defining brittleness in nature at the scale ofrrede Therefore we simply ensure that the
model material should be “brittle enough.”

Real rock masses show timedependent behaviorfatatit (including mountain) scales. The
causes of this creep phenomenon are more or lesgnkrpressuresolution, stress corrosion,
subcritical crack growth affected by physical amgmical interaction of rocks with fluids,
progressive damage [e.Brickl and Parotidis 2004] and alteration. On the other hand, the
corresponding constitutive laws defining in parf@cuhe effective viscosity of a rock mass
have not yet been obtained. Therefore we do nowvkmmw to incorporate this viscosity into
our analysis. For this reason we will consider thia¢ natural material is strainrate
independent and exclude the viscosity from theolighe defining parameters. The remaining
parameters vyield the following similarity criteribor modeling quasistatic processes
[Shemendal994]:

H° _H" o _ o E°_E" (1)
Voto thm'pogoHo pmgmHm’a.((:) a.m

C

where superscripts “0” and “m” mean original andd®lp respectivelyy is the displacement
rate (the Poisson’s ratio is neglected here). Tisfgathese criteria, a new low frictional
elastobrittleplastic analogue mater&bpelwith strain softening (Figure 1) has been created

(the material is custommade and available from Mifrnational, Inc. (Newton, MA 02459,
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USA)). The material represents a compositional esystbased on liquid and solid
hydrocarbons. Its strength, softening, antb: ratio strongly depend on the temperature, all

reducing with temperature increase (Figures 1bland

®
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Figure 1. Properties of the model material Slopel. (  a) Set up of the uniaxial compression, constant

velocity tests; (b) Uniaxial stress/ v strain diagrams at different temperatures and cons tant strain rate: €
=10%sY (c) Compressive gt and tensile ot strengths versus temperature; (d) Stress/strain di agrams for

various velocities v at T = 23<C. Strain rate is calculated as: € =v/I , where [ is the initial height of the
sample.

Slopelis slightly rate dependant within the strain r & eange of interest (see below): it is
seen from Figure 1d that increaseé rby a factor of approximately 30, causes increagban
applied stress (strength) of less than 20% (higidplinear viscosity). Yet, this material
possesses, typical of colloidal systems, dependehthe effective viscosity on the strain: the
viscosity is much higher at small strains (befoméufe) and rapidly decreases with strain
increase. Figure 1d shows that after failureeged . 02 ), the material residual strength is
almost the same for different strain rates. Thukiatstage of deformation the viscosity falls
almost to zero. Strain rate dependency Séépelbecomes still lower with strain rate

reduction.
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At strain rates of the order of 8", typical for the experiments presented below, cae
consider the strength &lopeato be strain rateindependent.

3. Experimental set up and procedure

To create the mountain model a melt of the analogaterial is poured into a rigid PVC box
at a temperature of 50°C. After cooling to a terapae of 20°C at which the crystallized
material is strong enough and can be easily hanigdut being damaged, it is cut to obtain
the desired shape, including prismatic mountaidg@) with a parallelepiped basement
(Figure 2). The model basement is “welded” to tbe;ltherefore, the coupling between them
is strong. In all experiments both the model geoynahd composition are the same. We
varied the strength of the model (by temperatusmngk) and its internal structure to study
their influence on the gravitational destabilizatid o perform the experiments, the model
(with the box, Figure 2) is put onto the mobiletfdem of the vertical acceleration device
(accelerator) shown in Figure 3.

Figure 2. Scheme of the model (dimensions are in mil  limeters). The model includes a prismatic mountain
with all four faces dipping at an angle of 30°and a parallelepiped basement within a rigid box (coupl ing
between the model and the box internal surfaces is strong).
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Figure 3. Scheme (a) and photo (b) of the vertical a  ccelerator device with model (1) Model; (2) Mobile
platform (aluminum base) supporting the model, (3) EnidineR 5cm stroke shock absorber, (4) Aluminum
rails guiding the falling platform, (5) Ball bearin gs.

The platform is uplifted tdh = 2 m or less and then is released. During freeitfalaches a
maximum velocity of 6 m/s just before coming intmtact with a shock absorber. The model
is then rapidly but smoothly decelerated to zeroaity on a shock absorber of 5 cm stroke.
During this phase, the model undergoes a stronglexation (deceleratiorgm acting in the
same direction as gravity. The magnitude and thataun of the deceleration/acceleration
phase are measured with a high frequency acceléeorfieed to the platformgm reaches a
maximum value of about 500 mifsthe model is dropped from the maximum initiadhtion
level h = 2 m. The deceleration phase lasts abttit~ 10%s (Figure 4) which yields the
frequency of the loading inpfitz=1/2Atc=0 .5 x1Q Hz.
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Figure 4. Accelerogram recorded by the high frequen cy accelerometer fixed to the falling mobile platfo rm

of the accelerator device shown in Figure 3.

The experimental procedure includes three stages filst one consists of heating the model
at a given boundary (ambient) temperature untihdoum temperature within the model is
reached. The ambient temperature is automaticatiptralled (maintained) using a

heating/cooling system. The tirnfeof the model thermal equilibrium can be estimated a

To=— (2)

where H is the model spatial scaleXHM0 mm) andk is the thermal diffusivity coefficient

of Slope ( k =2x10° m2/s). It follows thaflTe~ 2 hours. The model is maintaineccanstant
boundary temperature two times longer to insurenidoum temperature within thenodel.
Measurements of the temperature evolution withia thodel have been conducted by
inserting micro thermocouples into the model atedént depths. It confirmed that 4 hours is
an optimal time for the model to reach thermal Bouium. After the heating the model is
subjected to a sequence of acceleration stepsgiwhirch its surface deformation is observed
and registered using a high resolution digital caméfter the experiment, the model is
cooled to 5°C and then is cut, in order to studayittiernal deformation.

The loading of the model (acceleration cycling) usually started at the maximum

acceleratiorgm and a relatively low temperature, at which gravitiiced stresses are lower
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than those needed to initiate the model failureerilithe temperature is progressively
increased until model rupture is initiated. Theiation of rupture means that gravityinduced
stress has reached the model strength (the faslrface in the stress space). Keeping this
temperature constant we repeat the acceleratiolescyo observe the rupture propagation
during “landslide” initiation and further evolutioNormally aboun = 100 acceleration steps
are needed to obtain a clearly visible macro fractat the model surface. According to the
curves in Figure 1b and 1d, the model strain & stage reaches values of about 0.01 (at this
strain the strength is attained and the materidetgoes failure). The strain rate during this
stage can be estimated £s= &/ (nAtc) = 0 .01/100x18=10% s*, which is within theé
range shown in Figure 1d. The experiment can irelselveral hundred steps if very large
total strains are desired.

The presented “gravity” loading technique serves same objective as traditional methods
based on the use of a centrifuge. Our techniquegher, possesses a number of advantages,
as listed below:

(1) Large models can be studied without large dmeht¥y” experimental equipment such as
centrifuges where long arms (up to ~10 m) haveetadged to reach a uniform acceleration of
the model.

(2) Unlike centrifuges, with our technique the miodeolution can be observed directly in
very small increments and in great detail. Modifimas of the model structure and
morphology can be made at each step to simulateepses such as erosion, alteration,
strength degradation etc.

(3) Model deformation can be abruptly stopped at stage. This is especially important
when studying unstable processes, which once tedtiavolve very rapidly. With centrifuges
such stops are impossible.

4. Validity of the loading procedure

The question naturally arises whether the presenyelihg loading technique is equivalent to
the static loading corresponding to a constantityrdield. In other words, can our technique
be considered as quasistatic or is it dynamic?th®rmodel to be loaded under quasistatic
conditions, the frequendyg of the acceleration (loading) input should be maotaller than
the frequency d of the stress/strainstate “update” within the matiging loading. The update

occurs with the elastic wave spee@dnd depends on the spatial sddlsuch that:
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fy=C/H (3)
Vertical deceleration of the model genergtesves in the same direction. Her€eCp . Cp
was measured for our model material to be betw@énahd 200 m/s. Assumirg=6 x10°m
andCp=1 .5 x10°m/ s, we obtainf ¢=0 .25x10-4&*. As stated above,
the frequency of the loading inputfis=0 .5 x10?s™. Thus, as is requireflg/ f ¢=2 x10°<<1
and hence our loading technique can be considerasigjatic. The above ratio corresponds to
the Strouhal numbest

(t=2 Atc; V=C ) widely used in hydrodynamics where it is usualljunction of the Reynolds
number. In our case, the conditi®t = const.is not a similarity criterion in the above
dynamic sense. On the other hand, the conditiontH&const is still a similarity criterion
(see the first condition in equations (1)). HoweWwémn this criterion is no longer the velocity
of the elastic waves. It corresponds to the medwcitg value of nonelastic displacement of
the model material. This criterion has a purelyekiatic sense and simply means that the
ratio of the characteristic scald to the displacementl (along the forming fault, for
example) should be the same in nature and in thdem@his criterion therefore relates the
time in nature and in the model at various staddasnaisliding (of displacememtl=Vt ).

Thus, our loading technique can be considered asisfatic.

Now we have to insure that the model deformation aoroading cycle timescale (or
frequency) is not dynamic either. For this we h&vdake care that the inertial forée,
arising within the model during its deformationthis scale, be negligible compared to the
force driving the process, i.e. the artificial gtgforce Fg=pgm. The inertial force isi=pa,

wherea is the acceleration of the model material relatwehe platform of the accelerator.

2
This acceleration isa= ddTl:C whereucis the displacement of the model material relatove

the platform during one loading cycle. This accatiein can be estimated as:

a=U_AT? (5)
where Uc is the total displacement during one cycle (ithe scale ofuc), and AT is the
duration of the displacement. The displacement scatnen the artificial gravity acceleration

reaches its near maximum valugn=500 nV s2 ) and lasts, approximately, 0.1 times the
loading cycle (Ate~ 10%s: AT~10°s). During a loading cycle before the complete flof
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the material, the strain rate was estimated aboyet-2 .. The corresponding displacement
during one cycle if¥le=¢ ATH=10?s'%x10°sx6 x10°m=10°m.

Thereforea/ gne10°<<1 (see Equation (5)). After the failure, direceasurements of the
residual displacement along the resultant faukdyic values of the order of 0.1 mm (ién)
for whicha/gn=10", which is still acceptable (in any event, the da#tire sliding is largely

predefined by the fault network created duringfdikire).

5. Results

A total of about 50 experiments have been conduatetker various conditions. We report
here the results of the three most representaiasis.tAll experiments were carried out at the

maximum acceleratiorgm= 500 m/s2.

Experiment 1: Homogeneous madel

As mentioned in section 3, to conduct the experimeme first determine a maximum
(threshold) model material strength (or temperatlis¢ at which failure starts. At this
temperature the nonelastic displacement withimtbelel at each acceleration step is minimal
and the viscous stresses are negligible. To deteriftithe model is thermally equilibrated at
a progressively higher temperatufeduring 4 hours (as indicated in section 3) anthen
subjected to acceleration cycling. The first sigh$racturing are observed @ 23°C, which

~ corresponds tooc = 3100 Pa (Figure 1b and 1d). Four fractures appearost
simultaneously at the model surface, all locatedthmn long sides of the mountain (ridge)
(Figure 5a). Both the lengths of the fractures tredisplacement along them increase with
further cycling resulting in subsidence of the mi@aimtop and overall horizontal extension of
the mountain, especially in the direction perpeuldicto the crest (Figure 5b). Two fractures
also appear at the toe of the large slopes (Fighje The fractures observed at the surface
correspond to the master normal and thrust faultsimvthe model body shown in Figure 5c.
It should be noted that although the blocks betwbemmaster faults look rigid, they undergo

nonelastic strain and are commonly microfractured.
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Figure 5. Experiment 1, homogeneous model, gt = 3100 Pa (T=23T ) a) Model photo after 80 acelera tion
steps; b) The same after 100 acceleration steps. c)  Scheme of the master faults formed within the model

Experiment 2: Prefaulted model

Before acceleration cycling, the whole model (fréihe surface to the bottom) is cut to
simulate a preexistingnclined plane fault. Fracturing ithis experiment starts at lower
temperature (higher strength). With a preexistangt dipping60° (Figure 6a), the threshold
strength isoc= 4500 PaT = 21.5°C). For a dip of 30° (Figure 60)= 5300 PaT = 21°C).

In both cases the deformation starts with normalt fmovement along the preexistent faults.
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This displacement causes large strain and complaltipte fracturing of the sliding units,

with a principal (master) fault forming close tethase of the model.

Faull
-

Figure 6. Experiment 2. Photos of two similar experim ents with preexisting faults (dashed lines) cutting
the whole model from the surface to the bottom and dipping at an angle @. a) Model after 100 acceleration
steps, a =60° and & = 4500 Pa; b) Model after 100 acceleration steps, a =30°and o= 5300 Pa.

Experiment 3: Model with a local shallow weak zone

A circular fault/weak zone parallel to the slopeface (Figure 7) is introduced at a shallow
depth of 8 mm (for comparison, the mountain heigf0 mm). Fracturing starts @t= 5300
Pa in the weak zone and then propagates firstlphtalthis zone (to the slope surface) and
then along curved trajectories towards the modelasa (Figure 7a). The first fracture
appears at the surface above the weak zone andéhew it, outlining an elongated sliding
unit. With further cycling this unit undergoes lardeformation and fracturing (Figure 7b).
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Figure 7. Experiment 3, gt = 4000 Pa. Model with a local planar, circular, s  hallow (8 mm deep) weak zone
parallel to the slope surface (white dashed line in Figure 9a represents projection of the cut contour son
the surface). (a) After 80 acceleration steps; (b)  after 100 acceleration steps.

6. Discussion

A large amount of literature on the effective pnajgs of geologicalscale discontinuous rock
masses [e.gSingh 1973;Bieniawsk 1978;Goodman 1980;Brady and Brown1985;Hoek
and Brown 1997, Amitrang 2004] shows that the magnitudes of the effectlastic and
strength parameters are generally reduced as Igpatidimescales increase. Different

approaches exist for addressing the scale probun.approach is to study the response
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(deformation) of a mountain to a progressively @asing gravitational load or, equivalently,
to the strength reduction at a constant acceleratioe to gravity. We first consider an

unfractured, homogeneous mountain and assess tkienoma strengtho., required for the

onset of deformation under the force of gravityeTdbtained value. = 3100 Pa can be
adjusted to the scale of natural mountains usiregg dacond similarity criterion in (1).
Assuming that the mountain height in naturéi?s2 km, p° = 2.5x10 kg/m*and considering
that in the modeH™=4 x102m, andp™ = 0. 86x18 kg/m’, we obtaing® ~ 10’ Pa. This is

almost one order of magnitude lower than valuessorea in the laboratory on small
samples, but corresponds well to the value propbyedoek and Brown (1997) for average
quality rock masses.The saggingtype deformatiora dfomogeneous experimental model
(Figure 5) is often observed in nature and is knasdeep seated gravitational slope
deformationlovineand Tansi 1998;Crosta and Zanchi2000;Agliardi et al, 2001 Kellogg,
2001]. It affects mountains that can be considaregthanically homogeneou&dliogg,
2001], but this kind of deformation is also observe massifs cut by a faulidvine and
Tansi 1998;Rizzq 2002], as in experiments 2 and 3 (Figures 6 gndfe introduction of
faults and fractures into the model results iniealeasier) destabilization of the mountain,
i.e. sliding occurs at highewsc values. The difference with the homogeneous casw®is
however, drastic and does not exceed on averaggt@ Pf two. In the presence of largescale
(tectonic) faults, the mountain deformation is asyetric, (Figure 6), but still involves nearly
the whole mountain.

Experiments show that suitably orientated fractufesilts or other discontinuities (e.g.
schistosity, bedding, strongly altered zones) ause much shalloweleep seated landslides
as that in Figure 7. Considering that in the experits the both types of gravityinduced
deformation, theleep seated gravitational slope deformatsond thedeep seated landslides,
occur at similar strengttic values, they should coexist in the same mountaithis paper we
discuss the influence on the mountain/slope ddstation of only one parameter, the
effective strengtto.. Other mechanical parameters should also affecpttenomenon under
study. The static elasticity modulus of the moB&depends on the temperature (Figure 1b)
and is between k®a and 2x1{Pa in the range of temperature we apply. The qooreding
value in nature according to the last similarititezia in (1) is caE°= 6x10 Pa, which is
several times lower than the elasticity modulus snead in the laboratory on intact rock
samples Turcotte and Schubertl982] and only two times lower than the deformati
modulus of average quality rock mas$opk and Brown1997]. The real effective® value
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representative of the mountain scale is unknowre Tdtio oc/0:, along with the strain
softening controls the material brittleness (herdetails of fracturing). These parameters
were not investigated, but we have the possibitywarying them for the same material
composition by varying the temperature (see Figlye Both parameters increase with
temperature reduction, but tlme value increases as well, changing the ratid(pgH (see
equation (1)). To keep this ratio constant we syrphve to increase the model sizé),(
which is not a problem with our technique. It slibude noted that considering strong
temperature sensitivity of the model material gitbnit is possible to introduce different
strength variations within the model by its hetenogous heating to mimic some real setting.
The obtained effective strength of the mountain (€APa) is entirely cohesive, whereas in
reality it has both cohesive and frictional compase Their respective contributions remain

to be investigated. In order to do this, a newtifsital material is being developed.

7. Conclusions

The most usable technique in modeling landslidsgnumerical simulation. This powerful
tool is hampered, however, by difficulties in arzhg brittle failure, especially in three
dimensions and when large nonelastic strains areliad. Therefore, the use of another
modeling technique, physical modeling, is indispdrs. To correctly apply this technique to
gravityinduced deformation, an artificial increase gravity is usually needed. The new
technique presented here is an alternative torétaitional centrifuge method. It has a number
of advantages such as the possibility of studyamgd models, directly observing and making
necessary measurements at any stage during therdgion of the model, progressing the
experiment by small time/deformation increments] kowcost. The first results reported for
simple models and a new analogue material demaedtra potential of the proposed method
for studying landslides and rock mass failure psses in general. These results are consistent
with the available geological information and piiinsights into mechanisms of initiation
and evolution of landslides. This process can wwdhe whole mountain or only part of it
(superficial part in particular) depending on thhegence and distribution of the preexisting
faults and fractures. Further experiments will beused on the detailed study of the interplay
between different scale processes. The prelimiaapgriments show that investigation of the
behavior of a single mountain (ridge) is not suéiit, as it is affected by the largescale

deformation of the neighboring mountains that stidaé integrated into the model. It is also
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clear that in active mountain regions the crussubjected to strong tectonic stresses that
certainly affect states of stress and strailler and Dunne 1996;Molnar, 2004] and hence

mountain destabilization.
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Annexe 2: Stéréophotogrammetrie

Une nouvelle technique de stéréophotogrammétriégaiement disponible depuis quelques
semaines (Huguet, 2009). Cette technique permelsias le futur de pouvoir suivre
I’évolution de la déformation a la surface du med&l cours du temps de maniere continue et
non plus ponctuelle. Le but étant une restitutiarrelief sous forme de modéles numériques
de terrain, permettant ainsi de fournir des cadesdéformation tridimensionnelles et de
localiser les fractures néoformées et de suivrevolidion en continue de fractures
préexistantes. Un dispositif d'acquisition d'imags®réoscopiques composées de deux
capteurs optigues haute résolution acquierent enméme instant des couples de
photographies stéréoscopiques. La précision néoessala comparaison des modeéles
numériques de terrain réalisés a des stades dawvant différents est obtenue grace a un
systéme de calage a la fois des capteurs optiquisraodele (Figure A2-1).

1,25m

+— 0,68m ——m

Figure A2-1 : (a) Photographie du dispositif de cala  ge permettant la réalisation de couples de clichés
stéréoscopiques et (b) schéma du dispositif. (1) so urce de lumiere ; (2) capteurs optiques haute
définition ; (3) modele ; (4) plots de calage.
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Les images ainsi acquises sont traitées informetigunt grace a un algorithme spécifique qui
a été développé dans le cadre de la thése de Ierddiégguet. L'objectif est de pouvoir

reconstruire le déplacement de la surface initatdhaque instant. Cet algorithme détecte les
ruptures a la surface du modéle. Par la suitedidtlyne n’interpole pas des points situés de
part et d'autre d’'une fracture. A partir des cospiEimages stéréoscopiques prises a deux

stades de déformation différents (Figure A2-2).

Figure A2-2 : Couples d'images stéréoscopiques d’un modele de forme prismatique pour deux stades de dé  formation
différents. a) photographie prise par I'appareil ga  uche pour un stade de déformation peu avancé. b) ph  otographie prise par
I'appareil droit pour un stade de déformation peua  vancé. c) photographie prise par I'appareil gauche pour un stade de
déformation plus avancé. d) photographie prise par I'appareil droit pour un stade de déformation peu a vancé. La résolution
des images est de 2676 x 1584 pixels et la tailled u modele est de 240 x150 mm.
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Il est ainsi possible de remonter aux composaraegdntales et verticales du vecteur
déplacement en surface entre les deux stades derddion (Figure A2-3).

Figure A2-3 : Composantes a) horizontale et b) vert icale du vecteur déplacement en surface entre les
deux stades de déformation. Les déplacements sonte  xprimés en pixels. Dans notre cas 1 pixel
correspond a 0,09 mm.

231



232



233



Etude du Role des Hétérogénéités Structurales et didltération sur
la Déstabilisation des Massifs Rocheux par une Appche Couplée de Modélisation Physique et
Numérique.

Résumé.

Les déformations et ruptures gravitaires sont de&mpmeénes communs a tout massif rocheux, et se
produisant a différentes échelles.

Il est largement accepté que ces processus sdaencEs par différents facteurs parmi lesquels les
hétérogénéités structurales préexistantes (héhgdhistoire géologique du massif) et les procestaltération
physico-chimique sont de premier ordre. Cependiarftuence respective de ces parametres resteflou
Pour avancer dans ce domaine, nous avons utilsé@pproche couplée de modélisation physique et nques
en deux et trois dimensions, en se basant sur alealwgues de terrain bien documentés que soniskeegient
de La Clapiére (Alpes Maritimes, France) et le@élaments de Randa (canton du Valais, Suisse).

Le premier objectif de cette thése a été I'améliorade la technique de modélisation physique
existante afin de pouvoir d’'une part introduiregrand nombre de discontinuités (fractures et filkans des
modéles physiques, et d’autre part afin de prodi® modéles en trois dimensions présentant ungtaphie
réaliste issue de modeles numériques de terrain.

Un protocole expérimentale de modélisation numérigensuite été développé afin d'étudier I'effet de
I'altération physico-chimique sur la perte de ditéitles versants rocheux et ce, a grande échelle.

Les résultats ont montré, au travers de I'applicatie la méthode couplée de modélisation physitjue e
numérique (en deux et trois dimensions) que ldéie$aet fractures affectant un massif rocheux éeitées de
son histoire géologique) sont des structures inffaat fortement la cinématique des déstabilisatipasitaires
et notamment au travers des parameétres propressdsractures (géomeétrie, persistance et densigg).
également été montré que la topographie tridimengite (de premier et de second ordre) ainsi geie le
propriétés mécaniques a grande échelle (inclualtétation) ont une grande influence sur le volunodbilisé
lors des déstabilisations de versant.

Mots clés : Mouvements gravitaires, hétérogénéitégturales, altération physico-chimique, modétisa

Study of the influence of inherited structural heteogeneities and alteration on gravitational slopedilure,
using a coupled 2-D and 3-D physical and numericahodelling approach.

Abstract.

Gravitational slope failures are common phenomawalving all rock slopes, at various scales.

It is widely accepted that different factors exant influence on those gravitational process. Among
these, structural heterogeneities (inherited fromm geological story of the massif) and alterati@dthering
process are of first order. However, the relathfuence of those parameters is still poorly caistr
To tackle this question, a coupled physical and erical modelling approach has been developed, derisg
both two and three dimensional models based onnataral examples : The La Clapiére landslide (Alpes
Maritimes, France) and the 1991 Randa rockslideda(¥, Suitzerland).

The first goal of this PhD Thesis was to improve #xisting physical modelling technique. On the one
hand in order to introduce a wide/realistic numtifediscontinuities in physical models, and on ttigeo hand to
performed 3-D physical models based on realispogoaphies (using DTM data).

Then a numerical experimental process has beemedaout in order to study the influence of largalsc
alteration on gravitational slope failure.

Results have shown that faults and joints, affgctiock structures, have a strong influence on
gravitational failure kinematics and especiallyotigh their geometry, persistence and density. dtdiso been
shown that 3-D topography (of first and second grdend large scale mechanical properties (inclydin
alteration process) have a great influence on nzelilvolume during slope destabilisation.

Key words: Gravitational movements, structural hegeneities, alteration, physical and numerical etigty
approach.
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